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Abstract

Measurements of stable carbon isotope ratios (6:3C) from foraminiferal shells indicate
that during the last glacial maximum (LGM) the Atlantic thermohaline circulation was
significantly different from the present day circulation. It has been suggested that during
the LGM the flow of North Atlantic Deep Water (NADW) was reduced, while the com-
pensating Antarctic Bottom Water (AABW) penetrated further northward. Assimilation
of §13C data by using the adjoint technique into a global ocean general circulation model
(OGCM) can evaluate an optimal circulation patterns providing consistency between the
dynamics of the model and the analysis of the §!3C data. In this study assimilation experi-
ments with the Hamburg large scale geostrophic model (LSG) are examined to investigate
the extent to which 6'3C as a paleotracer constrains the simulation of the North Atlantic
circulation during the LGM. The prescribed wind stress and 2 m air temperatures were
taken from the ice age response of an atmospheric general circulation model (AGCM). The
first guess LGM salinity anomalies were calculated from salinity reconstructions adapted
from stable oxygen isotope ratios (§'20) in foraminiferal shells. The optimized model state
was obtained by varying the salinities of the sea surface. This simulated glacial circula-
tion is closer to the observed §'3C distribution than flow pattern of previous OGCMs of
comparable resolution. The results of the assimilation experiments confirm that during
the LGM the production of NADW was substantially reduced. An increased salinity dif-
ference between the tropical Atlantic and Pacific supports earlier suggestions of a higher
water vapor transfer from the Atlantic to the Pacific. The glacial changes in the circu-
lation indicate also an increased outflow from the Mediterranean Sea as a consequence
of increased surface salinities in this area. However, the optimized model simulation is
only partially consistent with error estimates from the observations and large deviations
still exist. Sensitivity experiments with respect to possible errors in the forcing boundary
conditions show that circulation patterns range from an even stronger Atlantic ’conveyor
belt’ than the present day one to a nearly shut down. A simultaneous use of different
tracers would possibly reduce these uncertainties significantly.



iv
Zusammenfassung

Messungen der stabilen Isotopenverhéltnisse (6*3C) von Foraminiferenschalen deuten da-
rauf hin, daf} sich die thermohaline Zirkulation wihrend des letzten glazialen Maximums
(LGM) signifikant von der heutigen unterschied. Es wurde aufgrund dieser Messungen
angenommen, dafl die Ausbreitung des nordatlantischen Tiefenwassers (NADW) wéahrend
des LGM an Stérke und Ausdehnung abgenommen hat, wihrend das kompensierende ant-
arktische Bodenwasser (AABW) weiter nordwérts vorgedrungen ist. Die Assimilation von
§13C-Daten in ein globales Modell der allgemeinen Ozeanzirkulation (OGCM) erméglicht
bei Verwendung der adjungierten Methode die Bestimmung eines optimalen Zirkulations-
musters, das sowohl mit der Dynamik des verwendeten Modells als auch mit der Analyse
der 6'3C-Daten vertraglich ist. In dieser Studie werden Assimilationsexperimente mit dem
Hamburger grofiskalig-geostrophischen Ozeanzirkulationsmodell (LSG) durchgefiihrt, um
die Zuverlissigkeit von §'3C als Paléotracer zur Bestimmung des nordatlantischen Tiefen-
wassers wiahrend des LGM zu untersuchen. Die vorgeschriebenen Windschubspannungen
und 2 m-Lufttemperaturen wurden aus einer Eiszeit-Simulation eines allgemeinen Zirku-
lationsmodells der Atmosphire (AGCM) entnommen. Die Salzgehaltsrandbedingungen
im Anfangszustand wurden aus Salzgehaltsrekontruktionen berechnet, die stabilen Sauer-
stoffisotopenverhiltnissen (6'®0) in Foraminiferenschalen angepafit wurden. Der optimier-
te Zustand der Zirkulation wurde durch Variation der Salzgehalte an der Meeresober-
flsche erreicht. Diese Zirkulation liegt dichter an den §'3C-Daten als die, die mit friiheren
OGCMs erzielt wurde. Die Ergebnisse der Assimilationsexperimente bestétigen, daf die
Bildung von NADW wilhrend des LGM substantiell reduziert war. Ein erhthter Salzge-
haltsunterschied zwischen Atlantik und Pazifik unterstiitzt friihere Annahmen eines hher-
en Ubertrags von Wasserdampf zwischen Atlantik und Pazifik. Die glazialen Anderungen
in der Zirkulation weisen auch auf einen verstarkten ,,Overflow” vom Mittelmeer als Folge
der erhdhten Salzgehalte in dieser Region hin. Trotz der Ubereinstimmungen sind die Mo-
dellsimulationen nur teilweise mit den aus den Daten berechneten Fehlern vertraglich, und
grofle Abweichungen existieren immer noch. Sensitivitdtsexperimente beziiglich méglicher
Fehler in'den antreibenden Randbedingungen zeigen, dafl die Zirkulationsmuster bei Be-
achtung von MeBfehlern sogar von einer stirkeren atlantischen Meridionalzirkulation als
der rezenten bis zu deren nahezu totalem Zusammenbruch reichen. Eine simultane Ver-
wendung von verschiedenen Tracern wiirde diese Unsicherheiten moglicherweise signifikant

reduzieren.
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Kapitel 1
Einleitung

Nach Abschitzungen mit numerischen Klimamodellen wird fiir das nachste Jahrhundert
eine deutliche globale Erwérmung infolge der Zunahme von Treibhausgasen, wie z.B. dem
Kohlendioxid (COg), in der Atmosphére erwartet. Ein flir das Ende des néchsten Jahr-
hunderts prognostizierter globaler Temperaturanstieg von ca. 2-4°C bei einer Verdoppe-
lung der CO,-Konzentration ist in der Gréflenordnung vergleichbar mit der Abnahme der
Oberflichentemperatur auf der Erde von ungefihr 4°C, die wihrend des letzten glazialen
Maximums (LGM) vor ca. 21 000 Jahren stattfand (Abb. 1.1).

Die Kenntnis vergangener Klimazustsinde basiert auf Analysen von Spurenstoffen (Tra-
cern) in Sedimenten und Eismassen. Die in den Sediment- und Eisbohrkernen gemesse-
nen Tracerverteilungen werden durch Uberlagerung von Klimavariationen verschiedener
Zeitskalen bestimmt, z.B. der Uberlagerung von Anderungen der ozeanischen Prozesse in
Zeitraumen bis iiber 1000 Jahren mit denen des Inlandeises. Letztere Variationen sind
eng verbunden mit den Anderungen der solaren Einstrahlung durch Schwankungen der
Erdbahnparameter mit dominanten Perioden von ca. 20 000, 40 000 und 100 000 Jahren
[ Milankowitsch, 1941]. Untersuchungen von Luftblasen in Eisbohrkernen aus dem pola-
ren Inlandeis haben gezeigt, daB die atmosphirische COz-Konzentration wéhrend der
letzten Eiszeit um ungefihr 30% niedriger war als der interglaziale praindustrielle Wert
von ca. 280 ppm! [Barnola et al., 1987] (Abb. 1.1). Es wird allgemein angenommen, daf
die Anderungen in der Zirkulation und Geochemie des Ozeans merklich zu den glazial-
interglazialen CO,-Variationen der Atmosphire beigetragen haben. Ein gebrauchliches
Hilfsmittel zur Rekonstruktion von ozeanischen Tiefenzirkulationen wahrend des LGM
ist das relative Verhiltnis der stabilen Kohlenstoffisotope *3C und 2C (§'3C) aus Kalk-

11 ,,part per million” (ppm) (= 10~%) CO, entspricht ca. 2 Gigatonnen Kohlenstoff (GtC);
1 GtC = 102 kg C £ 3,7 x 102 kg CO,.
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Abbildung 1.1: Temperaturanomalien und Konzentrationen der Treibhausgase CO,
und Methan, abgeleitet aus Daten von Eiskernen aus Vostok, Antark-
tis (nach Schimel et al. [1995]).

schalen von epibenthischen (etwas iiber der Sedimentoberfliche lebenden) Foraminiferen
[Curry und Lohmann, 1983; Boyle und Keigwin, 1987; Duplessy et al., 1988; Sarnthein
et al., 1994]. Die §'3C-Verteilung variiert in erster Niherung in gleicher Weise wie die
Sauerstoffverteilung im Ozean und wird deshalb als Ma# fiir die Ventilierung der Tiefsee
verwendet. Messungen von 63C in den Kalkschalen von epibenthischen Foraminiferen
zeigten, dafl wihrend des LGM die 613C-Werte des Tiefenwassers (in ca. 3000 m Tiefe)
im Vergleich zu denen des Zwischenwassers (in ca. 1500 m Tiefe) deutlich niedriger wa-
ren als die der heutigen Verteilung (Abb. 1.2). Gleichzeitig deuteten die Anderungen der
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Abbildung 1.2: Rekonstruktionen der Anderungen von §'3C im Atlantischen Ogzean:
(a) fiir die gegenwirtige interglaziale Zeitepoche (nach Kroopnick
[1985]) und (b) fiir das LGM (gewonnen aus der §'3C-Verteilung in
Foraminiferenschalen nach Duplessy et al. [1988]). Zahlen hinter dem
Schrigstrich bezeichnen die Werte nach Abzug der mittleren globalen
glazial-interglazialen Anderung von -0,4%,, (Abbildung nach Labeyrie
et al. [1992]).

relativen Verhaltnisse der Sauerstoffisotopen ¥0 und %0 (6'%0) in den Foraminiferen-
schalen darauf hin, da8 das atlantische Tiefenwasser 2-4°C kélter war [Labeyrie et al.,
1987]. Diese Anderungen werden einem Riickgang der Bildung von nordatlantischem Tie-
fenwasser (NADW) und einem stérkeren nordwértigen Vordringen von sauerstoffirmerem
antarktischem Bodenwasser (AABW) zugeschrieben. Die Cd/Ca-Verhéltnisse in Forami-
niferenschalen [Boyle und Keigwin, 1987) und die Radiokohlenstoffverteilung im Tiefen-
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wasser [Shackleton et al., 1988; Broecker et al., 1988] bestitigen diese Anderungen in der
Tiefenzirkulation des Atlantiks wihrend der letzten Eiszeit. Im Gegensatz zum Atlan-
tik scheinen Klimaschwankungen wihrend der letzten 21 000 Jahre im Pazifik wesentlich
schwicher ausgefallen zu sein. Die Wassermassen im oberen Bereich des Pazifiks waren
jedoch wihrend der letzten Eiszeit vermutlich vergleichsweise besser durchmischt [Keig-
win et al., 1992]. Infolgedessen erscheint das glaziale Zirkulationsfeld von Atlantik und
Pazifik symmetrischer, wihrend die gegenwirtige globale thermohaline Zirkulation eher
asymmetrische Natur besitzt (schematisch in Abb. 1.3 dargestellt). Jedoch sind einige Ge-
biete von den Beobachtungsdaten noch nicht oder nur schlecht erfafit, insbesondere grofle
Teile des Nordpazifiks und des antarktischen Zirkumpolarstromes, in denen kalkarme oder
kalkfreie Sedimente dominieren. In diesen Regionen liegt die Tiefe der Lysokline, die Tie-
fe mit einem scharfen Auflssungsgradienten des CaCOg, deutlich héher als die Tiefe des

Meeresbodens.

Die gegenwirtige globale thermohaline Zirkulation (Abb. 1.3) wurde schon von Wiist
[1935] und Wiist und Defant [1936] genau beschrieben. Chamberlain [1906] diskutierte
bereits die Bedeutung des Frischwassertransportes fiir die Ozeanzirkulation. Er wies dar-
auf hin, dafl méglicherweise eine Anderung in der Tiefenzirkulation die Klimasnderung
wiahrend der letzten Eiszeit beeinfluft hatte. Stommel [1961] und Rooth [1982] zeigten,
dafl Fluktuationen des thermohalinen Zustandes an der Ozeanoberfliche verschiedene
Zustinde der atlantischen Zirkulation hervorrufen kénnen. Mehrere Experimente mit drei-
dimensionalen Modellen der allgemeinen Ozeanzirkulation [Maier-Reimer und Mikolage-
wicz, 1989; Mikolajewicz und Maier-Reimer, 1990; Weaver und Sarachik, 1991; Hughes
und Weaver, 1994; England, 1993; Maier-Reimer et al., 1993; Rahmstorf, 1994; Tziper-
man et al., 1994; Mikolajewicz und Maier-Reimer, 1994; Fieg, 1996; Rahmstorf, 1996;
Seidov et al., 1996; Winguth et al., 1996; Schiller et al., 1997, Seidov und Paul, 1997]
und zweidimensionalen Modellen von Stocker et al. [1992] und Fichefet et al. [1994] er-
gaben eine hohe Empfindlichkeit der simulierten atlantischen Zirkulation gegeniiber den
thermohalinen Randbedingungen und den Formulierungen der Randbedingungen an der
Oberfliche. Mit rezenten thermohalinen Randbedingungen an der Ozeanoberfliche und
rezenter Topographie sind OGCMs durch Stérung des Anfangszustandes féhig, in minde-
stens drei verschiedene Gleichgewichtszustande der atlantischen thermohalinen Zirkulati-
on zu gelangen [Mikolajewicz et al., 1993]. Der erste Gleichgewichtszustand entspricht der
gegenwirtigen Zirkulation mit starker Bildung von nordatlantischem Tiefenwasser (Abb.
1.2a und 1.3). Der zweite Gleichgewichtszustand mit einer reduzierten Bildungsrate von
NADW und einem stéirkeren Eindringen von antarktischem Bodenwasser (AABW) aus
dem Siiden ist der Situation wihrend des LGM #hnlich, wie Heinze et al. [1991] mit einem
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Abbildung 1.3: Stark schematisierte Darstellung der globalen grofirdumigen Ozeanzir-
kulation (im Englischen: ’the great conveyor belt’, nach einer Idee von
Broecker [1987]).

dreidimensionalen Kohlenstoffmodell zeigten. Die Simulationen des §'3C von Heinze et
al. [1991] stimmten dabei qualitativ mit Beobachtungsbefunden aus Foraminiferenschalen
(Abb. 1.2b) iiberein. Der dritte Gleichgewichtszustand mit dem totalen Zusammenbruch
der Bildung von NADW fiihrt zu einer Umkehrung der atlantischen Tiefenzirkulation und
hat Ahnlichkeiten mit dem gegenwirtigen Zirkulationsmuster im Pazifik.

Eine konventionelle Methode zur Rekonstruktion vergangener Klimazustédnde wurde
von Lautenschlager et al. [1992] angewandt. Die Autoren benutzten Meeresoberfléchen-
temperaturen von den CLIMAP Project Members [1981] und Windschubspannungen und
Frischwasserfliisse, die aus einem Eiszeit-Experiment eines allgemeinen Zirkulationsmo-
dells der Atmosphire (AGCM) abgeleitet wurden, um die glaziale Ozeanzirkulation mit
dem Hamburger grofiskalig-geostrophischen Zirkulationsmodell (LSG) [Maier-Reimer et
al., 1993] zu simulieren. Insbesondere im Pazifik waren jedoch mit einem stidwértigen Aus-
strom von nordpazifischem Tiefenwasser von {iber 40 Sv starke Abweichungen gegeniiber
den beobachteten Radiokohlenstoff-Daten von Shackleton et al. [1988] und Broecker et al.
[1988] zu verzeichnen. Die Autoren identifizierten die vom glazialen AGCM-Experiment
berechneten Frischwasserfliisse als eine wesentliche Ursache fiir diese starken Abweichun-
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gen. Die Autoren folgerten, daf8 eine Uberarbeitung der CLIMA P-Rekonstruktionen und
die Verwendung von vorgeschriebenen Salzgehaltsinformationen die starken Unsicherhei-
ten in den Randbedingungen mdglicherweise erheblich verringern wiirden.

Eine angewachsene Datendichte von rekonstruierten Oberflichentemperaturen [CLI-
MAP, 1981; Schulz, 1994; Sarnthein et al., 1995] und rekonstruierten Oberflichensalzge-
halten aus §'80-Messungen in planktonischen Foraminiferenschalen [Duplessy et al., 1991;
Schulz, 1994; Sarnthein et al., 1995] des LGM erméglichte es in den letzten Jahren, die
OGCMs mit diesen Randbedingungen zu testen. Es wurden dazu mehrere Sensitivitéats-
studien mit regionalen [Schdfer-Neth, 1994; Seidov et al., 1996] und globalen [Fichefet et
al., 1994; Fieg, 1996; Winguth et al., 1996; Seidov und Paul, 1997] Modellen zur Simu-
lation der glazialen Zirkulation durchgefiihrt. Die Qualitit dieser Simulationsergebnisse
ist insbesondere deshalb kritisch, weil 1. die Datendichte der Salzgehaltsrekonstruktionen
- insbesondere im Siidpolarmeer - sehr gering ist und 2. die Unsicherheiten der Salzge-
haltsrekonstruktionen sowohl die Fehler der Temperaturrekonstruktionen als auch Fehler
durch §®0-Verdiinnungseffekte durch Frischwassereintriige (z.B. aus Eismassen) beinhal-
ten [Duplessy et al., 1991; Mikolajewicz, 1996]. Die regionalen Modelle besitzen zwar eine
héhere rdumliche und zeitliche Auflésung, so dafl die Tiefenwasserbildung realistischer si-
muliert werden kann, haben jedoch den Nachteil, daf die lateralen Randbedingungen des
LGM unzureichend bekannt sind. Auf die Unsicherheiten in den Randbedingungen und
den Vergleich der Modelle soll im Rahmen dieser Arbeit noch néher eingegangen werden.

Eine direkte Methode, die stationire LGM-Ozeanzirkulation und die Oberflachenrand-
bedingungen zu rekonstruieren, ist deshalb die Verkniipfung der Informationen der be-
obachteten 63C-Daten mit denen der numerischen Modelle. In derselben Zeitspanne, in
der Qualitét und Menge des Datenmaterials von der Vergangenheit und heute anstiegen,
verbesserten sich die numerischen Modelle der allgemeinen Ozeanzirkulation (OGCMs)
und die Rechnerkapzititen so bedeutend, dal die Daten in diese Modelle eingebunden
werden kénnen, um eine bestmégliche raumliche und zeitliche Beschreibung des Zustands
des Ozeans zu erhalten.

Die meisten Versuche in der Vergangenheit, Daten und Modelle in der Ozeanogra-
phie zu kombinieren, beruhten auf Methoden der operationellen Meteorologie: die Beob-
achtungsdaten wurden verwendet, um Anfangsbedingungen zu konstruieren, mit denen
das Modell dann zeitlich vorwirts integriert wurde. Nach einem bestimmten Zeitinter-
vall wurde das Modell mit neueren Beobachtungsdaten von den einzelnen Mefistationen
wieder initialisiert und vorwirts integriert. Diese Verfahren werden als sequentielle Ver-
fahren bezeichnet und wurden als Datenassimilation in Meteorologie und Ozeanographie
bekannt. Sequentielle Verfahren sind z.B. das sogenannte ,,Nudging” [Anthes, 1974], die



sukzessive Korrektur [Bergthorsson und Déds, 1955, die optimale Interpolation [Eliassen,
1954] und der Kalman-Filter [Kalman, 1960], auf die im weiteren nicht néher eingegangen
werden soll. Neben den sequentiellen Methoden haben die Variationsmethoden der Da-
tenassimilation [Sasaki, 1970] mit der zunehmenden Dichte von Beobachtungsdaten und
fortgeschrittenen Modellentwicklungen in den letzten 10 Jahren an Bedeutung gewon-
nen. Sie beruhen auf der Suche eines Extremwertes eines Funktionals, das im Sinne der
Datenassimilation die Differenz zwischen Daten und Modell entlang der Modelltrajektorie
definiert. Im Gegensatz zu den sequentiellen Methoden wird bei den Variationsmethoden
nicht ein optimaler Zustand, sondern eine bestmégliche Trajektorie des Systems gesucht.
Der Abstand zwischen den Daten und den vom Modell simulierten Werten wird dabei
durch eine Kostenfunktion quantifiziert, die durch die Variation von Modellparametern,
Anfangs- und Randbedingungen minimiert werden kann. Allgemein kann Datenassimila-
tion also als ein Prozefl angesehen werden, in dem die Informationen der Daten in Raum
und Zeit verteilt mit denen der numerischen Modelle verbunden werden, um Modellpara-
meter, Anfangs- und Randbedingungen fiir Vorhersagen zu spezifizieren.

Anwendungen von inversen Modellen in der Paldoozeanographie sind noch sehr rar.
Heinze und Hasselmann [1993] benutzten ein lineares Modell, das an Eis- und marine Se-
dimentkerndaten, die die letzten 120 000 Jahre umfassen, durch Variation der Parameter
des Kohlenstoffkreislaufes optimal angepafit wurde, um die beobachtete Reduktion der
atmosphirischen CO,-Konzentration wiahrend der letzten Eiszeit zu erkldren. Die Analy-
sen deuten darauf hin, daB insbesondere Anderungen in der biologischen Pumpe und im
Zirkulationsmuster zur Abnahme der atmosphirischen COy-Konzentration gefiihrt haben
kénnten. Diese Studie beriicksichtigt jedoch keine Variationen der antreibenden thermo-
halinen Oberflichenrandbedingungen und Windschubspannungen, die die Verteilung der
Tracer in der Vergangenheit bedeutend beeinflufit haben kénnten. LeGrand und Wunsch
[1995] wendeten ein inverses dynamisches Boxmodell mit grober Auflésung an, um die
LGM-Zirkulation des Nordatlantiks zu simulieren. Die Autoren kamen zu der Schluffol-
gerung, dafl die beobachteten LGM-§'3C-Daten bei verschiedener Wahl der Zusammen-
setzung der Wassermassen aus den Konvektionsgebieten im Nordatlantik und Stidlichen
Ozean nicht nur konsistent mit den geologischen Annahmen einer reduzierten Bildung von
NADW, sondern auch konsistent mit einem Zirkulationsfeld sind, das dem heutigen nahe-
zu gleicht. Dieses wird durch eine neuere Analyse von radioaktiven Spurenelementen aus
marinen Sedimentkernen bestitigt [ Yu et al., 1996]. Die Arbeit von LeGrand und Wunsch
[1995] gibt niitzliche Hinweise auf die Sensitivitat der 6'3C-Verteilung gegeniiber Variatio-
nen in der Zirkulation. Jedoch sind die Ergebnisse der Studie mit starken Unsicherheiten
verbunden, da im dort verwendeten regionalen Modell laterale Randbedingungen fiir das
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LGM angenommen werden mufiten, die physikalischen Prozesse durch die Verwendung
eines Boxmodells stark vereinfacht werden muBten und Anderungen der marinen Biologie
nicht beriicksichtigt wurden.

Grieger und Schlitzer [1996] verwendeten ein inverses Boxmodell des Atlantiks, um die
Anzahl der erforderlichen Temperaturdaten zur Rekonstruktion der Glazialzirkulation zu
untersuchen. Es konnten mit dem Modell einige Muster des glazialen Strémungsfeldes
reproduziert werden, jedoch spiegelten die Ergebnisse die Schwierigkeiten der Datensitua-
tion wider.

In der vorliegenden Arbeit soll mit Hilfe der Assimilation von 6'3C-Daten aus epi-
benthischen foraminiferischen Schalen in das um ein biologisches Modul erweiterte LSG
die globale glaziale Zirkulation durch Variation der vorgeschriebenen Oberflachensalzge-
halte optimiert werden. Unter Verwendung eines Variationsverfahrens, der adjungierten
Methode (Kapitel 7.1), wird eine optimale Anpassung ermdglicht, die konsistent zu der
Datenanalyse und zu der vom Modell simulierten Dynamik der Ozeanzirkulation ist. Die
adjungierte Methode erzielt mit dieser Anpassung eine optimale Information {iber den
physikalischen und geochemischen Zustand der Ozeane und liefert damit einen Zusam-
menhang zwischen dem Nordatlantik und den von Paldodaten nicht oder nur spérlich
erfaiten anderen Gebieten des Weltmeeres wahrend der letzten Eiszeit. Es sollen dabei

insbesondere folgende Fragestellungen untersucht werden:

1. Kann durch die Assimilation der 6'3C-Daten in das OGCM ein Zirkulationsmu-
ster gefunden werden, das mit den Theorien einer reduzierten Bildung von NADW
und einer abgeschwichten nordatlantischen thermohalinen Zirkulation wéhrend des
LGM vertréglich ist?

2. Wie miissen die Oberflichensalzgehalte modifiziert werden, um eine an die §'3C-
Beobachtungsdaten angepafite Zirkulation zu simulieren?

Eine Einfiihrung in die geochemischen Kreisldufe des Ozeans und die paldoozeanogra-
phischen Tracer wird in Kapitel 2 gegeben. In dem darauffolgenden Kapitel wird das fiir
die Datenassimilation verwendete OGCM vorgestellt. Die thermohalinen und windgetrie-
benen Randbedingungen an der Meeresoberfliche und die §'*C-Datenbasis fiir das letzte
glaziale Maximum werden in Kapitel 4 und 5 beschrieben. Zur Untersuchung der Sensiti-
vitit der Unsicherheiten dieser Randbedingungen auf die Zirkulation und §**C-Verteilung
in der Tiefsee werden mehrere Sensitivitdtsexperimente durchgefiihrt. Die Sensitivitits-
experimente, die eine ausfiihrliche Beschreibung der Ergebnisse von Winguth et al. [1996]
beinhalten, dienen ferner zur Erstellung eines geeigneten Anfangszustandes fiir die Da-
tenassimilation und zur Einschrinkung der rechenzeitaufwendigen Assimilationsexperi-



mente. Das inverse Modell zur Datenassimilation wird in Kapitel 7 erldutert, und die
Durchfiihrung der Assimilationsexperimente erfolgt in Kapitel 8. Kapitel 9 und 10 schlie-
Ben die Arbeit mit der Diskussion der in den vorherigen Kapiteln erzielten Ergebnisse und
einem Ausblick ab.






Kapitel 2

Biogeochemische Kreislaufe im

Ozean

Das Klimasystem der Erde setzt sich aus mehreren Subsystemen zusammen: der Atmo-
sphire, der Kryosphire, der Biosphére, der Hydrosphére und der Lithosphire (Abb. 2.1).
Der Austausch der geochemischen Tracer zwischen den einzelnen Subsystemen und ihre
Verteilung in den Systemen werden durch deren charakteristische Zeitskalen, physikalische
und biogeochemische Prozesse bestimmt, die in komplexer Wechselwirkung zueinander
stehen. Der Ozean und die Atmosphire konnen als Fluide in einer rotierenden Sphére
aufgefafit werden, besitzen jedoch deutlich unterschiedliche Zeitskalen, Randbedingungen
und interne Prozesse, wie z.B. Tiefenwasserbildung im Ozean und Wolkenphysik in der
Atmosphire. Die typischen klimarelevanten Zeitskalen in der Atmosphére liegen in der
GroBenordnung von Tagen bis zu einigen Jahren. Die Landbiosphére besitzt eine Re-
laxationszeit von Tagen bis Jahrhunderten, wihrend der Zeitskalenbereich des Ozeans
von Monaten bis zu einigen tausend Jahren reicht. Anderungen in der Kryosphére (mit
Ausnahme des Meereises) und geologische Kreisldufe in der Lithosphére bewegen sich
auf wesentlich lingeren Zeitskalen als der des Ozeans. Bekannte Beispiele der natiirli-
chen Klimavariabilitit sind das ,,El Nifio/Southern Oscillation”-Phénomen [Rasmusson
und Wallace, 1983] im Zeitskalenbereich von 2-7 Jahren, die dekadische Variabilitdt im
Nordatlantik [Dickson et al., 1988] und die Eiszeitzyklen auf der Zeitskala von ca. 10°
Jahren, die sich méglicherweise teilweise durch Anderung der Erdbahnparameter und da-
mit verbundene Veriinderungen der solaren Einstrahlung erkliren lassen [Milankowitsch,
1941].

Es wird allgemein angenommen, daf8 Anderungen in der globalen grofriumigen Ozean-

zirkulation (Abb. 1.3) und Anderungen im ozeanischen Wirme- und Stofftransport signi-

11
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Abbildung 2.1: Schematisches Diagramm der wichtigsten Komponenten des Klimasy-
stems. Wechselwirkungen zwischen den einzelnen Komponenten spie-
len eine bedeutende Rolle in den Klimavariationen (nach dem National
Research Council [1975)).

fikant zu diesen Klimavariationen beitragen. In den folgenden Abschnitten werden die
im Rahmen dieser Studie diskutierten geochemischen Tracer und deren Verteilungen im
Ozean zusammenfassend vorgestellt. Ausfiihrliche Abhandlungen iiber paldoozeanogra-
phische Tracer, die mittlerweile nahezu das gesamte chemische Periodensystem umfassen,
findet man in Standardwerken, wie z.B. in Broecker und Peng [1982], Crowley und North
[1991], Broecker [1995].

Die Nihrstoff- und Sauerstoffkreislaufe, die die biologischen Prozesse im Ozean beein-
flussen, werden in den ersten beiden Abschnitten kurz erldutert. Im dritten Abschnitt
wird eine Einfiihrung in den marinen Kohlenstoffkreislauf gegeben, und im darauffol-
genden Abschnitt seien einige fiir die Interpretation der Paldo-Tiefenzirkulation und der
paldoozeanographischen Oberflichenrandbedingungen wichtige Tracer naher erldutert.
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Abbildung 2.2: §*3C- und Phosphat-Profile bei GEOSECS-Station 346 (28°N, 121°W)
im nordwestlichen Pazifischen Ozean (nach Broecker und Peng
[1982]).

2.1 Nahrstoffkreislauf

Die mengenmiflig hiufigsten N#hrstoffe im Ozean sind Silikat, Phosphat und Nitrat
(Si02-, PO~ und NO$™, globale Mittelwerte rund 73,0 pmol 171, 2,1 umol 17! und
29,2 umol 17 [Conkright et al., 1994]). Die Phosphat- und Nitratkonzentrationen limitie-
ren neben Licht, vertikaler Durchmischung und Temperatur die biologische Produktion.
Sie sind in weiten Teilen des Ozeans stark korreliert, so dafl in biogeochemischen Model-
len oft zur Vereinfachung entweder der Nitrat- oder der Phosphatkreislauf simuliert wird.
Die Modellierung des Phosphatkreislaufes erweist sich generell als etwas einfacher, da we-
niger Tracer bendtigt werden als zur Simulation des Nitratkreislaufes. Es wird bei den
Modellstudien meist angenommen, dafl sich das pflanzliche Material bei der biologischen
Produktion aus einem konstanten stdchiometrischen Verhiltnis von P : N : C : AQO,
[Redfield et al., 1963], der ,,Redfield ratio”, zusammensetzt. Abb. 2.2 zeigt ein typisches
Phosphat-Profil im Pazifik mit niedrigen Konzentrationen an der Oberfliche, bedingt
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durch den Verbrauch der Néhrstoffe zum Aufbau des weichen Gewebematerials von Or-
ganismen. Ungefihr 10% des organischen Materials, das von den marinen Organismen
erzeugt wird, bleiben in der Nahrungskette erhalten, wihrend der restliche Teil durch den
biologischen Abbau in ionisierter Form der Wassermasse wieder zugefiihrt wird [Broecker
und Peng, 1982]. Das organische Material sinkt teilweise, begleitet von einem fraktionier-
ten Zerfall, aus der euphotischen Schicht in Form von grofien Partikeln wie fékalen Kot-
pillen, Makroaggregaten und marinem Schnee, in die Tiefe ab. Dieser Vorgang kontrolliert
zusammen mit der Zirkulation (Abb. 1.3) die Konzentrationsverteilung von Nahrstoffen,
Sauerstoff und anderen Spurenstoffen im Ozean [lttekkot, 1996). Der gréfite Anteil wird
dabei weitgehend in den oberen Schichten des Ozeans (<1000 m) abgebaut. Der Abbau in
die oxidierten und remineralisierten ionisierten Formen erfolgt im wesentlichen durch Bak-
terien und Mikroorganismen. Das nordatlantische Tiefenwasser besitzt im interglazialen
Stadium eine relativ geringe Phosphatkonzentration (ca. 1,2 umol 17! [Conkright et al.,
1994]) und wird auf dem Weg in den Siidatlantik durch Phosphat aus remineralisiertem
organischem Material angereichert. In den Auftriebsgebieten im Bereich des Aquators und
der Kiisten wird diese Anreicherung durch das Aufsteigen von ndhrstoffreichen Wasser-
massen und damit verbundener hoher biologischer Produktion verstérkt. Die Phosphat-
konzentrationen des Tiefenwassers nehmen auf dem Weg in den Pazifik besténdig zu und
erreichen die hichsten Werte im nérdlichen Teil des Ozeans (ca. 2,8 pmol 17! [ Conkright et
al., 1994]). Im heutigen Zustand entsprechen die Eintréige von Phosphat aus den Fliissen
und terrigene Modifikationen in erster Niherung dem Verlust von Phosphat durch Sedi-
mentation am Meeresboden, so dafl diese Quellen und Senken in globalen Modellen oft
vernachlissigt werden. Broecker [1982] konzipierte ein Modell mit einer stirkeren Phos-
phatkonzentration wihrend des letzten Glazials (auch als Ndhrstoffinventar-Hypothese
bezeichnet). Er begriindete diese Zunahme durch eine verstérkte Freisetzung von Néhr-
stoffen aus den Schelfsedimenten infolge des Absinkens des Meeresspiegels und durch einen
umgekehrten Effekt beim Anstieg des Meeresspiegels withrend des Uberganges in die in-
terglaziale Phase. Broecker [1982] und Boyle und Keigwin [1985] weisen darauf hin, daf
glazial-interglaziale Anderungen der mit organischem Material angereicherten kontinen-
talen Schelfgebiete das Gesamtinventar um 20-40% variieren kénnen. Experimente mit
dem Hamburger Kohlenstoftkreislaufmodell HAMOCC bestatigten die Theorie des stark
absinkenden atmosphérischen pCO; durch die Phosphatextraktion [Heinze et al., 1991].
Die Modellergebnisse wichen jedoch von den beobachteten §*3C-Isotopendaten aus mari-
nen Sedimentbohrkernen und der Tiefe der CaCQO3-Lysoklinen insbesondere im Atlantik
erheblich ab (siehe auch Abschnitt 2.3.3).
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Abbildung 2.3: Jahresmittel der globalen Sauerstoffkonzentration (ml/1) (nach Conk-
right et al. [1994)).

2.2 Sauerstoffkreislauf

Die raumliche Verteilung von Sauerstoff (Abb. 2.3) resultiert aus einem Wechselspiel zwi-
schen Zirkulation und biogeochemischen Prozessen im Ozean. Die vertikale Verteilung
der Sauerstoffkonzentration, welche fiir grofie Teile des Weltozeans dhnlich ist, kann dabei

durch folgende Prinzipien erldutert werden:

1. Die durch den Wind durchmischte Oberflichenschicht besitzt einen gleichméfligen
Sauerstoffgehalt, der ndherungsweise dem Gleichgewicht an der Ozeanoberfliche
entspricht. Die Loslichkeit von Sauerstoff in Seewasser héngt hauptséchlich von
der Temperatur ab, wobei kalte Wassermassen (z.B. die der hohen Breiten oder
die des letzten Glazials) eine hthere Léslichkeit besitzen als tropische mit hoher
Temperatur [ Weiss, 1970]. Die beobachteten Werte des gel6sten Sauerstoffs liegen
meist etwas liber den Sittigungswerten der dariiberliegenden Luftmasse. Die Ab-
weichungen kénnen u.a. durch Einschlufl von Luftblasen in die Ozeanoberflache und
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sauerstoffproduzierende biologische Aktivitit erkldrt werden.

2. Unterhalb der Oberfliche nimmt die Sauerstoffkonzentration mit zunehmender Tiefe
durch die Oxidation des absinkenden organischen Materials ab. Mit Ausnahme der
Auftriebsgebiete und von Gebieten mit starker vertikaler und horizontaler Durch-
mischung befinden sich Minima der Sauerstoffkonzentrationen in Tiefen mit hoher

Remineralisation.

3. Unterhalb der Minima nimmt die Sauerstoffkonzentration wieder zu, als Folge der
Ventilation von sauerstoffreichen Wassermassen aus den Konvektionsgebieten der
hohen Breiten und der Abnahme des Sauerstoffverbrauches, da das organische Ma-

terial in den tieferen Ozeanschichten weitgehend oxidiert ist.

2.3 Kohlenstoffkreislauf

Der Ubergang von der atmosphiirischen CO,-Konzentration von ca. 200 ppm wihrend der
letzten Eiszeit auf 280 ppm im holozénen Stadium [Barnola et al., 1987] erfolgte so schnell
und war so grof, dafl es bis heute nicht gelang, einen Mechanismus zu finden, der diesen
Ubergang zufriedenstellend erkliren konnte [Broecker, 1995]. Durch die ca. 60-fach héhere
Speicherkapazitiat von Kohlenstoff im Ozean wird der atmosphérische CO,-Gehalt wesent-
lich durch den biogeochemischen Zustand des Ozeans beeinflufit [Bolin et al., 1981; Graf!
et al., 1984; Broecker, 1995]. Der vorindustrielle Austausch des gasférmigen CO, zwischen
dem Oberflichenozean und der Atmosphére betréigt ca. 8 Jahre [Bolin, 1981] und ist im
Vergleich zum Sauerstoff rund zehnmal so langsam [Broecker und Peng, 1982]. Die star-
ken Austauschraten zwischen Landbiosphére und Atmosphére sowie zwischen Atmosphire
und Oberflichenozean (und der marinen Biologie) bewirken eine enge Koppelung dieser
Reservoire. Konzentrationsunterschiede zwischen diesen Reservoiren werden durch relativ
hohe CO,-Austauschraten gemessen an der Gré8e der Kohlenstoffinventare vergleichswei-
se schnell innerhalb weniger Jahre ausgeglichen. Wihrend der Transport aus der marinen
Biosphire in den tiefen Ozean durch hohe Sinkgeschwindigkeiten der kohlenstoffhalti-
gen Partikel in Zeitrdumen von weniger als einem Monat vonstatten geht, bendtigt der
Transport von Kohlenstoff zwischen dem Oberflichenozean und der Tiefsee durch die Zir-
kulation Zeitraume von bis zu mehreren hundert Jahren. Die mit dem marinen Sediment
verbundenen Austauschprozesse verlaufen z.T. iiber noch langere Zeitrdume von mehreren
tausend Jahren. Die Austauschraten und Grifle der rezenten Kohlenstoffreservoire sind
in Abb. 2.4 dargestellt. Die seit dem Anfang des 19. Jahrhunderts verstirkte Emission
von CO3 in die Atmosphére durch Verbrennung fossiler Energietriger, durch Rodungen
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Abbildung 2.4: Globale Reservoire (in GtC) und Fliisse des Kohlenstoffes (in GtC/yr),
jahrlich gemittelt {iber die Periode von 1980 bis 1989. Die einzelnen
Komponentenzyklen sind vereinfacht dargestellt und beinhalten er-
hebliche Unsicherheiten. Der Eintrag durch die Fliisse, insbesondere
der anthropogen verursachte Anteil, ist nicht genau bekannt und wird
deshalb hier nicht gezeigt (nach Schimel et al. [1996]).

und durch Anderung der Bodennutzung stért dabei erheblich den Kohlenstoffkreislauf
der relativ schnell durchmischten Reservoire. Die Quantifizierung der anthropogen modi-
fizierten Anderungen in den einzelnen Reservoiren ist jedoch noch mit grofien Unsicher-
heiten verbunden. Der atmosphirische CO2-Gehalt ist von ca. 560 GtC im vorindustri-
ellen Zustand um ca. 34% auf 750 GtC gestiegen. In der Zeit von 1980 bis 1989 wurden
durch Verbrennung fossiler Energietrager und Zementproduktion (5,5 £ 0,5 GtC/Jahr)
sowie Anderung der Landnutzung durchschnittlich 7,1 & 1,1 GtC/Jahr in die Atmosphére
emittiert. Hiervon wurden netto rund 0,5 + 0,5 GtC/Jahr von der Landbiosphére und
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2,0 £ 0,8 GtC/Jahr vom Ozean aufgenommen. Der durchschnittliche CO2-Anstieg in der
Atmosphire wurde fiir diesen Zeitabschnitt mit 3,3 + 0,5 GtC/Jahr abgeschétzt. Die bis-
her nicht genau bekannte verbleibende Senke von ca. 1,3 + 1,5 GtC/Jahr wird dabei der
Landbiosphire zugeordnet (alle Angaben nach Schimel et al. [1996]). Keeling et al. [1996]
berechneten mit Hilfe der Kovarianz von O2/N2 und COs-Konzentration in der Atmo-
sphire, dal vom Ozean und der Landbiosphire in der Nordhemisphére ungefshr je 30%
der fossilen COo-Emissionen aufgenommen werden, wihrend die tropische Landbiosphére
im Ganzen weder als Quelle noch als Senke wirkt. Erklirungen fiir niedrige atmosphéri-
sche CO,-Werte in glazialen Zeiten und hohe COo-Werte wihrend interglazialer Epochen
basieren meist auf einer Kombination von physikalisch-chemischen und biologischen Hy-
pothesen.

Allgemein werden Umverteilungen in folgenden Kohlenstoffreservoiren fiir die Ande-
rung der glazial-interglazialen COz-Schwankungen herangezogen: im oberen und im tie-
fen Ozean, in der marinen Biosphire, im CaCOjz-Tiefseesediment und in Landbiosphére,
Boden und Humus. Die terrestrischen Reservoire besitzen ungefahr die doppelte Speicher-
kapazitit des oberen Ozeans. Beobachtungen weisen jedoch darauf hin, dafl Waldgebiete in
den nérdlichen geméBigten Zonen, die ungefihr die Hilfte des gegenwértigen Holzvorrates
beinhalten, wihrend der letzten Eiszeit nicht existierten. Auch die tropischen Waldgebiete,
die heute den Grofiteil der anderen Hilfte des globalen Holzvolumens ausmachen, waren
wihrend des LGM deutlich geringer ausgedehnt. Das kleinere Holzvolumen 148t vermu-
ten, dafl wihrend der letzten Eiszeit weniger organisches Material in dem terrestrischen
Reservoir gespeichert wurde [Broecker, 1995]. Die Zunahme in der Landbiosphére von der
letzten Eiszeit bis zur Gegenwart wird mit ca. 750-1050 GtC [Crowley, 1995] abgeschitzt.
Die geringere Kohlenstoffmenge im terrestrischen und atmosphérischen Reservoir fiihrte
zu der Annahme, dafl der Ozean wihrend des LGM deutlich mehr Kohlenstoff gespeichert
haben muf} [Shackleton, 1974].

2.3.1 pCO,-XCO,-Alkalinitatssystem

Der ozeanische COq-Partialdruck (pCO2) hingt von den physikalischen, chemischen und
biologischen Prozessen ab, die in der oberen Ozeanschicht stattfinden. Der Nettogasflufl
des CO4 von der Luft in den Ozean kann durch den Gasaustauschkoeffizienten und die
atmosphérisch-ozeanische Partialdruckdifferenz beschrieben werden. Der Gasaustausch-
koeffizient steht u.a. in Abhéngigkeit von Windgeschwindigkeit, Ozeanoberflachentempe-
ratur, Turbulenz, Beschaffenheit der Ozeanoberfliche und Luftblasen [Liss und Merlivat,
1986; Wanninkhof, 1992].
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Die chemischen Reaktionen, die stattfinden, wenn gasférmiges CO; aus der Atmosphére
(a) im Meerwasser (s) gelést wird, werden durch die folgende Serie von Gleichgewichten

beschrieben:
(COz)s = (CO2), (2.1)
H,O + (COp), = H' + HCOj3 (2.2)
HCO; = H' + CO03 . (2.3)

Im Gleichgewicht (2.2) tritt HoCOj3 als Zwischenprodukt auf. Da die Dissoziationskon-
stante fiir den Ubergang zwischen geléstem CO; und HyCOj; nicht genau bekannt ist,
wird im allgemeinen der direkte Ubergang zum HCOj3 verwendet. Aus dem Carbonat-
system (2.1)-(2.3) ergeben sich die Gleichgewichtsbeziehungen zwischen den einzelnen

Konzentrationen:
a = [(CO2),]/P; (2.4)
Sl 2

Der ozeanische CO,-Partialdruck (P,) ist nach Gleichung (2.4) proportional zum geldsten
CO; (Henry’sches Gesetz), wobei die Loslichkeitskonstante mit steigender Temperatur
und steigendem Salzgehalt sinkt [ Weiss, 1974]. Warme und salzreiche Wassermassen, die
z.B. in den Tropen zu finden sind, besitzen aufgrund der niedrigen Léoslichkeit einen hohen
ozeanischen COs-Partialdruck, wihrend in salzarmen und kalten Wassermassen in den
hohen Breiten wegen der hohen Léslichkeit ein niedriger ozeanischer COq-Partialdruck
herrscht. Man bezeichnet diesen Effekt auch als Léslichkeitspumpe (Abb. 2.5). Eine Ab-
senkung der Ozeanoberflichentemperatur um ca. 2°C wihrend des letzten Glazials wiirde
die atmosphirische COs-Konzentration um ca. 22 ppm erniedrigen. Jedoch wird dieser
Effekt durch die Absenkung des Meeresspiegels um ca. 120 m [Fairbanks, 1989] und die
damit verbundene globale Salzgehaltszunahme um 1 psu ungefihr um die Halfte kompen-
siert [Broecker, 1995]. Die Gleichgewichtskonstanten k; und k; sinken mit abnehmender
Temperatur und abnehmendem Druck [Dickson und Goyet, 1994], d.h. die Gleichgewichte
(2.2) und (2.3) verlagern sich in Richtung der undissoziierten Formen.

Die Summe des geldsten anorganischen Kohlenstoffes (auch als ¥COy oder DIC be-
zeichnet) wird definiert durch

32C0;, = [(COz),] + [HCO;] + [COF7], (2.7)
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wobei der grofite Mengenanteil mit ca. 90% durch die HCO3 ™ -Ionenkonzentration gegeben
ist, wihrend das geléste CO; leglich 1% der Gesamtkonzentration betrégt.

Uber die Definition der Alkalinitst von Seewasser wurde schon vor ungefihr 50 Jahren
diskutiert [ Rakestraw, 1949]: ,, There is full agreement on these facts: Sea water is slightly
alkaline in its reaction towards suitable indicators, and the quantitative measure of this
alkalinity may be expressed in terms of the amount of strong acid necessary to bring
its reaction to some standard specified "endpoint”.” Die Gesamtalkalinitéit (TALK) einer
Seewasserprobe, auch Titrationsalkalinitit genannt, kann als Ma$ fiir ein Protonendefizit
einer Lésung gegeniiber einem willkiirlich gewéhlten Nullpunkt eines Protonenlevels gel-
ten. Dickson [1981] definiert sie als ,,...die totale Anzahl der Mole von Wasserstoffionen
quivalent zu dem Uberschufl von Protonenakzeptoren (Basen aus schwachen Suren mit
einer Dissoziationskonstante K < 10745, bei 25°C und Ionenstirke! Null ) gegeniiber den
Protonendonatoren (Sauren mit K > 107*%) in einem Kilogramm Probe”. Nach Dickson
und Goyet [1994] wird die Gesamtalkalinitét als

TALK = [HCO;3] + 2[C03%7]
+ [B(OH);] + [OHT] + ...
— [HY] - [HSO;] — [HF} — ... (2.8)

bezeichnet. Broecker und Peng [1982] definieren sie hingegen iiber iiber die Konzentra-
tionen der positiven Ladungen (im wesentlichen Nat, K*, Mg?* und Ca?*, die HCO3
und COZ2~ bilanzieren). Die mittlere Gesamtalkalinitit im Oberflichenozean betrigt
ca. 2400 peq kg™* [ Dickson und Goyet, 1994]. Die Mefgenauigkeit betrigt ca. +2 peq kg™*
[Dickson und Goyet, 1994]. In erster Ndherung kann die Gesamtalkalinitit (TALK) der
Carbonatalkalinitdt (CA) gleichgesetzt werden:

TALK ~ CA = [HCO;] + 2[CO%]. (2.9)

Neben der Carbonatalkalinitit beriicksichtigen Modelle des Kohlenstoffkreislaufes oft die
Boratalkalinitat, die mit der schwach dissoziierten Borsdure

H,O + H3BO; = H'* + B(OH); (2.10)

ca. 5% der Menge:der totalen Alkalinitit betréigt [ Dickson und Goyet, 1994]. Die Wasser-
stoffionen werden wegen ihrer Bedeutung in den Massenerhaltungsgleichungen meistens
auch beriicksichtigt. Die anderen Komponenten haben im Rahmen der Mefigenauigkeit nur

!Man erhalt diese Gréfie, wenn man die Konzentration jeder in der Lésung vorhandenen Ionenart mit
dem Quadrat der betreffenden Ladungszahl multipliziert.
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einen geringen Einfluf} auf die Gesamtalkalinitit. Ferner werden bei biologischen Modellen
auch N#hrstoffe (insbesondere Nitrat) bei der Alkalinitdtsberechnung beriicksichtigt.

Mit Hilfe von (2.7), (2.9) und der Vernachlissigung von [(CO2),] in (2.7) lassen
sich aus den einzelnen Gleichgewichten des Carbonatsystems (2.4)-(2.5) die Carbonat-
TIonenkonzentration [CO%~] und der ozeanische CO,-Partialdruck (P,) abschétzen
[Broecker und Peng, 1982]:

[CO3"] = [TALK] — [> €O, (2.11)

(2[X COq] — [TALK])2
[TALK] — [2COs '

wobei K = kg/(kia) eine temperatur- und salzgehaltsabhingige Konstante ist. Die

P, = K (2.12)

schwach dissoziierte Borsture tragt durch ihre Puffereigenschaften zu ca. 1/5 der CO,-
Speicherkapazitit im Ozean bei (siche Abb. 27 in Maier-Reimer und Hasselmann [1987]).

2.3.2 Biologische Pumpe

Zur Erk#rung der vertikalen Kohlenstoffgradienten im Ozean kénnen gegeneinander wir-
kende Kohlenstoffpumpen herangezogen werden [ Volk und Hoffert, 1985]. Von besonderer
Bedeutung sind dabei folgende Prozesse: 1. die in Abschnitt 2.3.1 beschriebene Léslich-
keitspumpe, die durch die Léslichkeit von COq im Seewasser in Abhéngigkeit von Tempe-
ratur und Salzgehalt hervorgerufen wird; 2. die Pumpen biologischer Natur, die sich aus
der Pumpe von weichem Gewebematerial (dem partikuliren Kohlenstoff, POC) und der
CaCO3-Pumpe zusammensetzen. Durch die Aufnahme von Kohlenstoff zur Bildung von
weichem Gewebematerial des Phytoplanktons und anderen marinen Organismen wird dem
Oberflichenwasser analog zu Phosphat (siehe Abschnitt 2.1) £CO; entzogen, die Alkali-
nitat durch den Verbrauch von Nitrat geringfiigig erhéht (Abb. 2.5) und der ozeanische
pCO, abgesenkt. Der Abbau des in die tieferen Schichten exportierten Materials flihrt
zu einer Anreicherung von ¥CO, sowie zu einer geringfiigigen Abnahme der Alkalinitét.
Der verbleibende Anteil des POC wird entweder am Meeresboden sedimentiert oder mit
der Stréomung in andere Regionen advektiert. Die Produktion von CaCOj3; zum Aufbau
der harten Skelette der marinen Organismen entzieht der Oberfliche Carbonationen und
fiihrt damit zu einer Absenkung von $CO, und Alkalinitit (Abb. 2.5). Diese Anderung
hat einen Anstieg des ozeanischen pCO; zur Folge. Die Auflésung von CaCOj in der Tie-
fe, abhingig vom CaCOj3-Léslichkeitsprodukt (siehe folgenden Abschnitt), besitzt einen
entsprechend gegenldufigen Effekt, so dafl die Alkalinitit und ¥CO; des Tiefenwassers
durch diese Pumpe zunehmen.
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Abbildung 2.5: Vektoren zeigen, wie geléster anorganischer Kohlenstoff und totale
Alkalinitit und damit auch die atmosphéirische CO,-Konzentration
sich in Reaktion auf die drei Hauptprozesse d&ndern: Loslichkeitspum-
pe, Pumpe von weichem Gewebematerial und CaCOgs-Pumpe (nach
Broecker und Peng [1989]).

Die CaCO3-Pumpe wirkt also beziiglich des ozeanischen pCO2 der POC-Pumpe entge-
gen. Da das Verhiltnis von CaCQOj zu dem partikuléiren organischen Kohlenstoff in dem
von der Oberfliche absinkenden Material, die ,,rain ratio”, ca. 1:4 ist [ Broecker und Peng,
1982], kompensiert die Anderung des pCO4 durch die CaCO3-Pumpe die Anderung des
pCO; durch die POC-Pumpe nur teilweise. Maier-Reimer und Hasselmann [1987] zeig-
ten, daf rund 3/4 des vertikalen Kohlenstoffgradienten durch die biologische Pumpe er-
klart werden kénnen. Eine Abnahme der biologischen Produktion und damit des Exports
von Kohlenstoff aus. der Deckschicht wiirde zu einem Ansteigen der CO2-Konzentration
und umgekehrt eine verstirkte Produktion zu einem Absinken der COqz-Konzentration
in der Atmosphire fiihren. Ferner kénnen Anderungen des Nihrstoffinventars (siche Ab-
schnitt 2.1), Anderungen des C:P-Verhéltnisses im organischen Material (,,Redfield ratio”-
Hypothese) oder Anderungen der ,,rain ratio” (,,rain ratio”-Hypothese) die biologische
Pumpe modifizieren. Heinze et al. [1991] zeigten mit Sensitivitdtsstudien, dafl ein hohe-
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res C:P-Verhiltnis oder eine niedrigere ,,rain ratio”, d.h. eine relativ stérkere organische
Pumpe, allein zwar eine Reduktion des atmosphirischen pCOg bewirken, jedoch ebenfalls
im Widerspruch zu den glazial-interglazialen Differenzen in den §'3C-Beobachtungsdaten
und den beobachteten Tiefen der Lysoklinen stehen.

Der Einflul der Anderungen der marinen Biologie auf den Kohlenstoffkreislauf infolge
kurzzeitiger Stérungen wurde in den letzten Jahren in einigen Arbeiten diskutiert (siehe
z.B. [Broecker, 1991; Frankignoulle et al., 1994]). Als Beispiel sei in diesem Zusammenhang
die anthropogen bedingte Stérung erwihnt, bei der durch die Verbrennung fossiler Treib-
stoffe eine Erh6hung des atmosphérischen Kohlenstoffgehaltes bewirkt wird. Simulationen
mit dem gekoppelten LSG und HAMOCC3 [Maier-Reimer et al., 1996] haben gezeigt,
dafl die mit der COz-Erhéhung verbundene Erwérmung auf der Erde zu einer deutlichen
Abschwichung der thermohalinen Zirkulation im Ozean fiihrt. Jedoch sind die damit ver-
bundenen Anderungen der biologischen Pumpe und die Anderungen der kompensierenden
Loslichkeitspumpe marginal gegeniiber der Entwicklung des atmosphérischen pCOs.

2.3.3 Sediment-Calciumcarbonat-System

Fiir mégliche Erklirungen zur Absenkung des atmosphérischen CO,-Partialdruckes
wihrend des letzten Glazials mufi neben Anderungen der Léslichkeitspumpe und der bio-
logischen Pumpe auch das komplexe System des CaCO3-Kreislaufes im Ozean berticksich-
tigt werden. Die Gleichgewichtsreaktionen zwischen dem gelésten CO3~ und dem festen
CaCOj (meist in Form von kristallinem Aragonit und Calcit) ergeben sich durch

Ca** + CO}J™ = C(CaCO; | . (2.13)

Es ist niitzlich, zur Quantifizierung der Léslichkeit von CaCOj3 das Loslichkeitsprodukt
K,, einzufithren. Im Gleichgewichtszustand - in der gesittigten Losung mit festen Be-

standteileilen von CaCOj - ist das Produkt der Konzentrationen der Ionen konstant:
Ko = [Ca*][COF] . (2.14)

Das Loslichkeitsprodukt Ky, ist im wesentlichen abhéngig von dem Druck und der Tem-
peratur [Culberson und Pytkowicz, 1968]. In erster Naherung wird der Eintrag von CaCOj
durch terrestrische Verwitterungsprozesse in einer Zeitskala von mehreren tausend Jahren
durch die Sedimentation am Meeresboden ausgeglichen [Broecker und Peng, 1987]. Eine
Anderung der marinen biologischen Produktivitit und die damit verbundene Anderung
der COZ%™-Ionenkonzentration im tiefen Ozean wiirden ebenfalls in der gleichen Zeitskala
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durch Reduktion oder Zunahme des Sedimentes kompensiert werden. Dieser Kompensa-
tionsprozef hat zwei Folgen: erstens eine Zunahme der CO,-Mengeninderung in der Atmo-
sphiire pro forcierende Nihrstoff-Einheiten, und zweitens eine erhebliche zeitliche Verzoge-
rung im atmosphirischen CO,-Signal. Letztere steht im Widerspruch zu den atmosphéri-
schen CO,-Beobachtungsdaten aus Eisbohrkernen [Barnola et al., 1987}, die einen relativ
schnellen Ubergang von der glazialen zur holozinen CO,-Konzentration in der Atmo-
sphiire anzeigen. Eine weitere mogliche Erkldrung fiir die Absenkung der atmosphérischen
CO,-Konzentration wihrend der letzten Eiszeit ist die ,,Korallenriff-Hypothese” (engl.:
,,coral-reef hypothesis”)[Berger und Keir, 1984], die den CaCO3-Transfer zwischen Tiefsee
und Schelfgebieten und die zeitliche Verzégerung der ozeanischen Durchmischung wéhrend
des glazial-interglazialen Uberganges zugrunde legt. Wenn der Meeresspiegel steigt und
der Ozean iiber die Schelfgebiete transgrediert, wird CaCOj zusétzlich iiber diesen Gebie-
ten abgelagert und so dem ozeanischen Kreislauf entzogen. Dies bewirkt eine Abnahme
der CaCO3-Sattigung in der Tiefsee und fiihrt dadurch zu einem Anstieg im atmosphéri-
schen pCO,. Die zeitliche Verzégerung zwischen dem Aufbau der Korallenriffe, die eine
Abnahme der Alkalinitit bewirkt, und der Anderung der Geochemie der Tiefsee kann zu
einem betrichtlichen Anstieg des pCOs fithren. Diese Uberreaktion kann durch eine Re-
duktion der ozeanischen Zirkulation wihrend des glazial-interglazialen Uberganges noch
erheblich verstirkt werden.

Modellexperimente [Heinze et al., 1991] haben jedoch gezeigt, daf8 die Korallenriff-
Hypothese allein den glazial-interglazialen Unterschied in der atmosphérischen COo-
Konzentration nicht erkliren kann. Effekte wie Auflésung von pelagischen Carbonaten
durch Oxidation von organischem Material nahe der Sedimentoberfliche [Archer und
Maier-Reimer, 1994] kénnen zu einem Ansteigen der Alkalinitdt und damit zu einer Re-
duktion der atmosphiirischen CO2-Konzentration fithren. Messungen von pH-abhéngigen
Borisotopen bestétigten die Studie von Archer und Maier-Reimer [1994], daf8 die ,,rain
ratio” wahrend des letzten Glazials moglicherweise abgenommen und damit ohne einen
entsprechenden Anstieg der Lysoklinentiefe eine Zunahme der CO%~-Ionen und des pH-
Wertes (um ca. 0,3 & 0,1 ) des Tiefenwassers verursacht hat [Sanyal et al., 1995].
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2.4 Geochemische Tracer zur Rekonstruktion der

Palidoozeanzirkulation

2.4.1 §13C

Das stabile !3C/!2C-Isotopenverhiltnis befindet sich im Mengenverhaltnis von
~ 1,12x 1072 [Mook et al., 1974). §3C, der am hiufigsten benutzte Tracer zur Rekonstruk-
tion der Ozeanzirkulation in der Vergangenheit, wird definiert durch eine Abweichung des
13C /12C-Isotopenverhiltnisses einer Probe 137 von einem 'C/'2C-Standard 3r, aus dem
Pee Dee Belemnit (PDB) [Urey, 1947]:

BC = [13,. —1] - 1000 . (2.15)

Die Multiplikation mit 1000 ergibt die {ibliche Notation in [%,,). Abbildung 2.2 zeigt ein
typisches §'3C-Profil im Pazifik. Augenfillig ist dabei die im Vergleich zu Phosphat nahezu
inverse Verteilung von §'3C. Die vertikale Verteilung des Verhiltnisses von 3C zu 2C im
gelosten anorganischen Kohlenstoff (£¥CO2) kann im wesentlichen durch zwei Ursachen
erklart werden [Broecker und Peng, 1982]:

1. durch die bevorzugte Einbindung von 12C gegeniiber *C durch biologische Produk-
tion in Oberflichennshe. Der §'3C-Wert des organischen Materials ist rund 20%
niedriger als das 6'3C des gelosten ©CO, in der Wassermasse. Das organische Ma-
terial mit dem relativ leichten Isotopenverhiltnis wird in die Tiefe exportiert und
dort groBtenteils remineralisiert. Die Tiefsee wird dadurch mit 2C angereichert, so
dafl der §3C-Wert sinkt und im Vergleich zum §'3C im Oberflichenwasser deutlich
niedrigere Werte aufweist.

2. durch Fraktionierung des Kohlenstoffes zwischen dem ¥CO; im Ozean und dem
atmosphirischen CO, [Mook et al., 1974], die der von der Biologie verursachten
813C-Verteilung im Ozean iiberlagert ist.

613C ist in der Atmosphére rund 9%, niedriger als im Oberflichenwasser. Die Fraktionie-
rung ist temperaturabhsingig und fiihrt zu §'3C-Anderungen zwischen 10,6%,, bei 0°C
(wie z.B. in den hohen Breiten) und bis zu 7,6%, bei 30°C (z.B. im tropischen Be-
reich). Im Oberflichenbereich und in Konvektionsgebieten wird der biologische Effekt
durch den thermodynamischen Effekt z.T. erheblich gestort [Broecker und Maier-Reimer,
1992; Lynch-Stieglitz et al., 1995] (sieche auch Abschnitt 3.2). Starke Abweichungen der
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linearen Korrelation zwischen §'3C und Phosphat von mehr als +0,4%,, wurden z.B. in
der tiefen Weddellsee beobachtet [Mackensen et al., 1996), die als eines der wesentlichen
Quellgebiete des antarktischen Bodenwassers gilt.

Das gegenwirtige 613C von DIC im Oberflichenozean ist signifikant durch die atmo-
sphérische Verdiinnung aufgrund von Emission fossiler Brennstoffe und Anderungen in der
Landnutzung gestdrt [Suess, 1965). Das §'3C-Verhéltnis sank in der Atmosphére durch
diese Emissionen, die aufgrund des pflanzlichen Ursprungs einen §'3C-Wert von ca. 25%,,
aufweisen, von 1770 bis heute um ca. 1,3%,, [Keeling et al., 1995]. Glazial-interglaziale
Anderungen des atmosphirischen §'3C sind teilweise bedingt durch Anderungen in der
terrestrischen Vegetation (siehe oben). Messungen von §*3C in Schalen von epibenthischen
Foraminiferen weisen darauf hin, dal wihrend der letzten Eiszeit das 6'3C im globalen
Mittel im Ozean um 0,4°/,, abnahm [Crowley, 1995]. Diese Abnahme wiirde, wenn sie
allein durch Anderungen der Landbiosphire verursacht wire, eine Reduktion von 600
GtC oder ca. 1/3 des gegenwirtigen biosphérischen Kohlenstoffreservoirs bedeuten. Ei-
ne mégliche Zunahme der Carbonationenkonzentration infolge einer niedrigeren glazialen
COs-Konzentration in der Atmosphire kénnte jedoch die globale Anderung des §'3C im
Ozeans auch partiell oder sogar ganz erkliren [Lea et al., 1997].

2.4.2 AMC

Zur Altersbestimmung der Wassermassen ist es niitzlich, neben dem '*C das radioaktive
Isotop 14C (Halbwertszeit von 5730 Jahre; #C/'2C Mengenverhaltnis ~ 10~'2 [Stuiver und
Polach, 1977]) in Modellen mitzufiihren. Das relative **C/!?C-Isotopenverhéltnis wird als

14?.

14?‘5

e = l — 1] - 1000 (2.16)
definiert. *r bezeichnet das 4C/*2C-Isotopenverhiltnis der Probe und '*r, den NBS-
Standard (U.S. National Bureau of Standards [Stuiver und Polach, 1977]). Zur Korrektur
auf biogene Prozesse ergibt sich nach einer Formel von Broecker und Olson [1961]:
§C

1000) ’

AMC = §MC - 2(68C + 25)(1 + (2.17)

wobei ein konstanter §13C-Wert von -25%,, fiir das organische Material der terrestrischen
Biosphire angenommen wird. Die Produktion von C (aus Stickstoffatomen in der obe-
ren Atmosphire) steht im vorindustriellen Zustand ungefdhr im Gleichgewicht mit dem
Zerfall in allen Kohlenstoffreservoiren. Die hochsten A*C-Werte sind in der Atmosphére
vorzufinden (vorindustrielles A*C wird als 0°/,, angenommen [Stuiver und Polach, 1977]).
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Abbildung 2.6: Altersdifferenz von Radiokohlenstoff als Funktion des Alters von vier
Sedimentkernen (V28-122 (Karibik), KN110-82GGC (Ceara-Riicken),
TT154-10 (Ostpazifischer Riicken) und V35-5 (Siidchinesisches Meer);
nach Broecker et al. [1988]).

Im tiefen Ozean werden die héchsten Werte im nérdlichen Atlantik (-70%,, im vorindustri-
ellen Zustand) und die niedrigsten im n&rdlichen Pazifik (-250%,,) beobachtet [Broecker
und Peng, 1982].

14C-Messungen aus planktonischen und benthischen Foraminiferen von Sedimentker-
nen geben niitzliche Hinweise auf glazial-interglaziale Anderungen der Tiefenzirkulation.
Shackleton et al. [1988] und Broecker et al. [1988] zeigten, dafl die benthisch-planktonische
Altersdifferenz wihrend des letzten Glazials deutlich zunahm und damit auf eine langsa-
mere Ventilation im tiefen Atlantik und Pazifik hinwies (Abb. 2.6). Unsicherheiten sind
jedoch durch die Anderung der atmosphirischen *C-Produktionsrate und sedimentbe-
dingte Ungenauigkeiten (wie z.B. Bioturbation) gegeben [Andree et al., 1985].

2.4.3 180

6'80 wird definiert durch eine Abweichung des 180 /%0-Isotopenverhiltnisses einer Probe
18, yon einem Standard ®r, ( ,,standard mean ocean water” (SMOW)-Standard [Craig,
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1961] fiir die Wassermasse und PDB-Standard [Urey, 1947] fiir die Carbonate):
18,
18,

§80 = l - 1] - 1000 . (2.18)

8

Die Einheit von §'80 ist Promille (°/,,). Glazial-interglaziale Fluktuationen im 6'®*Oppp
der Foraminiferen reflektieren eine Kombination der Anderungen in dem §'®Og)row und
der Temperatur des Umgebungswassers, in dem sie aufwachsen. Die glazial-interglazialen
Variationen des §'¥Ogyrow im Ozean werden hauptséchlich durch-folgende Prozesse be-
einflufit:

1. Anderungen im Eisvolumen des Inlandeises. Eismassen sind gegeniiber Wassermas-
sen im Ozean um einige Prozente mit leichteren Sauerstoffisotopen angereichert.
Fraktionierungseffekte durch Niederschlag und Verdunstung sind Ursache fiir die-
se 6!80-Unterschiede. Werden Eismassen gebildet, so steigt das mittlere 680 im
Ozean. Schmelzen die Eismassen ab, so wird das 680 im Meerwasser durch das
Schmelzwasser verdiinnt. Emiliani [1955] lieferte einen historischen Beitrag zur
Entwicklung des Palioklimas, als er anhand von 680-Analysen von Tiefseekernen
mehr Eiszeiten in der Vergangenheit identifizierte, als die paldogeographischen und
paldoklimatologischen Chronologien damals annahmen. Die Schwankungen des Eis-
volumens erkliiren ungefihr 2/3 der Variabilitéit des §'80 in den Foraminiferenscha-
len [Boyle, 1990] und konnten in letzter Zeit durch genaue Bestimmung der Was-
serstinde des Quartirs besser quantifiziert werden [Dodge et al., 1983; Fairbanks,
1989]. Lokal kénnen Eisberge, die im wesentlichen den §'®0-Wert des Inlandeises
widerspiegeln, zu erheblichen §!80-Variationen im Oberflichenwasser fiihren.

2. Riumliche Anderung von Niederschlag und Verdunstung an der Meeresoberfliche.
Verdunstung an der Ozeanoberfliche begiinstigt die Konzentration der schwereren
Sauerstoff-Isotope, wiahrend Niederschlag die Wassermasse mit leichteren Sauerstoff-

Isotopen anreichert.

3. Anderungen der Meereisausdehnung. Sie haben im Vergleich zu dem Effekten von
Niederschlag und Verdunstung nur einen sehr geringen Enflul auf die Variationen
im §'®Ogyow [Craig und Gordon, 1965). Fraktionierungseffekte infolge von Meereis-
bildung werden derzeit noch kontrovers diskutiert. §'8Ogpow der Wassermassen im
Bereich des Siidpolarmeeres, die erheblich durch Gefrierprozesse beeinflufit werden,
variieren in der GréBenordnung von +0,2%,, [Zahn und Miz, 1992].

Wihrend die glazial-interglazialen Variationen des globalen Mittelwertes von §'®Oppp
der Foraminiferenschalen im wesentlichen durch die Anderungen der Inlandeismassen
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Abbildung 2.7: Verteilung von §'¥Ogarow und Salzgehalt fiir GEOSECS-Stationen im
Atlantik (nach Labeyrie et al. [1992]).

bestimmt werden, werden die riumlichen Unterschiede der §'¥0-Verteilung bedeutend
durch die Temperatur beeinfluflt [Shackleton, 1974]. Beim Aufbau der Foraminiferenscha-
len tritt eine temperaturabhingige Fraktionierung der Sauerstoffisotope auf. Shackleton
[1974] schitzte dabei den Temperatureffekt wie folgt ab:

§®0smow = 6®0pps — 21.9 + /31061 + 10T . (2.19)

Die Fraktionierung zwischen dem CaCOg der Schalen und dem umgebenden Wasser sinkt
also um ca. 0.3%,, pro Temperaturanstieg von 1°C.

Die hohe Korrelation zwischen 6'8Ogjrow und dem Salzgehalt an der Meeresoberfliche
(Abb. 2.7) spiegelt im wesentlichen die Effekte von Niederschlag und Verdunstung wi-
der. Die Abhéngigkeit zwischen dem 6'8Ogpow des Oberflichenwassers und Salzgehalten
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aus Messungen im Rahmen des GEOSECS-Programms im heutigen nérdlichen Atlanti-
schen Ozean [Ostlund et al., 1987] kann unter Verwendung von linearen [Duplessy et al.,
1991] (Abb. 2.7) oder nichtlinearen Beziehungen [Schéfer-Neth, 1994] berechnet werden.
Die Steigung der Regressionskurve zwischen den beiden Tracern variiert fiir das Ober-
flichenwasser zwischen 0,1 (fiir tropische Gebiete) und 0,6 (fiir hohe Breiten) [Craig und
Gordon, 1965] infolge von Verdiinnungseffekten durch Frischwasser in Seewasser. Polare
Wassermassen besitzen deshalb analog zum Salzgehalt ein niedrigeres 6:30-Verhéltnis als
die mittleren und niederen Breiten. In polaren Regionen weisen die Wassermassen einen
groflen Schwankungsbereich der Salzgehalte auf, beeinflufit durch Gefrier- und Schmelz-
prozesse, wiahrend der des 6'¥Ogarow durch den geringen Fraktionierungseffekt wesenlich
niedriger ist. Infolgedessen kann die Steigung der Korrelationsgeraden zwischen beiden
Tracern sich wihrend der letzten Eiszeit geindert haben, da die eisbedeckten Fléchen
vergleichsweise grofler waren als im Holozén.

Palsosalzgehalte an der Meeresoberfliche kénnen aus 6'¥0-Analysen von planktoni-
schen Foraminiferenschalen niherungsweise rekonstruiert werden [Duplessy et al., 1991].
Dazu wird das 68 0gyow mit Hilfe von bekannten Paliotemperaturen, wie z.B. denen
von CLIMAP [1981], unter Verwendung von Gleichung 2.19 aus dem 6'®0Oppp bestimmt.
Die Korrelation zwischen Salzgehalt und §8Ogprow erméglicht darauffolgend nach Abzug
des Effektes durch Anderung des Inlandeisvolumens die Berechnung des Salzgehaltes.

Mikolajewicz [1996] zeigte, dafl der Fehler in der Rekonstruktion des Salzgehaltes der
Meeresoberfliche durch einen Schmelzwassereintrag wie dem des glazial-interglazialen
Uberganges grofier als 1 psu sein kann. Dieser Frischwassereintrag in den Ozean fithrt
mit seiner gegeniiber dem umgebenden Meerwasser relativ leichteren isotopischen Zusam-
mensetzung zu einer §'¥0-Verdiinnung der Wassermassen. Eine weitere Fehlerquelle bei
der Rekonstruktion der Salzgehalte ergibt sich aus den ungenau bekannten Paldotempe-
raturen an der Meeresoberfliche, auf die noch in Kapitel 4 n&her eingegangen wird.

Andere Fehler entstehen méglicherweise durch §'80-Anderungen der kontinentalen Eis-
schilde, 6'80-Analysen der Foraminiferenschalen und durch geringe Datendichte fiir die
meisten Teile des Ozeans. Spero et al. [1997] zeigten, dafl die Einlagerung von 620 in
planktonischen Foraminiferen auch abhingig von Variationen der Carbonationenkonzen-
tration der Wassermassen ist, in denen diese Organismen aufwachsen.
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Abbildung 2.8: Cadmium- gegen Phosphat-Konzentrationen in Seewasserproben des
Weltozeans (nach Broecker [1995]).

2.4.4 Cadmium, ein metallischer Tracer fiir die Tiefenzirkulati-

on

Neben den §3C-Untersuchungen wurde im letzten Jahrzehnt die Messung des Verhilt-
nisses von Cadmium (Cd) zu Calcium (Ca) in Foraminiferen forciert. Eine umfangreiche
Beschreibung der Methode und Analyse im Vergleich zu §'3C wird z.B. in Boyle [1992]
wiedergegeben.

Die Verteilung von Cd im heutigen Ozean ist ungefihr mit der von Phosphat kor-
reliert (Abb. 2.8). Das Oberflichenwasser in den warmen Ozeanen besitzt niedrige Cd-
Konzentrationen und das Tiefenwasser des Nordpazifiks die héchsten, wihrend die Cd-
Konzentrationen des tiefen Atlantiks dazwischen liegen. Cd?*- und Ca®*-Ionen haben
ungefihr den gleichen ionischen Radius, so dafl Ca durch Cd beim Aufbau der Kalkscha-
len von Foraminiferen substituiert werden kann. Das Cd/Ca-Verhiltnis der Foraminife-
renschalen entspricht dadurch nahezu dem des Meerwassers, in dem die Schalen gebildet
werden. Der Calciumgehalt des Meersalzes ist riumlich nahezu konstant, und die Verweil-
dauer im Ozean liegt in der Grélenordnung von mehreren zehntausend Jahren. Insofern
reflektieren Cd/Ca-Schwankungen in den marinen geologischen Zeitserien im wesentlichen
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Anderungen im Cd-Kreislauf des Ozeans und dienen als Proxy fiir Phosphat. Das Cd/Ca-
Verhiltnis hat gegeniiber §'2C den Vorteil, da8 der atmosphérische Eintrag (in Form von
Partikeln) vernachlissigt werden kann. Der vorhandene Cd/Ca-Beobachtungsdatensatz
besitzt zwar nicht den Umfang von dem des 6'3C (die Messung ist wesentlich aufwendiger
als die des 8'3C ), jedoch sind einige Gebiete, insbesondere im Nordatlantik, recht gut
erfafit. Im Nordatlanik stimmen die glazialen und interglazialen Cd/Ca-Profile mit denen
des §'3C iiberein [Boyle, 1992]. Abweichende Ergebnisse treten jedoch u.a. im Bereich
des Zirkumpolarstromes, im stlichen tropischen und im nordwestlichen Pazifik auf, die
gegenwirtig noch nicht eindeutig geklirt sind [Boyle, 1992; Broecker, 1993].

Die Diskrepanzen zwischen den 6'3C- und den Cd/Ca-Beobachtungsdaten fijhrten zu
einer derzeit noch anhaltenden kontroversen Diskussion iiber Vor- und Nachteile der bei-
den Methoden zur Rekonstruktion vergangener Ozeanzirkulationen. Fiir potentielle Un-
sicherheiten der §'3C-Rekonstruktionen sei hierbei auf das Kapitel 5 verwiesen. Auf Un-
sicherheiten der Cd/Ca-Verteilung wurde u.a. von Boyle [1992] selbst hingewiesen: die
Cd/Ca-Verteilung in den benthischen Forminiferenschalen variiert mit der Tiefe, wobei
der Mechanismus derzeit noch nicht bekannt ist. Ferner wiesen McCorkle und Klink-
hammer [1991] auf eine Porenwasser-Konzentrationsabnahme von Cd mit der Tiefe im
Sediment hin, die vermutlich auf zunehmender Einbindung von Cd in Eisenoxidober-
flichen resultiert. Drittens bedingt ein recht grofier Streubereich zwischen dem Cd-Gehalt
verschiedener Spezies (siehe z.B. Abb. 35, S. 85 in Broecker [1995]) der benthischen Fo-
raminiferen und dem dariiberliegenden Bodenwasser einen groflen Fehlerbereich fiir die
Rekonstruktion der Paldozirkulation. Wegen der geringeren Datendichte und den noch
nicht geklarten Unsicherheiten wird deshalb in dieser Studie Cadmium nicht fiir die As-

similation verwendet.



Kapitel 3

Das OGCM

3.1 Das LSG

Das Hamburger groBskalig-geostrophische Ozeanzirkulationsmodell (Hamburg-LSG oder
auch LSG), ausfiihrlich beschrieben in Maier Reimer et al. [1993}, wurde fiir Klimastudien
konzipiert unter der Annahme, daf die relevanten charakteristischen rdumlichen Skalen
in den meisten Teilen des Ozeans grofl im Vergleich zu dem internen Rossbyradius der
Deformation und die relevanten Zeitskalen grofl gegeniiber den Perioden der Schwerewel-
len und der barotropen Rossbywellen sind. Das Modell basiert auf den Erhaltungssitzen
fiir Wirme, Salz und Impuls (letztere in linearisierter Form), der nach der UNESCO
[1981] angegebenen Zustandsgleichung fiir die Dichte und der hydrostatischen Approxi-
mation. Gravitationswellen werden durch ein implizites Integrationsschema unterdriickt,
und eine Oberflichenauslenkung wird zugelassen. Die Boussinesq-Approximation wird an-
gewandt und die vertikale Reibung vernachléssigt. Die Zirkulation wird unterteilt in eine
barotrope Komponente, die das vertikal integrierte Stromungsfeld und die Oberflichen-
auslenkung enthilt, und in eine barokline Komponente, die die residuelle Strémung nach
Abzug des barotropen Anteils beschreibt. Die Modellstrémungen befinden sich auflerhalb
des dquatorialen Bereiches im wesentlichen im geostrophischen Gleichgewicht. Das nume-
rische Integrationsschema ist uneingeschrinkt stabil und wird einheitlich {iber den ganzen
Globus angewandt, einschliefilich der Kiistenregion und des Bereichs des Aquators. Pro-
gnostische Modellvariablen sind Meereisdicke, Temperatur und Salzgehalt, zu denen sich
die Strémungsgeschwindigkeiten und Auslenkung der Meeresoberfliche nahezu instan-
tan adjustieren. Ferner sind vier prognostische geochemische Tracer berticksichtigt: Phos-
phat, partikuliirer organischer Kohlenstoff, Sauerstoff und A'C . Die ersten drei Tracer
reprisentieren eine chemisch konsistente Reduktion des dreidimensionalen Kohlenstoff-

33
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kreislaufmodells HAMOCC3 [Mater Reimer et al., 1993]. Fiir Vergleichszwecke zwischen
dem modernen und dem glazialen Zirkulationsfeld wird ferner AC in simplifizierter Form
ohne Beriicksichtigung der biologischen Pumpe modelliert. Eine entsprechende Beschrei-
bung des Tracers findet man u.a. in Mikojalewicz [1996]. 1*C dringt von der Atmosphire
bei einer Initialkonzentration von 1000 Einheiten mit 9,2 m pro Jahr in den Ozean ein.
Im Ozean wird der Tracer, der eine mittlere Lebensdauer von 8267 Jahren besitzt, mit
der Zirkulation advektiert. Das vereinfachte Eismodell wurde modifiziert und entspricht
der in Mikojalewicz [1996] verwendeten Version.

Das Modell verwendet ein 72 x 72 Arakawa-E-Gitter [Arakawa und Lamb, 1977] in
der Horizontalen, was einer Auflssung von ungefihr 3.5° x 3.5° entspricht, 11 Schichten
in der Vertikalen und einen Zeitschritt von 30 Tagen. Temperatur und Salzgehalt der
Oberflaichenschicht werden durch eine Newton’ sche Koppelung an die vorgeschriebenen
Lufttemperaturen und Salzgehalte angepafit. Koppelungskoeffizienten von 40 W m=2 K—!
fiir Temperatur und 1,5 m s~ fiir Salzgehalt ergeben (bei einer 50 m dicken Oberflichen-
schicht) fiir die Anpassung eine Zeitkonstante von ungefahr 60 bzw. 40 Tagen. Die Formu-
lierung der thermischen Randbedingung, die eine Advektion der Lufttemperatur mit dem
Windfeld beinhaltet, entspricht der des Referenzexperimentes ATOS1 in Maier-Reimer
et al. [1993]. Jedoch wurde die Anpassungskonstante A durch die Wahl der ECMWF-
Winde von Lorenz et al. [1996] zum Antrieb des Modells von 1,5 x 10° auf 2,4 x 10° s7?
erhdht. Diese Wahl der Formulierung dient der Parametrisierung der kurzzeitigen und
kleinrdumigen Prozesse, wie z.B. Kaltluftausbriiche und Eiskantenprozesse etc., die we-
sentlich kleiner sind als die raumliche und zeitliche Auflésung des LSG. Mater-Reimer et
al. [1993] zeigten, daBl die Beriicksichtigung dieser Approximation zu einer realistischen
Ventilierung der Tiefsee und damit zu einer mittleren Verweilzeit von Radiokohlenstoff
im tiefen Ozean fiihrte, die mit den Beobachtungen im Einklang steht.

3.2 Biologisches Modell

Das LSG wurde um ein einfaches marines biologisches Modell ergénzt, welches anstelle
des dreidimensionalen Hamburger Kohlenstoffmodells HAMOCC3 [Maier-Reimer, 1993]
benutzt wird, um Komplexitidt, Rechenzeit und Speicherplatz des inversen Modells zu
reduzieren. Das vereinfachte Modell, das hier verwendet wird, simuliert lediglich die bio-
logische Pumpe von weichem Gewebematerial, die rund 3/4 der vertikalen DIC-Gradienten
im Ozean erkliren kann (sieche Abschnitt 2.3.2).

Phosphat, als nihrstofflimitierender Tracer gewihlt, wird durch Primérproduktion zum
Aufbau von organischem Material in der Oberfliche konsumiert und durch Remineralisa-
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tion in der Tiefe freigesetzt (sieche Abschnitt 2.1). Das Modell verwendet fiir diese Prozesse
eine konstante stdchiometrische Zusammensetzung des partikuldren organischen Materials
(POM), die durch die von Takahashi et al. [1985] und Broecker und Peng [1992] korrigierte
,,Redfield ratio” beschrieben wird:

P:N:C:AO, = 1:16: 127 : =172 . (3.1)

Die Exportproduktion (N P); der Teil der Primérproduktion von weichem organischen
Gewebematerial, der aus der Oberfiche in die tieferen Schichten absinkt [Eppley und
Peterson, 1979], ist in dem Modell durch die Michaelis-Menten-Kinetik [Dugdale, 1967]

parametrisiert:

PO?

(3.2)
wobei RC die ,,Redfield ratio” von C : P, a(T') einen temperaturabhéngigen Wachstums-
faktor, LC(y) die Lichtintensitit in Abh#éngigkeit von der geographischen Breite ¢ und ¢
einen Parameter fiir die konvektive Durchmischung darstellt. PO4 kennzeichnet die Phos-
phatkonzentration der Deckschicht und PO die Phosphatkonzentration, die notwendig ist,
um die Hilfte der maximalen Wachstumsrate zu erreichen. Die Konzentrationen der drei
chemischen Tracer in der Deckschicht dndern sich damit wie folgt unter Beriicksichtigung
der Remineralisation von partikulirem organischem Kohlenstoff (B):

[POCT't® = [POCT' + NP — Bt
[POJT™™ = [PO4 — (NP* — BY)/RC
[0,]"%" = [0y]' + ROC - (NP! — BY)

wobei ROC die ,,Redfield ratio” von O, : C beschreibt. Die Anderung der Sauerstoff-
konzentration an der Oberfliiche hat eine untergeordnete Bedeutung, da in der ,,mixed
layer” nahezu 100%ige Sattigung durch den im wesentlichen temperaturabhéngigen Gas-
austausch zur Atmosphire angenommen wird. Der Op-Gasaustausch wird nach dem Hen-
ry’schen Gesetz unter Beriicksichtigung der Loslichkeit von Weiss [1970] berechnet.

Ein Grofiteil des weichen Gewebematerials sinkt im Vergleich zur Advektion in Form
von groflen Partikeln relativ schnell abwirts [Honjo, 1982]. Unterhalb der euphotischen
Schicht, simuliert durch die 50 m dicke Oberflichenschicht des Modells, wird das weiche
Gewebematerial proportional zu z=%8 in der Tiefe z verteilt [Berger, 1987]. Die Reminera-
lisation ist limitiert auf Regionen, in denen Sauerstoff einen Minimalwert von 10 ymol 171
nicht unterschreitet. Die Konzentration von POy erhoht sich durch die Remineralisation,
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Abbildung 3.1: §'3C-Verhiltnis gegen den Phosphatgehalt im Tiefenwasser (nach
Broecker und Maier-Reimer [1992]).

wihrend die von O, und POC reduziert wird:

B = Tremin * Min(([02] — [O2]min) /ROC, [POCT)
[POCTT™ = [POC]' — B!

[POJ™™ = [PO4)' + Bt/RC

[0,]*% = [0y]' — ROC - Bt

mit der Remineralisierungskonstante r.emi = 0,05 in der obersten Schicht und 7.emin =
0,02 in den anderen Schichten.

Die Messungen der GEOSECS-Expedition [Kroopnick, 1985; Ostlund et al., 1987) zeig-
ten, daf in den meisten Teilen des tiefen Ozeans 6'3C von DIC mit der Phosphatkonzen-
tration gut korreliert (Abb. 3.1). Unter Vernachlédssigung des thermodynamischen Effektes
(dem Einflufl des Gasaustausches von 63C an der Ozeanoberfliche) und unter der Annah-
me, daf der Phosphatkreislauf in erster Niherung die §'3C-Verteilung im Ozean reflektiert,
wird in dem Modell 6'3C durch eine lineare Beziehung von Broecker und Maier-Reimer
[1992] diagnostisch aus der Phosphatkonzentration berechnet:

%C = 2,7 — 1,1 P04 . (3.3)
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Abbildung 3.2: Effekt des Gasaustausches auf die §'3C-Verteilung im Ozean.
618C - Verteilung im stationiren Zustand berechnet mit dem HA-
MOCC3/LSG (im préindustriellen Zustand) lings eines Vertikal-
schnittes im Atlantischen Ozean. §3C,= §3C - 2,7 + 1,1 PO,
[Broecker und Maier-Reimer, 1992; Lynch-Stieglitz et al., 1995], wobei
der Gasaustausch hier {iberwiegend die Gradienten bestimmt.

Hierbei ist zugrunde gelegt, daf die mittlere X COs-Konzentration des Ozeans
2200 pmol/kg und die mittlere PO4-Konzentration 2,2 umol/kg betrégt.

An der Ozeanoberfiche wird der biologische Effekt z.T. erheblich durch den Gasaus-
tausch mit der Atmosphire gestdrt. Mit Hilfe des HAMOCC3 148t sich der Effekt des
Gasaustausches fiir den tiefen Ozean abschétzen (Abb. 3.2), der fiir den holozénen priin-
dustriellen Zustand in der GréBenordnung des §'3C-Datenfehlers von 0,2%,, (Kap. 5) liegt.
Unsicherheiten der diagnostischen Berechnung des 63C aus der Phosphatkonzentration
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sind jedoch fiir andere Zeitscheiben gegeben, da die Abweichungen von der linearen Be-
rechnung durch Umverteilung von Wassermassen und Anderungen im Gasaustausch an
der Oberfliche an Bedeutung gewinnen kénnten [Lynch-Stieglitz et al., 1995].



Kapitel 4

Rekonstruktion der
Oberflachenrandbedingungen

wahrend der letzten Eiszeit

4.1 Temperaturen an der Meeresoberfliche

Anderungen in der thermohalinen Zirkulation des Ozeans stehen in enger Verbindung mit
Variationen von Temperatur und Salzgehalt an der Meeresoberfliche, da diese Variationen
in Gebieten der Tiefenwasserbildung mit geringen vertikalen Dichteunterschieden erheb-
liche Anderungen in der vertikalen Durchmischung verursachen kénnen. Die Temperatur
in der Deckschicht des Ozeans ist in weiten Teilen des Ozeans eng mit der Lufttempe-
ratur an der Meeresoberfliche durch den vertikalen Warmetransport der Grenzschicht
gekoppelt. Die Luftemperaturen an der Land- und Meeresoberfliche, die als thermische
Randbedingung zum Antrieb des OGCMs verwendet werden, sind fiir die Gegenwart und
fiir die letzte Eiszeit in Abb. 4.1 dargestellt. Als heutige Randbedingung wird die durch
direkte Messungen gewonnene klimatologische monatliche 2-m-Lufttemperatur aus dem
COADS-Datensatz (Comprehensive Ocean-Atmosphere Data Set)[ Woodruff et al., 1987]
verwendet. Héchste Werte werden in den mit starker solarer Einstrahlung gekennzeich-
neten tropischen Regionen gefunden mit Maxima iiber dem Pazifischen und Indischen
Ozean. Stirkste Gradienten in der Nord-Siid-Richtung treten im Bereich der gemifiigten
Breiten auf, insbesondere in der Siidhemisphére. In erster Ndherung weisen die Isothermen
zonale Richtung auf mit einigen Abweichungen infolge der Kontinente und des Warme-
transports der Ozeanstréme. Deutliche Abweichungen treten im Bereich der westlichen
Randstréme (Kuroshio und Golfstrom), die warme Wassermassen polwérts transportie-
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SURFACE AIR TEMPERATURE

DEPTH [M]: 25 AVERAGE
KpOY 29/01/97 20:34:28 EXPERIMENT IFG N=120 Th | /1 N: 12/40

SURFACE AIR TEMPERATURE

DEPTH [M]: 25 AVERAGE DELTA: 5
GFG3 05/03/97 19:45:09 EXPERIMENT GFG Ne l2 Ty /7500 ™ 12/7501

Abbildung 4.1: Jahresmittelwerte der Lufttemperaturen an der Meeres- und Land-
oberfliche: (a) heutige Lufttemperaturen nach dem COADS-
Datensatz [ Woodruff et al., 1987], (b) Rekonstruktionen fiir das LGM
mit dem atmosphérischen Zirkulationsmodell ECHAM3/T42 (nach
Lorenz et al. [1996]). Konturintervall: 5°C.
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ren, auf. Anomal niedrige Lufttemperaturen sind im Bereich der Auftriebsgebiete von kal-
tem Tiefenwasser an den Westkiisten der Kontinente und den 8stlichen dquatorwérts ge-
richteten Strémungen (z.B. dem Humboldt-, Kalifornien-, Benguela- und Kanarenstrom)
zu finden.

Rekonstruktionen der Lufttemperaturen wihrend des letzten glazialen Maximums sind
gegeniiber den aus direkten Messungen erstellten heutigen Klimatologien mit wesentlich
groBeren Unsicherheiten verbunden. Die glazialen Lufttemperaturen an der Land- und
Meeresoberfliche lassen sich durch ein allgemeines Zirkulationsmodell der Atmosphére
berechnen. In dieser Arbeit wurden Ergebnisse des Zirkulationsmodells ECHAM3/T42
[Roeckner et al., 1992] fiir die Modellvergleichsstudie PMIP (Paleoclimate Modelling In-
tercomparison Project) verwendet [Lorenz et al., 1996]. PMIP dient zur Untersuchung der
Eigenschaften und des Verhaltens verschiedener atmosphérischer Zirkulationsmodelle, die
mit gleichen Randbedingungen verschiedener Zeitscheiben angetrieben wurden. Lorenz
et al. [1996] benutzten zur Simulation des letzten glazialen Maximums im Rahmen von
PMIP folgende Randbedingungen: aus den Erdbahnparametern berechnete solare Ein-
strahlung von Berger [1977], Temperaturen der Meeresoberfliche der CLIMAP Project
Members [1981], Grenzen des glazialen Inlandeises ebenfalls von CLIMAP [1981] und
Dicken der Eisschilde von Tushingham und Peltier [1991]. Tushingham und Peltier [1991]
beriicksichtigten isostatische Ausgleichungen der Bodentopographie. Sie bewirkten da-
durch gegeniiber den Berechnungen von CLIMAP [1981] eine Abnahme der abgeschétzten
Michtigkeit der Laurentidischen Eismassen um ein Drittel und eine entsprechende Zunah-
me in der Dicke der anderen Eisschilde. Vegetations- und Waldverteilung wurden entspre-
chend den PMIP-Richtlinien mit Ausnahme der Anderungen infolge der Eisbedeckung
nicht gegeniiber dem Referenzexperiment mit heutigen Randbedingungen gedndert.

Die CLIMAP-Rekonstruktionen der Temperaturen der Meeresoberfliche basieren auf
der Kartierung der temperaturabhingigen Hiufigkeitsverteilung verschiedener Arten von
planktonischen Foraminiferen. In Regionen, die durch Wanderung der Meereisgrenze und
ozeanischen Polarfront betroffen waren, sank die Meeresoberflichentemperatur wahrend
der letzten Eiszeit um bis zu 6-10°C. In den Tropen waren die von CLIMAP [1981] be-
rechneten Temperaturen in weiten Teilen lediglich um 1 + 1°C kélter als im heutigen
Zustand.

Die fiir die Paldoklimatologie bedeutenden Arbeiten der CLIMAP Project Members
[1981] haben jedoch durch neuere Verfahren zur Rekonstruktion der Meeresoberflichen-
temperatur kontroverse Diskussionen hervorgerufen. Neue Berechnungen von Schrag et
al. [1996] geben Hinweise, daf die von CLIMAP [1981] berechnete Abkiihlung des tro-
pischen Ozeans wahrend der letzten Eiszeit in weiten Teilen moglicherweise unterschitzt
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sein kénnte. Die neuen Berechnungen werden unterstiitzt durch eine 5 + 1°C-Abkiihlung,
abgeschitzt aus Strontium-Calcium-Analysen in Korallen [Guilderson et al., 1994], Edel-
gasmessungen aus brasilianischem Grundwasser [Stute et al., 1995] und Schneegrenzen
von tropischen Gebirgsziigen [Rind und Peteet, 1985]. Jedoch deuten Sauerstoffisotopen-
und Alkenon-Messungen [Broecker, 1986; Birchfield, 1987; Sikes und Keigwin, 1994] auf
eine Abkiihlung von weniger als 3°C hin [Broecker, 1996].

Auch Temperaturrekonstruktionen im européischen Nordmeer, einem bedeutenden Ge-
biet der Tiefenwasserbildung, werden derzeit kontrovers diskutiert. Basierend auf synop-
tischen Analysen von Fauna und Flora aus den glazialen Sedimenten, niedrigen Car-
bonatgehalten und vom Meereis transportierten Materialien berechneten die CLIMAP
Project Members [1981] eine ganzjihrige Eisbedeckung im Nordmeer wéhrend der letz-
ten Eiszeit. Die winterliche Meereisausdehnung reichte im Atlantik bis 45°N von Ost
nach West. Die Temperaturabschétzungen fiir das Nordmeer liegen damit im Jahresmit-
tel bei weniger als 0-1°C, im Gegensatz zu friitheren Abschitzungen von Kellog [1980]
mit Temperaturen im LGM-Sommer von 3-4°C. Sarnthein et al. [1995] schitzten die
Paldotemperaturen des europaischen Nordmeeres auf 3-5°C. Diese Berechnungen basieren
auf der Verwendung von neueren Transferfunktionen zwischen unterschiedlichen H&ufig-
keitsverteilungen der Existenz von Foraminiferen und den Oberflaichentemperaturen, der
SIMMAX-Methode (,,Maximum Similarity”) [Pflaumann et al., 1996]. Ferner bestétigen
neuere §¥%0-Messungen und Berechnungen der Paliotemperaturen an der Meeresober-
fliche von Weinelt et al. [1996], dafl das Nordmeer im Sommer nahezu eisfrei gewesen
ist. Die saisonale Temperaturamplitude von 3-5°C wire damit wéhrend der letzen Eiszeit
wesentlich gréfier gewesen als die, die von CLIMAP [1981] abgeschétzt wurde.

4.2 Salzgehalte der Meeresoberfliche

Der heutige Oberflichensalzgehalt des Ozeans (Abb. 4.2a) wird in erster Néherung durch
die Verdunstung und den Niederschlag in der dariiberliegenden Atmosphére bestimmt. Die
subtropischen Wirbel, die unterhalb der absteigenden Luftbewegungen der Hadley-Zelle
liegen, weisen die héchsten Salzgehalte auf. Die Salzgehaltsdifferenz zwischen Nordpazifik
und Nordatlantik betrigt ca. 1,5 psu und kann dem Transport von Wasserdampf in den
Pazifik zugeordnet werden [ Weyl, 1968]. Der relativ hohe Salzgehalt im Nordatlantik kon-
trolliert bei niedrigen Temperaturen die Dichte und ist somit der entscheidende Faktor
fiir die Tiefenwasserbildung im Nordatlantik.

Lautenschlager et al. [1992] zeigten, dafl die Verwendung der vom atmosphérischen
Zirkulationsmodell ECHAM2/T21 [Dimenil und Schlese, 1987] simulierten LGM-Frisch-
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Abbildung 4.2: (a) Jéhrliche Mittelwerte der rezenten beobachteten Salzgehalte an
der Meeresoberfliche (nach Levitus [1982]) und (b) Rekonstruktion
von glazial-interglazialen Salzgehaltsanomalien an der Meeresober-
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wasserfliisse zum Antrieb des LSG zu einer zu starken Ventilierung des nordlichen Pazifiks
filhrte. Im Nordpazifik waren die glazial-interglazialen Frischwasseranomalien durch eine
dstliche Verlagerung des Aleuten-Tiefdruckgebietes im 6stlichen Teil positiv und im west-
lichen Teil, in dem das OGCM Tiefenwasserproduktion simulierte, negativ. Die Autoren
wiesen darauf hin, dafl die Verwendung von Salzgehaltsrekonstruktionen zu einer Verbes-
serung der Simulation der Glazialzirkulation fiihren kénnte. Diese Annahme wurde durch
Experimente mit einem zonal gemittelten Modell von Fichefet et al. [1994] bestétigt. Die
vorgeschriebenen Oberfliichensalzgehalte wurden durch Addition von glazial-interglazialen
Salzgehaltsanomalien und jahrlich gemittelten heutigen Salzgehaltsfeldern von Levitus
[1982] gewonnen. Die Salzgehaltsanomalien wurden mit Hilfe von §'0-Analysen aus
planktonischen foraminiferischen Schalen rekonstruiert {Duplessy et al., 1991; Duplessy et
al., 1996](Abb. 4.2b) und beinhalten eine globale 1 psu-Salzgehaltszunahme [Fairbanks,
1989] infolge der Speicherung von Frischwasser in den grofien Laurentidischen und Fen-
noskandischen Eisschilden. Wegen der geringen Datendichte wurden die aus dem 680
abgeleiteten Anomalien durch Advektion unter Verwendung des Zirkulationsmusters mit
reduzierter NADW-Tiefenwasserbildung (zweiter holoziner Zirkulationszustand von Mi-
kolajewicz et al. [1993]) auf das Modellgitter interpoliert. Diese Methode bewirkt den
Transport von Information auch in Gebiete mit geringer Datendichte und besitzt eine
glittende Eigenschaft beziiglich der Gradienten der rekonstruierten Felder.

Die Rekonstruktionen der Oberfichensalzgehalte wihrend der letzten Eiszeit sind weit
kritischer als die Rekonstruktionen der Oberflichentemperaturen. Die potentiellen Fehler-
quellen, die bei den Rekonstruktionen aus 6'¥0 der planktonischen Foraminiferenschalen
enstehen, beinhalten sowohl die Fehler der §'80-Variationen infolge der unterschiedlichen
Ausdehnung der Inlandeismassen und der Verdiinnungsprozesse von Meereis und Eisber-
gen als auch die Fehler, die durch die glazialen Temperaturen an der Meeresoberfliche
gegeben sind (sieche Abschnitt 2.4.3). Unterschiede in der Rekonstruktion der glazialen
Temperaturen der Meeresoberfliche im Nordmeer von ca. 3°C, wie die zwischen Wei-
nelt et al. [1996] und CLIMAP [1981], wiirden Unterschiede in der Rekonstruktion des
Salzgehaltes bis zu ca. 1,5 psu hervorrufen. Auswirkungen dieser starken Unterschiede
auf die thermohaline Zirkulation des Nordatlantiks werden in den nachfolgenden Sensiti-
vititsexperimenten (Abschnitt 6) diskutiert. Auch die glazial-interglaziale Anderung der
Meereisausdehnung beinhaltet erhebliche Fehlerquellen in den Salzgehaltsrekonstruktio-
nen. In Abschnitt 2.4.3 wurde dargestellt, dal durch Gefrier- und Schmelzprozesse erheb-
liche Variationen in den Salzgehalten, jedoch nur geringfiigige Anderungen im 6800w
stattfinden. Dieser Effekt bewirkt eine Abweichung von der linearen Korrelation zwischen
den Salzgehalten und 6'®0. Eine Zunahme der Meereisausdehnung wihrend des LGM hat
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Abbildung 4.3: Jihrliches Mittel der zonalen Komponente der Windschubschub-
spannung simuliert durch das ECHAM3/T42 [Lorenz et al., 1996]
unter Verwendung von heutigen Randbedingungen (gestrichelte
Linie), LGM-Randbedingungen (durchgezogene Linie) und LGM-
Randbedingungen, die im Bereich zwischen 67,5°S und 40°S um einen

Faktor von 1,5 intensiviert wurden (gestrichelt-gepunktete Linie).

damit auch eine stirkere Abweichung von der linearen Korrelation zur Folge.

4.3 Windschubspannungen an der Meeresoberfliche

Die Windschubspannungen zum Antrieb des OGCM werden in dieser Arbeit aus den
Experimenten mit glazialen und interglazialen Randbedingungen des atmosphérischen
Zirkulationsmodells ECHAM3/T42 verwendet (sieche Abschnitt 4.1). Die Qualitét der si-
mulierten Windschubspannungen hingt dabei empfindlich von den rekonstruierten Rand-
bedingungen ab. Die glazialen Windfelder, die Lorenz et al. [1996] mit den PMIP-
Randbedingungen erzeugten, weichen gegeniiber dem rezenten Referenzlauf deutlich im
Bereich der Inlandeisschilde der nordlichen Hemisphire ab. Im glazialen Experiment
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blockieren die ausgeprigten Inlandeismassen die Westwinde und unterteilen den Jetstream
mit einem nérdlichen und einem siidlichen Ast um dem Laurentidischen Eisschild in zwei
Teile [Lorenz et al., 1996].

Abbildung 4.3 stellt die zonalen Windsysteme von heute und fiir die letzte Eiszeit
dar. Wahrend in den Tropen nur geringe Anderungen auftreten, sind die Westwinde der
geméBigten Breiten aufgrund des stédrkeren meridionalen Temperaturgradienten (Abb.
4.1) um ca. 10% verstirkt. Geologische Analysen von mit dem Wind transportierten
terrigenen Materialien aus Sedimentbohrkernen deuten darauf hin, dafl die vom AGCM
simulierte 10%ige Zunahme der zonalen Windschubspannung wihrend des LGM mogli-
cherweise unterschiitzt ist. Diese Analysen schitzen die glaziale Zunahme der Oberflichen-
windgeschwindigkeiten im Bereich der Westwinddrift auf der Siidhalbkugel mit 30 bis 70%
ab [Klinck und Smith, 1993]. Diese Studien gehen in der Regel davon aus, dafl die Sinkge-
schwindigkeit der terrigenen Partikel im Ozean wesentlich schneller ist als deren Advektion
mit der Strémung, so daf} letztere vernachlachléssigt werden kann.



Kapitel 5

§13C-Beobachtungsdaten

In diesem Kapitel werden die §'3C-Datensitze der Tiefsee fiir die Sensitiviitsexperimen-
te und Assimilationsexperimente beschrieben. Es werden fiir diese Experimente §'3C-
Messungen der epibenthischen Foraminferenschalen in marinen Sedimentsequenzen der
Zeitscheiben 0-4000 Jahre B.P. und der LGM-Zeitscheibe 21 500-23 500 Jahre B.P. her-
angezogen. 6:3C-Werte von DIC [Kroopnick, 1985; Sarnthein et al., 1994] wurden nur zum
qualitativen Vergleich fiir das interglaziale Referenzexperiment verwendet. Die epiben-
thischen Foraminiferen leben an Verdstelungen oder Steinen einige Zentimeter tiber der
Sedimentoberfliche, wahrend die benthischen Foraminiferen sich im Sediment befinden
(Abb. 5.1). Aus den §3C-Werten der Foraminiferen wurden in den letzten zwei Dekaden
mehrere Datensétze erstellt, die z.B. in Graham et al. [1981], Blanc und Duplessy [1983],
Boyle und Keigwin [1985], Duplessy et al. [1988], Boyle [1992], Sarnthein et al. [1994] und
Michel et al. [1995] publiziert wurden.

Die Mefgenauigkeit der 6'3C-Daten aus den marinen Sedimentkernen liegt derzeit bei
ca. £0,04%,, (interner Standard des Kieler Labors) [Sarnthein et al., 1995]. Abweichun-
gen zwischen den epibenthischen 6'3C-Werten aus den Foraminiferenschalen und §'3C-
Messungen des DIC von Tiefenwasser (siche Abb. 6 (b) in Sarnthein et al. [1994] sowie
McCorkle und Keigwin [1994]) liegen jedoch im Bereich von £0.2%,, so daf8 LeGrand und
Wunsch [1995] diesen Wert als Datenfehler fiir die Datenassimilation annahmen. Hohe
Abweichungen zwischen dem 6'3C der Foraminiferenschalen und dem §'3C des DIC wer-
den am Gstlichen Kontinentalrand beobachtet. Fiir diese Abweichung sind mdéglicherweise
hohe Fliisse von organischem Kohlenstoff und Flaum-bedeckte Schichten aus abgestor-
benem organischem Material verantwortlich [Sarnthein et al., 1994]. Ferner kénnen in
Kiistenndhe kleinskalige physikalische Prozesse starke Differenzen zwischen den beiden
Mefimethoden bewirken. Neben den lokalen Effekten begriinden Sarnthein et al. [1994]
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Foraminiferen im Tiefenwasser

Tiefenwasser Epibenthos
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Abbildung 5.1: Foraminiferen im Tiefenwasser. Das §!3C-Signal der im Meeresboden
lebenden Foraminiferen zeigt einen starken nichtlinearen Eintrag des
lokalen Kohlenstoffflusses und der Produktivitit an der Meeresober-
fliche, wihrend die §'3C-Werte der epibenthischen Foraminiferen weit-
gehend die des bodennahen Tiefenwassers reflektieren (nach Altenbach
und Sarnthein [1989)).

die Abweichungen zwischen den §'*C-Werten aus den Foraminiferenschalen und den §*3C-
Werten des DIC mit der geringen Datendichte.

Die Auswertung der Beobachtungsdaten der benthischen Foraminiferen ist problema-
tisch, da jene unter Umstinden nicht im thermodynamischen Gleichgewicht mit dem
dariiberliegenden Tiefenwasser stehen. Der 6'3C-Gehalt des DIC des Porenwassers und
der Gradient zwischen Sedimentoberfliche und dem Tiefenwasser wird dabei durch drei
wesentliche Effekte beeinflufit [Mackensen et al., 1993]: 1. den Flufl von organischem
Material zum Meeresboden, das einen rund 207, niedrigeren Wert als das Tiefenwasser
aufweist, 2. den entgegenwirkenden Effekt der Auflésung von planktonischen Foraminife-
renschalen im Sediment bzw. an der Sedimentoberfliche, die ungefihr um 2°/,, gegeniiber
dem PDB-Standard angereichert sind, und 3. die Stérung des §'3C-Signals durch Vermi-
schungsprozesse im Sediment (Bioturbation). Der erstgenannte Effekt iiberwiegt insbe-
sondere in Gebieten hoher Produktivitit, da dort teilweise die benthischen Foraminiferen
durch das mit organischem Material angereicherte Porenwasser ein niedrigeres §'3C-Signal
besitzen als das dariiberliegende Tiefenwasser [Zahn et al., 1986]. In Gebieten mit niedri-
ger Sedimentation, wie z.B. im Bereich der subtropischen Wirbel, kann die Bioturbation
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erhebliche Fehler hervorrufen, da die Sedimentschichten der einzelnen Zeitskalen diinn sind
und somit leicht durchmischt werden kénnen. Der §'3C-Wert der benthischen Foraminife-
ren mufl deshalb korrigiert werden. Fiir Paldostudien haben sich im wesentlichen deshalb
die epibenthischen Foraminiferen (z.B. die Cibicidoides wuellerstorfi) etabliert [Sarnthein
et al., 1994]. Diese Foraminiferen leben bis zu 14 cm iiber dem Sediment [Lutze und Thiel,
1987, sind von den Prozessen im Sediment nicht so stark beeinflufit wie die endoben-
thischen Foraminiferen und werden deshalb als Proxydaten fiir die Tiefenwassermassen
vergangener Zeitscheiben herwendet [Zahn et al., 1986; Duplessy et al., 1988].

Im weiteren seien die zwei Datensitze, die fiir die Datenassimilation herangezogen

werden, niher erldutert.

5.1 §8C-Datensatz des Atlantischen Ozeans

Eine ausfiihrliche Beschreibung des §'3C-Datensatzes des Atlantischen Ozeans findet man
in Sarnthein et al. [1994]. Diese Publikation beinhaltet 6'3C- Beobachtungsdaten aus den
epibenthischen Foraminiferen Cibicidoides wuellerstorfi und Cibicidoides arimensis (bei
Wassertiefen kleiner als 1000 m), die aus 95 Tiefseekernen und 20 Proben der marinen
Oberflichensedimente des Atlantiks ausgewihlt wurden (siehe Tabelle 1 in Sarnthein et
al. [1994]). Die Sedimentproben wurden in bestimmte Zeitscheiben unterteilt. In den ein-
zelnen Zeitscheiben wurden die Spezies unter Zuhilfenahme eines Mikrometers nach Grofle
sortiert. Die Fraktionen im Bereich 315 bis 400 #m wurden im Massenspektrometer auf ihr
Isotopenverhiltnis hin untersucht. Weitere Beobachtungsdaten wurden aus publizierten
und unpublizierten Quellen entnommen (u.a. von Curry und Lohmann [1985], Curry et al.
[1988)], Boyle und Keigwin [1985] und Shackleton [unpubl.]). Die Alterskontrolle und strati-
graphische Korrelation basieren auf §'0-Aufzeichnungen der epibenthischen Cibicidoides
wuellerstorfi, wobei eine detaillierte Stratigraphie unter Verwendung der 4C-Datierung
erstellt wurde. Die “C-Alterskontrolle wurde fiir das Holozin mit Hilfe der Baumring-
Methode von Stuiver et al. [1991] und fiir 10-30 ka mit Hilfe der U/Th-Methode, wie in
Bard et al. [1990] publiziert, in die Kalenderjahre konvertiert.

5.2 Globaler §1*C-Datensatz

Der globale §'3C-Datensatz von epibenthischen Foraminiferen basiert auf 200 publizier-
ten und unpublizierten Beobachtungsdaten (siehe Abb. 5.2) [Charles und Fairbanks, 1992;
Curry et al., 1988; Duplessy et al., 1988; Oppo und Fairbanks, 1990; Heguera et al., 1992;
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Zahn et al., 1991; Lynch-Stieglitz et al., 1994 und Michel et al., 1995]. Im Atlantik stam-
men die Beobachtungsdaten iiberwiegend aus den gleichen marinen Tiefseekernen wie in
dem Datensatz von Sarnthein et al. [1994]. Unterschiede treten jedoch insbesondere bei
den ilteren Datensdtzen auf, da die damaligen Modelle zur Datierung der Kerne von der
modernen Methode von Bard et al. [1990] abweichen. Trotz der Vielzahl der Bohrkerne
sind weite Teile der Ozeane, insbesondere in der Siidhemisphire und im Pazifik, nicht
erfaft. Unglinstige Umweltbedingungen fiir Cibicidoides wuellerstorfi und andere géngi-
ge Foraminiferenarten sowie tiefe Meeresbecken mit damit verbundenen kalkfreien oder
kalkarmen Sedimentschichten [Archer und Maier-Reimer, 1994] sorgen fiir eine geringe
Dichte von Beobachtungsdaten in diesen Gebieten.

Trotz der oben genannten Probleme 148t sich mit Hilfe dieser Beobachtungsdaten néhe-
rungsweise die §'3C-Verteilung der Tracer im tiefen Ozean wihrend der letzten Eiszeit
rekonstruieren (Abb. 5.2b).
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Holozan

NS { Gt
Abbildung 5.2: Karte der Cibicidoides-6'3C-Werte fiir das Tiefenwasser (im Bereich
von 3000 m Tiefe): (a) Holozén; (b) LGM. Die Daten stammen aus
Publikationen von Charles und Fairbanks [1992], Curry et al. [1988],
Duplessy et al. [1988], Oppo und Fairbanks [1990], Heguera et al. [1992],
Zahn et al. [1991]. (Karte nach Michel et al. [1995]).






Kapitel 6

Sensitivitidtsexperimente mit dem

OGCM

6.1 Einleitung

Variationen der Ozeanzirkulation iiber Zeitskalen von 10% Jahren werden u.a. durch Ande-
rungen der Oberflichenrandbedingungen des Ozeans (Temperatur, Salzgehalt und Impuls-
fliisse) sowie durch geomorphologische Anderungen in der Bodentopographie und durch
eustatische Schwankungen des Meeresspiegels beeinflufit. Sieben Sensitivitatsexperimen-
te mit verschiedenen interglazialen und glazialen Randbedingungen (Kapitel 4) wurden
als grundlegende Vorbereitung fiir die im Kapitel 8 beschriebenen Assimilationsexperi-
mente durchgefiihrt. Eine Ubersicht iiber die Sensitivititsexperimente wird in Tabelle
6.1 gegeben. Mit Ausnahme des dritten Experiments werden in allen Experimenten die
Randbedingungen des ,,Paleoclimate Modeling Intercomparison Project” (PMIP) zugrun-
de gelegt.

Experiment IFG (,,Interglacial First Guess”) entspricht dem interglazialen Refe-
renzexperiment, dem Anfangszustand fiir die Assimilation der interglazialen §!3C-
Beobachtungsdaten in das LSG. Das Modell wurde dafiir mit heutigen Randbedingungen
angetrieben. ‘

Experiment GFG (,,Glacial First Guess”), Anfangszustand fiir die Assimilation von
glazialen §'3C-Beobachtungsdaten in das LSG, simuliert die glaziale Zirkulation unter
Beriicksichtigung der LGM-Randbedingungen. In diesem Experiment war die Beringstrafle
geschlossen, ansonsten blieb die Topographie unveréndert. Friihere Experimente mit dem
LSG zeigten jedoch, dafl eine geschlossene Beringstrafie keine signifikanten Anderungen
in den globalen Zirkulationmustern bewirkt.
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Oberflichenrandbedingungen
Experiment Windschub-
Temperatur Salzgehalt
spannungen
ECHAM3/T42
IFG COADS LEVITUS N
(Holozén)
LEVITUS
ECHAM3/T42 +DUPLESSY ECHAM3/T42
GEE (LGM, PMIP) NA: -0,50 psu (LGM, PMIP)
SA: +0,75 psu
LEVITUS
ECHAM3/T42 | +SCHAFER-NETH | ECHAM3/T42
GFGWSN | (LGM, PMIP, +DUPLESSY (LGM, PMIP,
WEINELT) NA: -0,50 psu WEINELT)
SA: +0,75 psu
LEVITUS
ECHAM3/T42 +DUPLESSY ECHAM3/T42
GFGPL || [gM, PMIP) | NA:+0,50 psu | (LGM, PMIP)
SA: 40,75 psu
LEVITUS
ECHAM3/T42 +DUPLESSY ECHAM3/T42
GFGMI (LGM, PMIP) NA: -1,50 psu (LGM, PMIP)
SA: 40,75 psu
LEVITUS
ECHAM3/T42 +DUPLESSY ECHAM3/T42
GFGHW (LGM, PMIP) NA: -0,50 psu (Holoz#n)
SA: 40,75 psu
LEVITUS
ECHAM3/T42 +DUPLESSY ECHAM3/T42
GFGSW (LGM, PMIP) NA: -0,50 psu (LGM, PMIP)
SA: 40,75 psu ACC: 1,5 7,

Tabelle 6.1: Ubersicht iiber die sieben Sensitivititsexperimente, die mit verschie-
denen vorgeschriebenen Randbedingungen angetrieben wurden. NA
bezeichnet den Nordatlantik ndrdlich von 50°N und SA den Siidatlan-
tik siidlich von 50°S (einschlieBlich eines linearen Uberganges zwischen
40° und 50°). ACC steht hier fiir die Region zwischen 67,5°S und 40°S.
(Details siehe Text).
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Ein drittes Experiment (GFGWSN) wurde mit modifizierten Randbedingungen im
Nordatlantik durchgefiihrt. Als Randbedingungen flieflen in dieses Experiment Rekon-
struktionen der LGM-Meeresoberflichentemperaturen von Weinelt et al. [1996] und Ober-
flichensalzgehalte von Schdfer-Neth [1994, pers. Mitt.] ein, die Hinweise auf einen im Ver-
gleich zu CLIMAP [1981] wirmeren und im Vergleich zu Rekonstruktionen von Duplessy
et al. [1991] frischeren Nordatlantik geben.

Die Anderungen der in den Abschnitten 2.4.3, 4.1 und 4.2 diskutierten potentiellen Feh-
lerquellen der thermohalinen Randbedingungen werden exemplarisch an den Salzgehalten
untersucht. Die aus den §'80-Beobachtungsdaten abgeleiteten rekonstruierten Salzgehal-
te beinhalten sowohl die Unsicherheiten der Temperaturen der Meeresoberfliche als auch
die Fehlerquellen, die durch die komplexen Verdiinnungseffekte von Meereis, Eintrag von
Eismassen aus den kontinentalen Eisschilden sowie von Niederschlag und Verdunstung
gegeben sind. In den Experimenten GFGP1 (GFG plus 1 psu) und GFGM1 (GFG mi-
nus 1 psu) wurde das Modell mit denselben Randbedingungen wie im GFG-Experiment
angetrieben, wobei eine zus#tzliche Salzgehaltsanomalie von +1 psu bzw. -1 psu in dem
Atlantik noérdlich von 50°N hinzugefiigt wurde.

Die Experimente GFGHW (GFG holozéner Wind) und GFGSW (GFG starker West-
wind) untersuchten schliefllich die Sensitivitdt der Tiefenzirkulation beziiglich Unsicher-
heiten in den LGM-Windfeldern (Abschnitt 4.3). Das Modell wurde in beiden Ex-
perimenten mit denselben thermohalinen Randbedingungen angetrieben wie im GFG-
Experiment. Experiment GFGHW verwendet moderne Windschubspannungen und Ex-
periment GFGSW Windschubspannungen des LGM, die in zonaler Richtung durch einen
Faktor von 1,5 in der Region des siidlichen Ozeans intensiviert wurden (Abb. 4.3). Al-
le Experimente wurden mindestens 4000 Jahre mit den antreibenden vorgeschriebenen
Randbedingungen integriert, bis sich ein stationirer Zustand der Ozeanzirkulation ein-
stellte.
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MERIDIONAL CIRCULATION [SV]
1 1

e

I ===,
;/

———

W
%}_
= @,2\\

90 60 g 30 EQ 3 N 60 90
AVERAGE ATLANTIC

KpO1 28/10/96 17:25:52 EXPERIMENT IFG N= D00 TI: 1 /7501 ™: 12/8000

MERIDIONAL CIRCULATION [SV]

f T T T 1
90 60 s 30 £Q 30 N 60 90
AVERAGE ATLANTIC

0FG3 28/10/96 18:04145 EXPERIMENT GFG W= 23 T 2 /7500 ™ 12/7501

Abbildung 6.1: Jihrliche Mittelwerte der zonal gemittelten Meridionalzirkulation im

Atlantik: (a) Simulation mit dem OGCM unter Verwendung von heu-
tigen Randbedingungen (IFG-Experiment) und (b) Simulation mit
dem OGCM unter Verwendung von LGM-Randbedingungen (GFG-
Experiment). Konturintervall: 2 Sv (1 Sv = 106 m3s~1).
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b)

Kpot

0FG3

DELTA 14—C [PER MIL]
1

6 - ‘ ! : L
90 60 g 30 ) 30 n 60 90
AVERAGE ATLANTIC (WESTERN)
a1/11/96 1631129 EXPERIMENT IFG Ne @00 T 1 /7801 e 12/8000

O-|I

DELTA 14—C [PER MIL]

@’\ <
O

A

< _ Si—"—
-80

-100

mh__,rﬁx\

L T 1 -
60 s 30 EQ . 30 N 60 90
AVERAGE ATLANTIC (WESTERN)
01/11/98 17:55:48 EXPERIMENT GFG Ne 23 T 2 /7800 ) 1277801

Abbildung 6.2: Jshrliche Mittelwerte von AC lings eines Schnittes im westlichen

Atlantik: (a) Simulation mit dem OGCM unter Verwendung von heu-
tigen Randbedingungen (IFG-Experiment) und (b) Simulation mit
dem OGCM unter Verwendung von LGM-Randbedingungen (GFG-
Experiment). Die glazial-interglaziale Variation des atmosphérischen
Wertes wurde dabei nicht beriicksichtigt. #C-Alter in Jahren: At ~
-8033 In (1+A!C/1000). Konturintervall: 10%p,.
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POT TEMPERATURE [DEG C]
L 1 1

01 R —— 24 l-—" =
"\-‘-_._.'————
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Kp01 28/10/96 17:25:52 EXPERIMENT IFG N= @DoD Ti: | /7501 N: 12/8000

POT. TEMPERATURE [DEG C]
1 1

90 60 g 30 EQ 30 N 60 90
AVERAGE ATLANTIC

KpO1 29/10/98 19:54:21 GFG-IFG N= €000 T1: 1 /7501 TN: 12/8000

Abbildung 6.3: Jahrliche Mittelwerte der potentiellen Temperatur ldngs eines Schnit-
tes im westlichen Atlantik: (a) Simulation mit dem OGCM unter
Verwendung von heutigen Randbedingungen (IFG-Experiment, Kon-
turintervall: 1°C) und (b) Anomalie von LGM minus interglazialer
Simulation (Differenz zwischen Experiment GFG und IFG, Konturin-
tervall: 0,5°C).
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Abbildung 6.4: Jihrliche Mittelwerte der Salzgehalte lings eines Schnittes im west-
lichen Atlantik: (a) Simulation mit dem OGCM unter Verwendung
von heutigen Randbedingungen (IFG-Experiment, Konturintervall:
0,1 psu) und (b) Anomalie von LGM minus interglazialer Simula-
tion (Differenz zwischen Experiment GFG und IFG, Konturintervall:

0,05 psu, 1°,, = 1 psu).



60 KAPITEL 6. SENSITIVITATSEXPERIMENTE MIT DEM OGCM

POT. ENERGY LOSS BY CONVECTION [mW/M**2]
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Abbildung 6.5: Jahrliche Mittelwerte der konvektionsbedingten Verlustrate der po-
tentiellen Energie. Sie gilt als Ma# fiir die Effektivitdt der Tiefenwas-
serbildung: (a) Simulation mit dem OGCM unter Verwendung von
heutigen Randbedingungen (IFG-Experiment) und (b) Simulation mit
dem OGCM unter Verwendung von LGM-Randbedingungen (GFG-

Experiment). Einheiten in mW m™2.
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6.2 Experiment IFG - der interglaziale Anfangszu-

stand

In dem Referenzexperiment wurde das Modell mit monatlich gemittelter Wind-
schubspannung des Kontrollaufes des allgemeinen Zirkulationsmodells der Atmosphére
ECHAM3/T42 [Lorenz et al., 1996], monatlich gemittelten COADS-Lufttemperaturen
(Abb. 4.1)[Woodruff et al., 1987] und jahrlich gemittelten. klimatologischen Meeresober-
flichen-Salzgehalten von Levitus [1982] (Abb. 4.2a) in den Gleichgewichtszustand einge-
schwungen.

Die wesentlichen Strukturen der simulierten stationiren atlantischen (Abb. 6.1a)
und pazifischen Ozeanzirkulation entsprechen Ergebnissen aus dem frilheren Stan-
dardlauf (ATOS1) von Maier-Reimer et al. [1993]. Das Modell simuliert ebenfalls
die Verteilung von radioaktivem Kohlenstoff (Abb. 6.2a), die allgemein die aus den
GEOSECS-Beobachtungsdaten gewonnene beobachtete Verteilung im Weltozean [Stuiver
und Ostlund, 1980] (Abb. 15 in Maier-Reimer et al. [1993]) reproduziert. Abbildungen
6.3a und 6.4a zeigen die Verteilung der potentiellen Temperatur und des Salzgehaltes
langs eines Vertikalschnittes des westlichen Atlantischen Ozeans. Um Grénland werden
die durch den Golfstrom in den Norden transportierten Wassermassen insbesondere im
Winter stark abgekiihlt. Durch die damit verbundenen geringen Dichteunterschiede pro-
duziert das Modell in diesen Gebieten starke vertikale Durchmischung. Als Maf fiir die
Effektivitit kann die konvektionsbedingte Verlustrate von potentieller Energie genommen
werden, die in Abbildung 6.5a dargestellt wird. Die Hauptproduktionsgebiete des Tiefen-
wassers im Nordatlantik befinden sich im Modell etwas siidlicher als die in der Realitét,
die vermutlich {iberwiegend in der Grénlandsee, Norwegischen See, Islandsee (GIN-See)
und Labradorsee liegen. Das im Nordatlantik gebildete salzreiche nordatlantische Tie-
fenwasser (NADW) breitet sich als kraftiger Strom in 2-3 km Tiefe am westlichen Kon-
tinentalrand siidwirts aus (Abb. 6.7a). Die Stirke der siidwértsgerichteten atlantischen
Meridionalzirkulation (Abb. 6.1a) wird mit 18 Sv im Vergleich zu Abschétzungen aus Be-
obachtungen mit Hilfe eines inversen Boxmodells von Macdonald und Wunsch [1996] (17
+ 5 Sv) realistisch vom Modell wiedergegeben. Unterhalb des NADW simuliert das Mo-
dell einen nordwirtsgerichteten Einstrom von kaltem dichtem antarktischem Bodenwasser
(AABW), das iiberwiegend in der Ross- und Weddellsee gebildet wird, mit einem Net-
totransport von ungefihr 5 Sv etwas niedriger als die 7 Sv-Abschétzung von Macdonald
[1993]. Im Vergleich zu den Beobachtungsdaten von Levitus [1982] sind die vom Modell be-
rechneten Salzgehalte (35,01 psu) und Temperaturen (2,6°C) fiir den Atlantischen Ozean
in Tiefen von gréfier als 1500 m um 0,13 psu bzw. 0.5°C zu hoch. Abweichungen von den
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Beobachtungen im Atlantik lassen sich auf die durch die numerische Diffusion bedingte
zu starke Vermischung des NADW mit den umgebenden Wassermassen erkldren. Ferner
reflektieren die beobachtete Temperatur und der Salzgehalt im Ozean moglicherweise in-
folge langskaliger Klimavariabilitdt (wie z.B. die der ,kleinen Eiszeit”) nicht zwingend
die gegenwirtig beobachteten Oberflichenrandbedingungen. Die sich siidwarts ausbrei-
tenden atlantischen Wassermassen vermischen sich mit dem Antarktischen Zirkumpolar-
strom (ACC), strémen um das Kap der Guten Hoffnung und gelangen iiber den indischen
Sektor des Siidpolarmeeres in den tiefen zentralen Indischen und Pazifischen Ozean. Die
pazifische Tiefenzirkulation (Abb. 6.7a) ist durch einen vom Stidpolarmeer kommenden
tiefen nordwirtigen Wassermassentransport gekennzeichnet (18 Sv im zonalen Mittel bei
30°S). Der mittlere Salzgehalt des tiefen Pazifiks (34.67 psu) befindet sich in Ubereinstim-
mung mit den Beobachtungsdaten, und die simulierte potentielle Temperatur des tiefen
Pazifiks betrigt 1,7°C, ca. 0,2°C zu warm im Vergleich zum beobachteten Datensatz von
Levitus [1982].

Der simulierte Antarktische Zirkumpolarstrom (ACC) liegt mit einem kréftigen Trans-
port von ungefihr 115 Sv durch die Drakestrafle (Abb. 6.6a) innerhalb der Schwankungs-
breite seiner abgeschitzten natiirlichen Variabilitit von ca. 110 bis 150 Sv [ Whitworth
und Peterson, 1985; Macdonald und Wunsch, 1996]. Ein Teil des rezirkulierenden Trans-
ports zum Nordatlantik, der im Modell mit 12 Sv realistisch wiedergegeben wird, erfolgt
an der Oberfliche zwischen dem Pazifischen und Indischen Ozean durch die Bandastrafie
(Abschétzungen aus integrierten hydrographischen Geschwindigkeitsdaten ergaben einen
Durchflufl von 11 + 14 Sv [Macdonald und Wunsch, 1996]). Diese Wassermassen gelangen
teilweise mit dem Angulhasstrom um das Kap der Guten Hoffnung und weiter mit dem
Aquatorialstrom und dem Golfstrom in die Gebiete der nordatlantischen Tiefenwasserbil-
dung. Die Stirke des Golfstromes ist typisch fiir die Modelle mit der hier verwendeten
Auflésung des Gitterabstandes und signifikant zu schwach abgeschétzt.

Die Verteilung des Phosphats in der Oberflichenschicht (Abb. 6.8) ist bestimmt durch
die marine Biologie und Zirkulation. Sie gleicht fritheren Simulationen mit dem vollen
dreidimensionalen Kohlenstoffmodell HAMOCC3 (z:B. [ Maier-Reimer, 1993; Winguth et
al., 1994]) und reproduziert allgemein die beobachtete Verteilung von Conkright et al.
[1994]. Die 8stlichen Rinder und #quatorialen Gebiete der Ozeane werden durch hohe
biologische Aktivitdt charakterisiert. Die Verteilung der Vertikalgeschwindigkeit w aus der
2. Modellschicht in die Deckschicht (Abb. 6.9a) , die im wesentlichen rot 7/f widerspiegelt
(mit der Windschubspannung 7 und dem Coriolisparameter f), sorgt lings der Westkiisten
fiir ein reichliches Nahrstoffangebot an der Ozeanoberfliche. Sofern diese Nahrstoffe nicht
durch die biologische Produktion verbraucht wurden, bewirken die simulierten kriftigen
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Abbildung 6.6: Jahrliche Mittelwerte der horizontalen Geschwindigkeiten an der
Ozeanoberfliche: (a) Simulation mit dem OGCM unter Verwendung
von heutigen Randbedingungen (IFG-Experiment) und (b) Simulation
mit dem OGCM unter Verwendung von LGM-Randbedingungen
(GFG-Experiment).
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Abbildung 6.7: Jahrliche Mittelwerte der horizontalen Geschwindigkeiten in 3000 m
Tiefe: (a) Simulation mit dem OGCM unter Verwendung von heu-
tigen Randbedingungen (IFG-Experiment) und (b) Simulation mit
dem OGCM unter Verwendung von LGM-Randbedingungen (GFG-

Experiment).
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Abbildung 6.8: Jahrliche Mittelwerte der Phosphatkonzentration in der Oberflachen-
schicht: (a) Simulation mit dem OGCM unter Verwendung von heu-
tigen Randbedingungen (IFG-Experiment) und (b) Simulation mit
dem OGCM unter Verwendung von LGM-Randbedingungen (GFG-
Experiment). Konturintervall: 0,2 pmol 171.
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Abbildung 6.9: Jahrliche
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Abbildung 6.10: Jahrliche Mittelwerte von 6'3C von DIC lings eines Schnittes im
westlichen Atlantik: Simulation mit dem OGCM unter Verwendung
von heutigen Randbedingungen (IFG-Experiment, Konturintervall:
0,2%,,). Vergleiche hierzu Abbildung 1.2a.

Aquatorialstrome eine westwirtige Ausbreitung der Nahrstoffe von diesen Auftriebsgebie-
ten. Die Subtropen sind gekennzeichnet durch Nahrstoffarmut, wahrend hohe Phosphat-
konzentrationen in Gebieten mit niedriger solarer Einstrahlung, niedrigen Temperaturen
und hohen vertikalen Durchmischungsraten im Winter, wie z.B. im Siidpolarmeer, simu-
liert werden.

Abbildung 6.10 zeigt die vom Modell diagnostisch berechnete §'3C-Verteilung fiir den
ostlichen Atlantik (dem Gebiet mit der gréBten Dichte der §'3C-Beobachtungsdaten aus
den marinen Sedimentbohrkernen). Die simulierten Gradienten fiir den modernen Atlan-
tik (Abb. 1.2a) stimmen generell mit den §'3C-Beobachtungsdaten aus DIC [Kroopnick,
1985] iiberein. Das NADW, dessen Ausbreitung nach Siiden vor allem im Westatlantik
erfolgt, ist durch hohe §'3C-Isotopenverhéltnisse und junges 1#C-Alter (Abb. 6.2a) gekenn-
zeichnet. Unterhalb des NADW breitet sich das AABW nordwérts aus. Es ist dlter im
14C-Alter und mit entsprechend hdherer Akkumulation von remineralisierten Produkten
durch einen niedrigeren §'3C-Wert charakterisiert. Die 6stlichen #quatorialen Regionen
des Atlantiks und Pazifiks (hier nicht gezeigt) sind durch eine zu stark simulierte Export-
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produktion gekennzeichnet, bedingt durch ein Miverhéltnis zwischen der &dquatorialen
Auftriebsgeschwindigkeit und der angenommenen Zeitkonstante. Der zu schwach simu-
lierte horizontale Export von Nahrstoffen fiihrt zu dem ,,nutrient trapping” [Nagjar et al.,
1992], einer Nahrstoffakkumulation. Diese Nahrstoffakkumulation entsteht durch einen
positiven Feedback-Mechanismus, wobei starker Auftrieb von nahrstoffreichen Wasser-
massen zu einer zu starken Exportproduktion fiihrt. Die Zunahme der Exportproduktion
fiihrt wiederum zu einem Anwachsen der Remineralisation durch die Zunahme des ab-
sinkenden organischen Materials. Damit verbunden steigt das Néhrstoffangebot im Auf-
triebswasser. Durch diese Nahrstoffakkumulation simuliert das Modell eine zu kriftige Ex-
portproduktion und ein zu hohes Inventar von organischem Material in den intermediéren
und tieferen Schichten. Daraus folgen zu niedrig simulierte §13C-Werte in den 4quatoria-
len Zonen mit hoher biologischer Produktivitdt. Die Einfiihrung eines Planktonmodells
wiirde diesen Fehler erheblich reduzieren [Siz und Maier-Reimer, 1996], hitte jedoch mit
der Einfiihrung von mehr Tracern und Biogeochemie einen héheren numerischen Aufwand

insbesondere fiir das inverse Modell zur Folge.

Abbildung 6.11a zeigt ein Histogramm der Abweichungen zwischen den §'3C-Verhalt-
nissen von epibenthischen Foraminiferenschalen [Sarnthein et al., 1994] und den simu-
lierten 6'3C-Werten im Atlantik. Es werden dazu die Modellboxen zum Vergleich her-
angezogen, die in unmittelbarer Nachbarschaft zu der geographischen Position des Se-
dimentkerns liegen, aus dem die Foraminiferenschalen gewonnen wurden. Die meisten
Abweichungen haben einen Fehler in der Gréfienordnung der Beobachtungsdaten, welcher
hier mit 40,2%,, angenommen wird. Dieser Fehlerbereich ist in Anlehnung an LeGrand
und Wunsch [1995] gewihlt und beruht auf den Abweichungen zwischen §'3C-Werten
von DIC und 6'3C-Werten der Foraminiferenschalen (siche Kapitel 5). Der gewichtete
mittlere quadratische Fehler zwischen den §'®C-Beobachtungsdaten und den simulierten
Werten liegt bei 0,34°,, (Tabelle 6.2), etwas hoher als der Fehler der Beobachtungsdaten.
Die Gewichte v ergeben sich, wie in Abschnitt 7.2 beschrieben, aus dem Abstand der
Modellboxen zu der Position, auf der der Sedimentkern gewonnen wurde. Gebiete hoher
Ubereinstimmung zwischen Beobachtungsdaten und modellierten §*C-Werten sind der
westliche und nérdliche Atlantik, wihrend die groften Abweichungen in den Gebieten
mit hoher Produktivitit u.a. aufgrund der oben beschriebenen N&hrstoffakkumulation zu
beobachten sind. Jedoch sind in diesen Regionen auch die §!3C-Daten, wie in Kapitel 5
niher erldutert, vergleichsweise zu den anderen Regionen mit grofieren Unsicherheiten ver-
bunden. Die Abweichungen zwischen der globalen Verteilung des foraminiferischen §3C
(Abb. 3.1a) und den modellierten Werten werden in Abb. 6.12a wiedergegeben. Im Indi-
schen und Pazifischen Ozean ist die Ubereinstimmung zwischen §'3C-Beobachtungsdaten
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Breiten- Experiment
giirtel IFG GFG | GFGWSN | GFGP1 | GFGM1 | GFGHW | GFGSW
60°- 45°N 0,25 0,34 0,34 0,38 0,36 0,34 0,41
45°- 30°N 0,19 0,24 0,24 0,35 0,30 0,26 0,26
30°- 15°N 0,15 0,26 0,26 0,30 0,22 0,26 0,35
15°- 0°N 0,29 0,52 0,52 0,47 0,69 0,50 0,52
0°- 15°S 0,71 0,67 0,68 0,78 0,77 0,66 0,66
15°- 30°S 0,73 0,38 0,39 0,42 0,41 0,40 0,41
30°- 45°S 0,10 0,74 0,74 0,85 0,74 0,78 0,76
45°- 60°S 0,04 0,56 0,56 0,68 0,50 0,59 0,57
Atlantik 0,34 0,43 0,43 0,44 0,51 0,42 0,45
Tabelle 6.2: RMS (,,Root mean square” )-Differenz zwischen den simulierten §'3C-

Werten der sieben Sensitivititsexperimente und den 6!3C-Daten von
Sarnthein et al. [1994].

und -Modellwerten im Vergleich zum Atlantik geringer. Die Abweichungen begriinden

sich teilweise durch die in diesen Ozeanen geringe Dichte der Beobachtungsdaten von

§13C in der Tiefsee und durch die zum Modellantrieb verwendeten Randbedingungen an

der Meeresoberfliche. Die leicht negative Verschiebung der Maxima in Abb. 6.12a um 0,1-

0,2%,, zwischen Atlantik und Pazifik kann durch die Vernachléssigung des Gasaustausches

erklirt werden.
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Abbildung 6.11: Histogramm der Differenzen zwischen den §'3C-Beobachtungsdaten
aus Foraminiferenschalen von Sarnthein et al. [1994] und den durch
das OGCM simulierten §'3C-Werten im nérdlichen (schwarz), zentra-
len (30°N bis 30°S, grau) und siidlichen Atlantik (weif): (a) Holoz#n
und (b) letztes glaziales Maximum.
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Abbildung 6.12: Histogramm der Differenzen zwischen den §'3C-Beobachtungsdaten
aus Foraminiferenschalen von Michel et al. [1995] fiir das Tiefenwas-
ser und den durch das OGCM simulierten §3C-Werten im Atlantik
(schwarz), Pazifik (grau) und Indik (weiB): (a) Holozén und (b) letztes

glaziales Maximum.
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Abbildung 6.13: Jahrliche Mittelwerte der Salzgehalte der ersten Modellschicht simu-
liert durch das OGCM (GFG-Experiment). Konturintervall: 0,5 psu

(1°/,0= 1 psu).

6.3 Experiment GFG - der glaziale Anfangszustand
mit PMIP-Randbedingungen

Zur Rekonstruktion einer Glazialzirkulation, die mit der aus Analysen von foramini-
ferischen Schalen gewonnenen §'3C-Verteilung [Sarnthein et al., 1994; Michel et al.,
1995] kompatibel ist, wurde das Modell mit den in Kapitel 4 beschrieben LGM-
Randbedingungen an der Meeresoberfliche in den Gleichgewichtszustand eingeschwun-
gen. Als glaziale Randbedingungen wurden vorgeschriebene 2-m-Temperaturen und Wind-
schubspannungen der PMIP-Experimente aus dem 21 000 Jahre B.P.-Modellauf des all-
gemeinen Zirkulationsmodells der Atmosphire ECHAM3/T42 [Lorenz et al., 1996] sowie
rekonstruierte glaziale Salzgehalte [Duplessy et al., 1991; Duplessy et al., 1996] verwen-
det. Das mit diesen Randbedingungen angetriebene Modell erzeugt eine nordatlantische
Meridionalzirkulation, die stirker als die im IFG-Experiment ist und steht damit im Wi-
derspruch zu den Hinweisen aus den Analysen von 6'3C und Cd/Ca einer abgeschwich-
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Abbildung 6.14: Jihrliche Mittelwerte der Meereisdicke: (a) Simulation mit dem

OGCM unter Verwendung von heutigen Randbedingungen (IFG-
Experiment) und (b) Simulation mit dem OGCM unter Verwen-
dung von LGM-Randbedingungen (GFG-Experiment). Konturinter-
vall: 0,5 m.
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ten thermohalinen Zirkulation wahrend der letzten Eiszeit (siche Kapitel 1 und 2). Diese
Diskrepanzen reflektieren, abgesehen von Modell- und Datenfehlern, u.a. das starke Mif}-
verhiltnis der Anzahl der verfiigbaren Daten in der Gréfenordnung von O(100) zu der
Anzahl der benétigten Salzgehaltsrandbedingungen in der Gréfienordnung von O(3000).
Zur Anpassung der Zirkulation in Richtung eines Anfangszustandes mit minimalem s18C-
Abstand zwischen 6'3C-Daten und -Modellwerten wurden durch zusitzliche Anomalien
die rekonstruierten LGM-Oberflichensalzgehaltsfelder modifiziert. Eine negative Anoma-
lie von -0,5 psu nérdlich von 50°N und eine positive Anomalie von 40,75 psu siidlich von
50°S wurden mit einem linearen Ubergang auf die vorgeschriebenen LGM-Salzgehalte
addiert. Diese Korrekturen liegen im Bereich der Schwankungsbreite der Fehler, die fiir
die Salzgehaltsrekonstruktionen angenommen werden kénnen (siehe u.a. Abschnitt 2.4.3;
[Duplessy et al., 1991; Fichefet et al., 1994; Mikolajewicz, 1996]). Die Salzgehaltsfelder in
der oberen 50 m dicken Modellschicht (Abb. 6.13b) zeigen mit der bei 40°N verlaufenden
37 psu-Isolinie und der bei ca. 60°N siidlich von Island liegenden 35 psu-Isolinie eine hohe
Ubereinstimmung mit der aus den Salzgehaltsrekonstruktionen gewonnenen Abbildung 2
in Labeyrie et al. [1992].

Die vom Modell simulierte Meereisausdehnung des interglazialen und des glazialen
Experimentes wird in Abbildung 6.14 a und b dargestellt. Im GFG-Experiment breitet
sich aufgrund der niedrigeren Temperaturen in der Deckschicht die eisbedeckte Fliche im
Nordatlantik vertriglich mit CLIMAP [1981] bis 50°N aus. Die simulierte mittlere Eis-
dicke im Arktischen Ozean und Nordpolarmeer nimmt dabei nur geringfiig zu, was durch
geologische Abschitzungen aus Analysen mariner Sedimentbohrkerne unterstiitzt wird,
die die glazial-interglazialen Anderungen der Meereisdicke als gering ausweisen | Thiede,
pers. Mitt.]. Die Sedimentbohrkerne beinhalten Ablagerungen von Partikeln, die in den
Eisschollen eingeschlossen waren, so dafl von der Partikelhdufigkeit auf die Méchtigkeit der
Eisschicht riickgeschlossen werden kann. Es gibt jedoch Hinweise, daf} der Eisbedeckungs-
grad innerhalb der Meereisgebiete, der derzeit mit ca. 90% abgeschitzt wird, wihrend des
LGM bis zu 100% reichte [Thiede, pers. Mitt.].

Durch die siidwirtige Verlagerung der simulierten Eiskante und eine Abschwichung des
Norwegischen Stromes (Abb. 6.6b), der warme salzreiche Wassermassen nordwérts trans-
portiert, verlagert sich das Zentrum der Tiefenwasserbildung (Abb. 6.5b) siidlich Islands.
Diese Verlagerung wurde schon von Labeyrie et al. [1992] und Sarnthein et al. [1994] mit
Hilfe von 6'®0- und §'3C-Beobachtungsdaten vermutet. Die Zirkulation des nordatlanti-
schen subtropischen Wirbels nimmt an Intensitit zu und verlagert sich ebenfalls etwas
stidwarts durch die stirkere glaziale atmosphirische Westwinddrift. Infolgedessen erreicht
der Nordatlantische Strom im GFG-Experiment Europa nahe der Biskaya, wéhrend er im
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Experiment
IFG GFG | GFGWSN | GFGP1 | GFGM1 | GFGHW | GFGSW
Wirmeflu [PW]
Nordatlantik 0,89 0,72 0,58 1,08 0,46 0,54 0,78
rel. konv. Epst [%)]
ACC/Global 69 86 89 70 92 87 87
Transporte [Sv]

Atlantik -17,5 -7,9 -7,8 -20,7 -1,4 -7,3 -10,7
Pazifik 17,3 25,3 22,6 26,5 24,8 19,7 25,6
Indik 12,9 10,2 11,1 12,1 8,8 10,2 10,6

Drakestrafle 112,3 125,8 126,5 114,8 131,5 121,5 137,4
pot. T [°C]

> 1500m 1,96 0,74 0,87 0,82 0,80 0,79 0,86
Global 3,78 2,26 2,31 2,22 2,38 2,40 2,32
S [psu]

> 1500m 34,78 36,15 36,13 36,26 36,13 36,21 36,12
Global 34,80 36,13 36,10 36,22 36,12 36,19 36,10

Tabelle 6.3: Integrierte Wirmefliisse bei 30°N, Verhiltnis der Freisetzung von po-
tentieller Energie durch Konvektion vom Siidpolarmeer zum globalen

Ozean, zonal integrierte Transporte bei 30°S zwischen 1500 m und

3500 m Tiefe, potentielle Temperaturen und Salzgehalte fiir die sie-

ben Sensitivitdtsexperimente. Nordwirtige bzw. ostwértige Transpor-

te haben positive Werte.

IFG-Experiment weiter nérdlich lings der britischen Inselgruppe in die GIN-See fliefit.

Wie im IFG-Experiment bleibt jedoch dem Stromsystem im glazialen Experiment eine

nordwirtige Komponente ldngs der norwegischen Kiiste und damit ein Warmetransport

in die polare Region erhalten. Ahnliche Anderungen wurden auch bei LGM-Experimenten
mit einem regionalen OGCM [Seidov et al., 1996] und mit der LSG-Version von Seidov
und Paul [1997] simuliert.

Die antarktische Meereisbedeckung dehnt sich bis 50°S aus und ist, in Ubereinstimmung

mit Cooke und Hays [1982], ungefdhr doppelt so grofl wie die gegenwértige Ausdehnung

des Meereises. Durch die Zunahme der Salzgehalte und die niedrigeren Temperaturen ist

die simulierte glaziale Tiefenwasserbildung im Siidpolarmeer im Vergleich zum heutigen
Zustand deutlich verstirkt. In Tabelle 6.3 wird der Anteil der durch Konvektion freigesetz-
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ten potentiellen Energie des Siidpolarmeeres zu dem des globalen Ozeans dargestellt. Im
GFG-Experiment nimmt er auf 86% zu und ist damit 17% hoher als im IFG-Experiment
mit heutigen Randbedingungen. Verursacht durch eine ca. 10% stérkere glaziale Wind-
schubspannung (Abb. 4.3) und verstérkte Bildung von antarktischem Bodenwasser wéchst
im Modell der Transport durch die Drakestrafie um 10 Sv auf 125 Sv an, vertréglich mit
Ergebnissen der Sensitivititsstudien von Klinck und Smith [1993]. Der Transport durch
die Bandastrafle verstirkt sich nicht wesentlich, jedoch schwicht sich der windgetriebene
subtropische Wirbel im nérdlichen Pazifik so stark ab, dafl der Kuroshio seine Richtung
wechselt und lings der siidostasiatischen Kiiste siidwérts flieit. Diese Anderungen wer-
den durch die geologischen Befunde nicht best#tigt [ Crowley, pers. Mitt.] und sind Folge
eines moglicherweise {iberschitzten Temperaturgradienten zwischen der Meeresoberfliche
und dem Land, der die in Abschnitt 4.1 diskutierten Unsicherheiten der rekonstruierten
Meeresoberflichentemperaturen von CLIMAP [1981] widerspiegelt.

Die simulierten glazial-interglazialen Temperatur- und Salzgehaltsanomalien werden in
den Abbildungen 6.3b und 6.4b dargestellt. Die Temperaturen im tiefen Atlantik sind
im GFG-Experiment ca. 2°C niedriger als im IFG-Experiment, welches in guter Uberein-
stimmung zu fritheren Abschitzungen der glazial-interglazialen Temperaturdnderung von
ca. 2-3°C steht [Labeyrie et al., 1987]. Verbunden mit nordwértsgerichtetem Vordringen
von kaltem und zum IFG-Experiment vergleichsweise salzreicherem AABW in den tie-
fen siidlichen und tropischen Atlantik nimmt der Salzgehalt im tiefen Atlantik gegeniiber
dem IFG-Experiment um 1,29 psu auf 36,3 psu zu. Abbildung 6.1b zeigt die meridio-
nale Zirkulation im Atlantik, die mit einem verminderten Ausstrom von NADW von 14
Sv bei 30°N in den Siiden halb so grofi wie im IFG-Experiment und vertraglich zu den
geologischen Befunden ist [Curry und Lohmann, 1983; Boyle und Keigwin, 1987; Dup-
lessy et al., 1988; Sarnthein et al., 1994]. Die Stirke des Transportes ist ca. 3 Sv h&her
als Abschitzungen durch das zonal gemittelte Modell von Fichefet et al. [1994] und 6
Sv hoher als Abschitzungen von Seidov und Paul [1997], die ebenfalls Sensitivitétsexpe-
rimente mit dem LSG mit glazialen und interglazialen Randbedingungen durchfiihrten.
Generell entspricht das Strémungsmuster des GFG-Experimentes dem des interglazialen
Experimentes von Seidov und Paul [1997]. Diese Differenzen sind durch die Wahl ver-
schiedener Randbedingungen der Temperatur an der Meeresoberfliche zu erklaren, die
ausfiihrlich in Maier-Reimer et al. [1993] beschrieben wurden. Der stidwértige Ausstrom
des atlantischen Tiefenwassers betrigt um ca. 8 Sv bei 30°S (7 Sv héher als bei Seidov
und Paul [1997]) und ist damit ungefihr halb so grofi wie der entsprechende Transport
im IFG-Experiment. Diese Anderungen der Zirkulation spiegeln sich auch in den ge-
geniiber dem IFG-Experiment auftretenden Differenzen der A*C-Verteilung wider. Im
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Abbildung 6.15: Jihrliche Mittelwerte des integrierten atlantischen Warmeflusses von
Siid nach Nord: Simulation mit dem OGCM unter Verwendung
von heutigen Randbedingungen (IFG-Experiment, gestrichelte Li-
nie) und Simulation mit dem OGCM unter Verwendung von LGM-
Randbedingungen (GFG-Experiment, durchgezogene Linie). Positive
Werte bezeichnen nordwartigen Wérmetransport.

GFG-Experiment ist das 4C-Alter im tiefen Atlantik vergleichsweise hoher, was durch
ein stirkeres Vordringen des AABW mit relativ zum NADW hohem *C-Alter erklért
werden kann (Abb. 6.2).

Der zonal integrierte WarmefluB von 90°N bis 30°S im Atlantischen Ozean wird in
Abbildung 6.15 dargestellt. Im interglazialen Referenzexperiment sind nur positive Werte
vorzufinden, d.h. der Wirmetransport ist durchweg nach Norden gerichtet. Im Experi-
ment unter Eiszeit-Randbedingungen vermindert sich der nordwartige Transport auf der
Nordhalbkugel um ca. 20% auf 0,7 PW bei 30°N. Im Siidatlantik wechselt der integrierte
Wirmeflu durch eine Absenkung (um 0,3 PW bei 30°S) sein Vorzeichen. Ahnliche Er-
gebnisse wurden in fritheren Experimenten mit einem zonal gemittelten OGCM [Fichefet
et al., 1994] erzielt.



78 KAPITEL 6. SENSITIVITATSEXPERIMENTE MIT DEM OGCM

DELTA 13—C [PER MIL]

90 60 5 30 £Q 30 N 60 90
AVERAGE ATLANTIC (EASTERN)

ofes 2B/10/98 18:04:45 EXPERIMENT GFG N=23 T 2 /7500 W 12/7501

Abbildung 6.16: Jihrliche Mittelwerte von §3C von DIC lings eines Schnittes im 6stli-
chen Atlantik: Simulation mit dem OGCM unter Verwendung von
LGM-Randbedingungen (GFG-Experiment, Konturintervall: 0,2%,,).
Vergleiche hierzu Abbildung 1.2b.

Die Zunahme der Bildung von AABW verursacht ebenfalls einen verstérkten nordwarti-
gen Einstrom von Tiefenwassermassen in den Pazifik (Abb. 6.7b). Die Verstarkung der
Tiefenzirkulation im Pazifik weicht jedoch von den *C-Daten von Shackleton et al. [1988]
und Broecker et al. [1988] ab, die auf eine Abnahme der Ventilation hindeuteten. Ge-
ringe Datendichte und starke Unsicherheiten der Oberflichenrandbedingungen, insbeson-
ders fehlende LGM-Salzgehaltsinformationen aus dem Nordpazifik und weiten Teilen des
Siidpolarmeeres, tragen erheblich zu diesen Differenzen bei. Der tiefe Pazifik kiihlt durch
die glazialen Randbedingungen um 0,7°C auf 1,0°C ab, was eine Abschwéchung des Gra-
dienten zwischen Atlantik und Pazifik zur Folge hat. Der Salzgehalt nimmt im Pazifik um
1,4 psu auf 36,07 psu zu und vermindert damit die Salzgehaltsdifferenz zwischen tiefem
Atlantik und tiefem Pazifik im GFG-Experiment (im Vergleich zum IFG-Experiment um
32%). Der simulierte mittlere globale Salzgehalt nimmt um 1,33 psu auf 36,13 psu zu (Tab.
6.3), ca. 0,29 psu hoher als Abschitzungen von Duplessy et al. [1991], die im Einklang mit
den Rekonstruktionen des glazialen Meeresspiegelniveaus von Fairbanks [1989] sind. Die
Anderungen des mittleren Salzgehaltes reflektieren in diesem Experiment nahezu linear



6.3. EXPERIMENT GFG - DER GLAZIALE ANFANGSZUSTAND 79

die Anderungen der vorgeschriebenen Oberflichensalzgehalte.
Das Absinken des Wasserstandes wihrend des LGM um ca. 120 m [Fairbanks, 1989]

bewirkte eine allgemeine Zunahme der Konzentrationen von Spurenstoffen im Ozean. Der
globale Mittelwert der Phosphatkonzentration wurde im GFG-Experiment deshalb ge-
geniiber dem des IFG-Experimentes um 3% erhdht. Im Vergleich mit dem IFG-Experiment
zeigt die glaziale Phosphatverteilung (Abb. 6.8b) im tropischen &stlichen Atlantik ho-
he Konzentrationen an der Oberfliche durch die Zunahme des durch Ekman-Transport
induzierten Auftriebs um 20% (Abb. 6.9b). Im tropischen Pazifik nimmt die Phosphat-
Verteilung gegiiber dem IFG-Experiment durch eine Abschwéchung des windinduzierten
Auftriebs von nihrstoffreichen Wassermassen aus den tieferen Schichten ab. Die tropische
Ekmanzelle im Pazifik hat infolge der vom AGCM simulierten schwécheren Hadleyzelle
vergleichsweise an Stirke abgenommen. Wihrend die Zunahme des Auftriebs im tro-
pischen Atlantik mit den geologischen Rekonstruktionen iibereinstimmt (z.B. [CLIMAP,
1981; Sarnthein et al., 1988; Yu et al., 1996]), stehen die fiir den Pazifik simulierten niedri-
gen Werte im Widerspruch zu den von Farrell et al. [1995] abgeschitzten glazialen Feldern
mit hoheren N#hrstoffkonzentrationen. Berechnungen von Pederson et al. [1991] deuten
mit einer verstirkten Paldoproduktivitit ebenfalls auf hohe glaziale Nahrstoffkonzentra-
tionen im tropischen Pazifik hin. Die verfiigbaren 6'3C-Daten im stlichen tropischen
Pazifik [Michel et al., 1995] unterstiitzen jedoch nicht die dramatischen Anderungen in
dem Muster der Palioproduktivitét, die von Pederson et al. [1991] ermittelt wurden.

Die in Abbildung 6.16 dargestellten simulierten 6!3C-Gradienten im Atlantik stimmen
mit den rekonstruierten Werten aus foraminiferischen Schalen in den Abbildungen 1.2 und
5.2b generell iiberein. Der glazial-interglaziale Unterschied des globalen Mittelwertes des
813C im Ozean von ca. -0.4%,, [Crowley, 1995] infolge der 6'13C-Anderung der terrestri-
schen Biosphire und der Umverteilung im Ozean wurde bei dem vom Modell berechneten
§13C beriicksichtigt. Die §'3C-Differenzen zwischen den Modellwerten und Beobachtungs-
daten fiir das GFG-Experiment sind fiir den Atlantischen Ozean in dem Histogramm 6.11b
und der Tabelle 6.2 sowie fiir den Indischen und Pazifischen Ozean in dem Histogramm
6.12b dargestellt. Die 6!3C-Modellwerte zeigen allgemein die beste Ubereinstimmung mit
den §'3C-Beobachtungsdaten im Atlantischen Ozean, wihrend stirkste Differenzen im In-
dischen Ozean auftreten. Diese im Vergleich zum IFG-Experiment deutlich hGheren Ab-
weichungen spiegeln sowohl die Unsicherheiten in der geochemischen Parametrisierung als
auch die durch die geringe Datendichte und den gréeren Fehlerbereich der Daten gegebe-
ne Ungenauigkeit in den antreibenden Oberflichenrandbedingungen wider. Die stérksten
Differenzen treten wie im IFG-Experiment in Regionen mit hoher Produktivitat im siidli-
chen tropischen Atlantik auf. Die glazial-interglazialen 6'3C-Variationen im Siidatlantik
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und Siidpolarmeer kénnen vom Modell nicht reproduziert werden. Michel et al. [1995]
zeigten mit einem Boxmodell, daf} eine verstirkte Quelle von Tiefenwasser mit einer Ver-
doppelung der Produktion in der subantarktischen Konvergenzzone des Indopazifiks die
negativen §'3C-Werte im Siidpolarmeer erkliren konnte. Die simulierten glazialen Phos-
phatkonzentrationen des Siidpolarmeeres (Abb. 6.8b) deuten jedoch nicht darauf hin, dafi
eine starke Zunahme der Nihrstoffkonzentration stattgefunden hat [Charles und Fair-
banks, 1990]. Eine stirkere Ventilierung an den Westréndern des siidlichen Indopazifiks
wird zwar vom Modell aufgrund der verstirkten Tiefenwasserbildung im Siidpolarmeer
simuliert (Abb. 6.5b), jedoch &ndern sich die Strémungsgeschwindigkeiten im tiefen Ost-
atlantik nur marginal.

Die §'3C-Beobachtungsdaten in dieser Region werden derzeit aufgrund von Differenzen
zu anderen Tracern (wie z.B. Cd/Ca, Pa/Th) kontrovers diskutiert (z.B. [Boyle, 1992;
Broecker, 1993; Mackensen et al., 1993]). Zwar kénnten die Abweichungen zwischen den
Cd/Ca- und den §'3C-Werten teilweise durch eine erhdhte Cd/PO4-Beziehung im Bereich
der Bildungsgebiete des AABW erkléirt werden [Frew, 1995]; Boyle [1992] begriindet die
Abweichungen zwischen den Cd/Ca- und §'3C-Beobachtungsdaten im Stidpolarmeer je-
doch erstens durch den Effekt von glazial-interglazialen Variationen im Gasaustausch und
zweitens durch die gegeniiber anderen Regionen in der Welt um ca. 87, leichtere isotopi-
sche Zusammensetzung von 6'3C in den antarktischen planktonischen Foraminiferen [Rau
et al., 1989; Rau et al., 1991], die die §*3C-Zusammensetzung des Bodenwassers beeinflufit
haben kdnnte. Der Abbau von organischem Material im Porenwasser bestimmt zu einem
gewissen Grad die 6'3C-Zusammensetzung der Cibicidoides wuellerstorfi [Mackensen et
al., 1993] (Kap. 5). Bickert und Wefer [1996] zeigten an Sedimentkernen vor der siidafri-
kanischen Westkiiste, daB dieser Effekt eine Anderung in glazialen Zeiten von bis zu 0,4%,
betragen kann. Drittens kénnte ein verstérkter terrigener Eintrag von niedrigem S13C die
513C-Werte im Ozean modifiziert haben.

Insbesondere im Arabischen Meer und Golf von Bengalen werden glazial-interglaziale
Anderungen vom Modell nicht reproduziert. Kallel et al. [1988] und Boyle [1992] deuten
auf eine bessere Ventilierung des Zwischenwassers und geringere Ventilierung des Tiefen-
wassers im Indischen Ozean hin. Barnett et al. [1988] und Overpeck et al. [1996] zeigten,
daf der Monsun iiber dem Indischen Ozean sich mdglicherweise wahrend des LGM abge-
schwicht hat. Die Abschwichung des Monsuns wird jedoch durch die starken Gradienten
zwischen den Oberflichentemperaturen von Land und See vom ECHAMS3-T42 AGCM
nicht reproduziert [Lorenz et al., 1996).

Vorliufige Ergebnisse mit dem HAMOCC2 [Heinze et al., pers. Mitt.] und dem online-
gekoppelten HAMOCC3/LSG zeigen, dafl der atmosphérische Partialdruck bei Verwen-
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dung des Stréomungsfeldes des GFG-Experimentes und der glazialen Temperaturen und
Salzgehalte gegeniiber dem heutigen Zustand von 278 ppm lediglich um ca. 5-10 ppm ab-
sinkt und damit im Bereich der erwarteten Anderungen durch den Loslichkeitseffekt liegt
(siche auch Abschnitt 2.3.1). Die durch den Gasaustausch verursachten §*C-Gradienten
im tiefen Ozean liegen dabei in der Groflenordnung der Abweichungen zwischen dem
§13C-DIC und den §'3C-Werten in den epibenthischen Foraminiferenschalen.

6.4 Experiment GFGWSN - modifizierter glazialer

Anfangszustand

Das Experiment GFGWSN beriicksichtigt Oberflichentemperaturen im Nordatlantik von
Weinelt et al. [1996], die unter Verwendung neuer Transferfunktionen fiir die Paldotempe-
raturen [Pflaumann et al., 1996] aus der Haufigkeitsverteilung verschiedener Foraminife-
renarten berechnet wurden. Diese Daten geben Hinweise darauf, dafl grofie Teile der Nor-
wegischen See und der Grénlandsee wihrend des glazialen Sommers eisfrei gewesen sein
miissen. In den anderen Gebieten des Ozeans wurden die CLIMA P-Oberflichentempera-
turen zum Antrieb des ECHAM3/T42 verwendet. Das ECHAM3/T42 wurde mit diesen
modifizierten Randbedingungen in den stationiren Zustand eingeschwungen [Hoffmann,
pers Mitt.| und die resultierenden 2-m-Lufttemperaturen und Windschubspannungen zum
Antrieb des LSG verwendet. Schdifer-Neth [1994, pers. Mitt.] rekonstruierte die LGM-
Salzgehalte mit Hilfe eines Triangulationsverfahrens und eines regionalen dreidimensiona-
len Zirkulationsmodells aus 6180-Messungen in planktonischen Foraminiferenschalen. Das
auf den primitiven Gleichungen basierende regionale Zirkulationsmodell ,,Sensitivity and
Circulation of the Northern North Atlantic (SCINNA)” [Schdfer-Neth, 1994] adaptiert das
,,Modular Ocean Model” (MOM) [Pacanowski et al., 1991] an den nordlichen Nordatlan-
tik. Es umfafit das Nordpolarmeer von 90°W bis 90°0 und den Nordatlantik einschliefSlich
der Labradorsee bis 35°N und 35°W. Die simulierten Salzgehalte des SCINNA-Modells
wurden anschlieflend auf das LSG-Gitter interpoliert. In den anderen Regionen wurden
mit einem linearen Ubergang die auf das LSG-Gitter interpolierten Salzgehalte von Dup-
lessy et al. [1991] und Duplessy et al. [1996] verwendet. Das mit diesen Randbedingungen
angetriebene Modell simuliert ebenfalls eine stirkere thermohaline Tiefenzirkulation im
Nordatlantik als jene vom Referenzexperiment IFG. Wie im GFG-Experiment werden
deshalb auch in diesem Experiment die Salzgehalte in den hohen Breiten korrigiert.

Die thermohaline Zirkulation des Nordatlantiks, die aus den modifizierten Randbe-
dingungen folgt, ist im Vergleich zu der des GFG-Experimentes durch die niedrigeren
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Abbildung 6.17: Zonal integrierter Transport in Sverdrup (Sv) bei (a) 30°N, und (b)
30°S im Atlantik fiir die sieben Sensitivitdtsexperimente. Positive Wer-
te bedeuten einen siidwirtigen Transport, wihrend negative Werte
einen nordwirtigen Transport bezeichnen (1 Sv = 10% m? s71).
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Salzgehalte des Nordatlantiks um ca. 2 Sv abgeschwicht. Ebenfalls abgeschwicht ist der
Golfstrom und der mit ihm verbundenene nordwértige Warmetransport an der Oberflache

in den Nordatlantik (Tab. 6.3). Die mittlere globale Temperatur nimmt allerdings durch
die wirmeren vorgegebenen Oberfichentemperaturen von Weinelt et al. [1996] leicht zu.
Eine eisfreie Grénlandsee konnte jedoch in dieser Simulation nicht erzielt werden, da die
Advektion von Kaltluftmassen des grénlindischen Eisschildes eine zu starke Abkiihlung an
der Meeresoberfliche zur Folge hatte. Die verminderte nordatlantische obere thermohaline
Zirkulationszelle wird durch ein verstiirktes Eindringen von kaltem AABW in den tiefen
Nordatlantik kompensiert (Abb. 6.17). Mit der Abnahme der Bildung von NADW erhoht
sich der ostwirtige Transport in der Drakestrafle, die Ventilation des tiefen Indopazifiks
jedoch nur geringfiig (Tab. 6.3). Diese Anderungen gegeniiber dem GFG-Experiment in
der grofirdumigen thermohalinen Zirkulation bewirken nahezu keine Anderung der RMS-
Differenz zwischen den simulierten §'3C-Werten und den §'3C-Beobachtungsdaten (Tab.
6.2).

6.5 Sensitivitit der Tiefenzirkulation beziiglich Ver-

dnderungen in den Oberflichensalzgehalten

Die in diesem Abschnitt diskutierten numerischen Ergebnisse dienen zur Untersuchung
der Empfindlichkeit der Zirkulation und §'3C-Verteilung gegeniiber den Variationen der
vorgeschriebenen Salzgehalte der Meeresoberfliche, die im Fehlerbereich der Rekonstruk-
tionen fiir das letzte glaziale Maximum liegen.

In den zwei Experimenten GFGP1 und GFGM1 wurde das Modell mit denselben vor-
geschriebenen glazialen Randbedingungen wie im GFG-Experiment angetrieben. Zusétz-
lich wurde auf diese Randbedingungen eine Salzgehaltsanomalie von +1 psu bzw. -1 psu
im Atlantik nérdlich von 50°N mit einem linearen Ubergang zwischen 40°N und 50°N
addiert. Abbildung 6.17 zeigt den Meridionaltransport der sechs Experimente bei 30°N
und 30°S im Vergleich zu dem interglazialen Referenzexperiment IFG. Im GFGP1- und
GFGM1-Experiment findet eine drastische Anderung der atlantischen Zirkulation statt.
Die Ergebnisse der beiden Experimente spiegeln den Einflul verschiedener Bildungsra-
ten des NADW auf die Tiefenzirkulation im Atlantik wider (Tab. 6.3). Die Anderung
des rekonstruierten Salzgehaltes von +1 psu im nérdlichen Atlantik erh6ht die konvektive
Vermischung (Tab. 6.3), was zu einer verstirkten Bildung von NADW fiihrt. Der verstark-
te Ausstrom von NADW aus dem nérdlichen Nordatlantik bewirkt eine Verstédrkung des
westlichen atlantischen Tiefenstromes an der Ostkiiste Amerikas. Dies hat zur Folge, daf}
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unter glazialen Randbedingungen im Vergleich zum IFG-Experiment eine noch stérkere
siidwartsgerichtete Tiefenzirkulation im Atlantischen Ozean simuliert wird. Der meridio-
nale Transport im GFGP1-Experiment erreicht bei 30°N 28 Sv und ist damit ungefshr
doppelt so hoch wie der des GFG-Experimentes. Mit einer starken atlantischen thermoha-
linen Zirkulation findet ein kraftiger nordwirtiger Warmetransport in den Nordatlantik
statt.

Im Gegensatz dazu werden die Bildung von NADW und die nordatlantische Zirkulati-
on im GFGM1-Experiment durch eine Anomalie von -1 psu deutlich abgeschwicht (Tab.
6.3), wobei sich der meridionale Transport bei 30°N im Vergleich zum GFG-Experiment
um 50% reduziert. Diese Ergebnisse bestitigen entsprechende Berechnungen von Fichefet
et al. [1994](Abb. 3b, S. 254) mit einem zonal gemittelten OGCM. Die Warmetrans-
porte im GFGM1-Experiment sind durch die starken Anderungen der nordatlantischen
Zirkulation erheblich abgeschwicht, rund halb so grofl wie die des GFGP1-Experimentes.
Die leichten Unterschiede der globalen Salzgehalte der beiden Experimente zum GFG-
Experiment (Tab. 6.3) spiegeln im wesentlichen die Anderungen in den vorgeschriebenen
Salzgehalten an der Oberfliche wider. Diese Anderungen haben einen bemerkenswerten
Einflufl auf den Transport durch die Drakestrafie, wihrend der Einstrom in den tiefen In-
dopazifik nur geringfiigig variiert (Tab. 6.3). Mit Abnahme der Bildung von NADW und
Abnahme des siidwirtigen Transportes von NADW nimmt in der gleichen Gréflenordnung
der Transport durch die Drakestrafe zu. Der mittlere quadratische Fehler zwischen §'*C-
Beobachtungsdaten und -Modellwerten der beiden Experimente GFGP1 und GFGM1
weicht in allen Breitengiirteln im Vergleich zum GFG-Experiment um weniger als 0,2%,,
ab (Tabelle 6.2). Experiment GFGM1 zeigt fiir den siidlichen Atlantik die beste Anpas-
sung und weist moglicherweise auf einen zu schwach simulierten Einstrom von AABW im
GFG-Experiment hin.

6.6 Sensitivitit der Tiefenzirkulation beziiglich Ver-

dnderungen in den Windfeldern

Zwei weitere Experimente, GFGHW und GFGSW, wurden ausgefiihrt, um die Sensiti-
vitit der thermohalinen Zirkulation gegeniiber den glazial-interglazialen Anderungen in
den Windfeldern zu untersuchen. Beide Experimente benutzten dieselben glazialen ther-
mohalinen Randbedingungen wie die, die das GFG-Experiment verwendet. Im Experiment
GFGHW wird die Windschubspannung aus dem Referenzexperiment IFG (Kapitel 6.2)
benutzt, um den Effekt von Unsicherheiten durch das Windfeld in der Gréflenordnung
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der glazial-interglazialen Amplitude abzuschitzen. Mit Hilfe des GFGHW-Experimentes
148t sich in erster Niherung der Einflufl der thermohalinen und windbedingten glazial-
interglazialen Anderungen im GFG-Experiment analysieren (Tab. 6.3). Ein stirkerer gla-
zialer Westwind auf der Nordhalbkugel bewirkt folgende Anderungen in der thermohalinen
Zirkulation des Nordatlantiks:

1. eine Zunahme der Kaltluftadvektion von den Inlandeisschilden und

2. eine Zunahme der Stirke des Golfstromes und eine damit verbundene Zunahme
des nordwirtigen Transportes von warmem und salzreichem Oberflichenwasser aus
den Subtropen. Salzreiche Wassermassen im Nordatlantik bieten zusammen mit
einer verstirkten Kaltluftadvektion optimale Vorraussetzungen fiir eine Zunahme

der Tiefenwasserbildung.

Im GFGHW-Experiment ist bei Verwendung heutiger Windfelder im Vergleich zum GFG-
Experiment mit glazialen Winden der integrierte nordwértige WarmefluB im Nordatlantik
bei 30°N um nahezu 1/3 niedriger. Das relative Verhéltnis der konvektiven Durchmi-
schung von Nord- und Siidhemisphére &ndert sich jedoch nicht drastisch, da im GFGHW-
Experiment auch eine Abschwichung der Tiefenwasserbildung im Siidpolarmeer stattfin-
det. Folge ist eine nur geringe Abnahme der Transportraten des NADW (Abb. 6.17). Der
verstirkte glaziale Wind trigt mit ungefihr 2/3 zu der Intensivierung des Transportes
durch die Drakestrafie bei, wihrend der restliche Anteil den Anderungen der thermohali-
nen Variation zugeordnet werden mufl. Das glaziale Windfeld bewirkt im Vergleich zum
IFG-Experiment eine deutliche Zunahme der Ventilierung des Pazifiks. Diese Zunahme,
die moglicherweise iiberschétzt ist, steht jedoch im Widerspruch zu den geologischen An-
nahmen [Shackleton et al., 1988; Broecker et al., 1988] einer Abschwéchung der pazifischen
Tiefenzirkulation wihrend des LGM.

Im GFGSW-Experiment wird in Anlehnung an geologische Abschitzungen von windge-
triebenen Materialien [Klinck und Smith, 1993] die LGM-Windschubspannung im Bereich
des ACC in zonaler Richtung mit dem Faktor 1,5 multipliziert (Abb. 4.3). Dieses Expe-
riment untersucht den Einflu der Anderung des Windfeldes im Bereich des ACC auf die
Zirkulation und Tracerverteilung im Atlantik. Der Einfluff stirkerer Westwinde auf der
Stidhemisphire wurde schon von Toggweiler und Samuels [1993] mit dem GFDL-OGCM?
fiir heutige Randbedingungen untersucht, wobei ebenfalls die Windschubspannung im Be-
reich des ACC in zonaler Richtung mit dem Faktor 1,5 multipliziert wurde. Die Autoren
wiesen darauf hin, dafl der nordwirtige Transport auf der geographischen Breite von Kap

2Geophysical Fluid Dynamics Laboratory, Princeton, NJ, USA
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Abbildung 6.18: Siidwértiger Transport im Atlantik bei 30°S als Funktion des zo-
nal integrierten Ekman-Transportes T auf der geographischen Breite
von Kap Hoorn. Gezeigt werden das interglaziale Experiment IFG
(schwarzes Quadrat) sowie die glazialen Experimente GFG (1,0 7,)
und GFGSW (1,5 7, weifle Quadrate). Zum Vergleich werden Ergeb-
nisse von Toggweiler und Samuels [1993] (schwarze Punkte) und von
McDermot [1996](schwarze Kreuze) dargestellt. (1 Sv = 10% m3s™1).

Hoorn und die Stéirke des Ein- und Ausstroms in das atlantische Becken mdoglicherweise
in einer einfachen Beziehung zueinander stehen. Der nordwértige Transport T auf der
geographischen Breite von Kap Hoorn kann dabei mit Hilfe der Ekman-Theorie bestimmt

werden:

Ty = /(—Tw/pgf)dx , (6.1)

wobei 7, die zonale Windschubspannung, po die Referenzdichte und f den Coriolispara-
meter bei 55°S beschreibt.

Der im GFGSW-Experiment simulierte vergleichsweise stirkere nordwértige Ekman-
Transport bewirkt eine Zunahme des Nordatlantischen Stromes mit warmem und salz-
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reichem Oberflichenwasser und fiithrt damit zu einer Zunahme der Tiefenwasserbildung
im Nordatlantik (Tab. 6.3). Die Verstirkung der nordatlantischen thermohalinen Zir-
kulation hat nur eine geringfiigige Zunahme in der Temperatur des Tiefenwassers zur
Folge. McDermot [1996] zeigte mit dem MOM, der GFDL-Version, die in Pacanowsks
et al. [1991] beschrieben wird, unter Verwendung vereinfachter Beckentopographie, daf}
die Sensitivitit zwischen dem Ausstrom des Tiefenwassers aus dem Siidatlantik und dem
nordwirtigen Ekman-Transport wahrscheinlich auch von der Geometrie und Topogra-
phie der Ozeanbecken sowie von der Parametrisierung der kleinskaligen, nicht aufgelésten
Prozesse abhingt.

Abbildung 6.18 stellt die Abhingigkeit des Ausstromes des atlantischen Tiefenwassers
vom Ekman-Transport fiir die Experimente IFG, GFG und GFGSW dar. Zum Vergleich
werden die Ergebnisse von Toggweiler und Samuels [1993] und McDermot [1996] ebenfalls
gezeigt. Durch die Zunahme der zonalen Windschubspannung um 50% im Experiment
GFGSW erhoht sich der Transport gegeniiber dem GFG-Experiment in der oberen atlan-
tischen Zirkulationszelle um ca. 2 Sv bei 30°S. Zwar wurden diese Anderungen auch vom
GFDL-OGCM unter Verwendung heutiger thermohaliner Randbedingungen und einer Va-
riation der Windschubspannungen von Hellerman und Rosenstein [1983] simuliert; jedoch
sind durch deutlich stirkere ECMWF-Windschubspannungen auch die Unterschiede in
den Ekman-Transporten zwischen dem GFG-Experiment und dem GFGSW-Experiment
erheblich griéfier. Dies hat zur Folge, dafl die Neigung der in Abbildung 6.18 dargestellten
gestrichelt-gepunkteten Geraden, die durch das LSG gewonnen wurde, deutlich flacher
ist als jene kurz-gestrichelte, die mit dem GFDL-OGCM berechnet wurde. Infolgedessen
scheinen die Anderungen der vorgeschriebenen thermohalinen Randbedingungen einen
wesentlich gréfieren Einflu auf die Tiefenzirkulation des Atlantiks zu haben als eine
Erhéhung der Windschubspannung im Siidpolarmeer. Das Experiment GFGSW deutet
ferner darauf hin, dafl eine Intensivierung des Windfeldes im siidlichen Ozean unwesent-
lich den Einstrom im tiefen Pazifik beeinflult, jedoch einen signifkanten Beitrag zu der
Stiarke des ACC liefert.

In den beiden Experimenten GFGSW und GFGHW liegt die RMS-Differenz zwischen
den 6'3C-Modellwerten und den 6'3C-Beobachtungsdaten im Vergleich zu dem GFG-
Experiment unter 0,2%,, und in einigen Breitengiirteln sogar unterhalb der Mefigenau-
igkeit des 6'3C in Foraminiferenschalen von ca. 0,04%,,.

Die Sensitivitdtsexperimente zeigten, dafl die thermohaline Zirkulation im Atlan-
tik empfindlich auf Anderungen in den Salzgehaltsrandbedingungen reagiert, wihrend
Anderungen im Windfeld wesentlich kleinere Variationen verursachen. Eine realistische

Abschitzung der Unsicherheiten in den rekonstruierten vorgeschriebenen Oberflichen-
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salzgehalten, die einen weiten Fehlerbereich der Bildungsraten des NADW zulassen,
ermoglicht ein weites Spektrum von Strémungsfeldern, die von einem totalen Zusam-
menbruch des stidwirtigen Austromes von NADW bis zu einer starkeren Zirkulation als
der heutigen reichen. Die Experimente zeigen ferner deutlich, daf die gréfiten Anderun-
gen in der Tiefenzirkulation an den westlichen Kontinentalréndern vorzufinden sind, also
in den Gebieten, in denen auch, im Einklang mit der Theorie von Stommel und Arons
[1960], die stirksten Geschwindigkeiten auftreten (Abb. 6.7a und b). Die vergleichswei-
se geringen Unterschiede in den simulierten Stromungen im tiefen 6stlichen Atlantik, in
dem ein GroBteil der §'3C-Daten gewonnen wurde, haben auch eine geringe Variation
der 6'3C-Gradienten zur Folge, die weitgehend mit Abweichungen von unter 0,1%,, in der
GroBenordnung der Mef8prizision von §'3C in den Foraminiferenschalen liegen. Keines der
hier simulierten Zirkulationsmuster, die ein relativ weites Spektrum von plausiblen Zirku-
lationen darstellen, kann dabei die starken glazial-interglazialen Anomalien im Stidatlantik

und im Siidpolarmeer erkléren.



Kapitel 7

Das inverse OGCM

7.1 Adjungierte Methode

Im vorigen Kapitel wurde die konventionelle Methode der Ozeanmodellierung in Form
von ,,Trial and Error” angewandt, in der ein OGCM mit rekonstruierten atmosphéri-
schen Randbedingungen in einen stationiren Gleichgewichtszustand gerechnet wurde. Die
simulierte Tracerverteilung wurde darauffolgend mit den Beobachtungsdaten verglichen.
Die Ergebnisse zeigen eine qualitative Ubereinstimmung mit den Beobachtungen, jedoch
traten in einigen Regionen signifikante Differenzen auf, die auf zahlreiche Fehlerquellen
zuriickzufiihren sind: Modellformulierung, Randbedingungen des Modells und die Daten
selbst. In der Regel iiberschreiten dabei die Fehler durch die Modellformulierung und die
Spezifizierung der Eingabefelder den der Beobachtungsdaten [Bennet, 1992]. Die Datenas-
similation mit der adjungierten Methode ermdglicht es, eine Lésung der Ozeanzirkulation
zu finden, die sowohl die Modellwerte an die Beobachtungsdaten optimal anpafit als auch
vertriglich mit der Dynamik des OGCM ist. Zur Berechnung der optimalen Glazialzir-
kulation und der glazialen Randbedingungen an der Ozeanoberfliche wurde ein inverses
Modell mit Hilfe der adjungierten Methode entwickelt (Abb. 7.1).

Die adjungierte Methode, die als dynamische Interpolation der Daten aufgefafit wer-
den kann, wurde in der Meteorologie erstmals von Marchuk [1974] verwendet. Sie gehort
zur Gruppe der Variationsmethoden, wurde in mehreren Arbeiten diskutiert, wie z.B. in
LeDimet und Talagrand [1986], Thacker und Long [1988)], Talagrand [1991], Daley [1991],
Ghil und Malanotte-Rizoli [1991], Tziperman et al. [1992a,b,c], Giering [1995], und hat
mittlerweile einen breiten Anwendungsbereich in der Meteorologie und Ozeanographie
gefunden.

Mit Hilfe des Vorwirts-Modells, das schon in Kapitel 3 beschrieben wurde, wird eine

89
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Kostenfunktion berechnet, die den Abstand zwischen den §'3C-Daten und den Modell-
werten definiert. Unter der Annahme von perfekten Modellgleichungen héngt die durch
das Modell simulierte Trajektorie nur von den Anfangs- und Randbedingungen ab. Durch
Variation der Kontrollvariablen, z.B. der Amplituden o der Anomalien in den antreiben-
den Randbedingungen y(c), kann die Kostenfunktion J konsistent zu der Dynamik des

Modells minimiert werden:

t . .
J@) = [ T(x(at)dr (7.)
wobei J = nTT'y ist. n beschreibt den Abstandsvektor zwischen Modellwerten x(o,t)
und Daten. Die Kovarianz-Matrix I' definiert die a priori-Gewichte der Abweichung der
einzelnen Daten zu den Modellwerten. Die Kostenfunktion beinhaltet Informationen iiber
das Modell und die Daten. In ihrem Minimum erreichen die Kontrollvariablen die maxi-
male Wahrscheinlichkeit. Das Modell kann dabei als eine Integration eines dynamischen
Systems, eines Systems von partiellen Differentialgleichungen

d x(a, t)

i = F(x(a,t)), x€ R™, a€ R* (7.2)

von den Anfangsbedingungen x(a, to) bis X(a, 1) zu einer gegebenen Zeit t; > 1o, aufgefafit
werden. x(a,t) beschreibt hierbei den Zustandsvektor des Systems, m die Dimension des
Zustandsraumes und k die Dimension der Kontrollvariablen.

Zur Minimierung der Kostenfunktion J muf3 der Gradient der Kostenfunktion berech-
net werden. Der Algorithmus zur Minimumsuche besteht aus folgenden Schritten:

1. Eine Anfangstrajektorie x® = x(a®,t) mit den Anfangsamplituden oY) und der
Kostenfunktion J(a®) wird vom Anfangszustand x(a(!),ty) berechnet.

2. Der Gradient der Kostenfunktion ergibt sich in folgenden Schritten:

(i) Die Modellgleichungen (Glg. 7.2) werden durch das ,tangentlineare” Modell
um x(a, t)=x(a'?), t) linearisiert,

d 6x(a, t)
dt

wobei F'(t) die Jacobi-Matrix der Funktion F am Punkt x(c,t) beschreibt

= F(t) 6x(ayt) (7.3)

F(t) = %Z%;” . (7.4)
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(ii) Man berechnet die transponierte Jacobi-Matrix F'T(¢) (die adjungierte Jacobi-
Matrix F*(t)) und die antreibende Datenfunktion m(¢):
0T (x(a t))
) = ————=. 7.5
m(?) w (7.5
(iii) Das adjungierte Modell, das die Gradienten der Kostenfunktion VJ bezliglich
der Kontrollvariablen o berechnet, integriert nun die adjungierten Gleichungen

(4
-w = FT(t) §x(ayt) + m(t) (7.6)
von den ,,Endbedingungen” §'x(a,t;)=0 bis §'x(a,ty) riickwérts. Die Losung

des Problems 6'x(a, o) ist der erforderliche Gradient V,J® zum Zeitpunkt t,.

3. Die anfinglichen Amplituden a® werden durch aufeinanderfolgende abnehmende
Schritte, n=1,2,...,

o™ = oW — p D, (7.7)

korrigiert und neue Modelltrajektorien x®t) berechnet, bis ein Minimum der Ko-
stenfunktion niherungsweise gefunden ist. D,, beschreibt die absteigende Richtung
von V,J™ und p, ist ein Skalar, der die Linge in der entsprechenden Richtung
angibt. Diese Korrekturen kénnen mit einem absteigenden Algorithmus, wie z.B.
der in Gill et al. [1981] beschriebenen konjugierten Gradientenmethode oder quasi-
Newton-Methode, berechnet werden.
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Das inverse Modell

Oberflichenrandbedingungen
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Optimierte Randbedingungen und Zirkulation

Abbildung 7.1: Konfiguration des inversen Modells.
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Abbildung 7.2: Beispiele von Eigenfunktionen des inversen Laplace-Operators zur
Kompression der Freiheitsgrade der Oberflichenrandbedingungen. Ge-
zeigt werden die Eigenfunktionen 4 (a) und 19 (b). Die Einheiten sind
willkiirlich.
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7.2 Kontrollvariablen und Kostenfunktion

Die Sensitivitéitsexperimente in Kapitel 6 zeigten, daf} die Anderungen der vorgeschriebe-
nen thermohalinen Randbedingungen an der Meeresoberfliche einen betréchtlichen Ein-
flu auf die Stirke und Gestalt der simulierten Tiefenzirkulation ausiiben. Da die Assi-
milationsexperimente mit groflem numerischem Aufwand verbunden sind, werden exem-
plarisch fiir die thermohalinen Antriebsfelder nur die vorgeschriebenen Oberflachensalz-
gehalte optimiert, die fiir das' LGM sowohl die Unsicherheiten der Temperaturrekonstruk-
tionen als auch die Unsicherheiten im 680 gyow widerspiegeln.

Die Anzahl der zu variierenden Oberflichensalzgehalte betrigt rund 3300, wihrend ma-
ximal etwas mehr als 200 §'3C-Daten aus marinen Sedimentbohrkernen verfiigbar sind.
Der Grofiteil der Daten liegt im 8stlichen Nordatlantik, und weite Teile des Indopazifiks
sind von den Daten iiberhaupt nicht erfait. Um die Unterbestimmtheit des Minimierungs-
problems zu verhindern, wird deshalb die Anzahl der Kontrollvariablen mit Hilfe von
Orthogonalfunktionen reduziert. Die Kontrollvariablen fiir alle Experimente sind die Ent-
wicklungskoeffizienten der Orthogonalfunktionen, die zusammen die Salzgehaltsanomalien

beziiglich des Referenzzustandes darstellen (Glg. 7.11). Die Funktionen y,(a) der Rand-
(n+1)

bedingungen berechnen sich aus den Kontrollvariablen, den Koeflizienten o; ', und den
Orthogonalfunktionen e*:
30 .
ya(a)(n+1) — Z a£n+1)91 , (7.8)

i=1

mit agl) = 0 zum Beginn der Iteration (Glg. 7.7). Zur Konstruktion von grofirdumigen
Mustern wurden die ersten 30 Eigenfunktionen des Laplace-Operators auf der Modell-
topographie gewihlt (Abb. 7.2). Als Randbedingung der Differentialgleichung Ay = Ap
wurde auf dem festen Rand G mit der dazu senkrecht stehenden Normalenrichtung n die
Neumannsche Randbedingung angesetzt (%E = 0 auf G). Die Eigenfunktionen wurden
durch wiederholte Anwendung der Ritzprozedur erzeugt. Diese Methode wurde schon in
fritheren Studien mit dem LSG angewandt [Mikolajewicz und Maier-Reimer, 1990]. Die

Anzahl der zu optimierenden Kontrollvariablen betriagt damit ebenfalls 30. Die Funktion
f(Ya(a)™*D)

f(y.(a)™V) = aqtanh (&j—c—gﬂ) (7.9)

a; = 3psu (7.10)

schrinkt durch eine Tangens-hyperbolicus-Funktion den Lésungsraum auf Salzgehalts-
anomalien von 43 psu ein und verhindert zu starke Abweichungen vom Referenzzustand.
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Die modifizierten Oberﬂachenra.ndbedlngungen y(a)®*1) der n Korrekturen setzen sich

aus den Anfangsrandbedingungen y und den Anomalien f(y,(a)™*?) zusammen:
y(@)™ = yO 4 f(y,(a)"Y) . (7.11)

Die Gesamtkostenfunktion Jror, die minimiert werden soll, setzt sich aus der Daten-
Kostenfunktion Jp, den Straftermen gegen zu starke Abweichungen vom Referenzzustand
der §'3C-Werte Jei3 und den vertikalen Geschwindigkeiten Jy zusammen:

Jror = Jp + Joiz + Jw . (7.12)

Die Daten-Kostenfunktion Jp beschreibt die raumliche und zeitliche Summation der Di-
stanz zwischen den 6'3C-Modellwerten 6'3C™ (der Gitterpunkte i, j, k zur Zeit t) und den
6'3C-Daten (63C)?, die aus den n Sedimentbohrkernen gewonnen wurden:

= —ZZZ Ll (6°C) s — (8BC)R) (7.13)

i 1”]1

Weitere Beitrige zur Kostenfunktion sind Abweichungen zwischen den simulierten §'3C-
Werten ((6'3C)™) beziehungsweise den simulierten Vertikalgeschwindigkeiten (w™) und
den Modellwerten des Referenzzustandes ((6*3C)° bzw. w?):

Jeciz = —ZEZ 513, (6130)“% (513)”,], )?

n ik

Jwo = 3 Z Z Iy 3,5,k (wyy Wi gk ’w?,i,,-,k)z . (7.14)

t ik

Die Gewichte I' der Kostenfunktionen werden wie folgt beschrieben:

D _ _Yn dmidydz
i ik 0%13 VData
01.3' = Yn dmidyjdzk
nik 0%013 Vpata
1 dz,dy;dz
Ve = . ; (7.15)

. V.
OAw tot
Die Differenzen zwischen den Modellwerten, den Daten und den Modellwerten des Refe-

2 normiert. Hierbei wurde zur Ver-

renzzustandes sind mit den Standardabweichungen o
einfachung angenommen, dafl die Fehlerkovarianz-Matrizen diagonal sind.
Fiir die Standardabweichung o¢13 wurde in Anlehnung an LeGrand und Wunsch [1995]

ein Wert von 0,2°,, angenommen (siehe auch Kapitel 5). Ferner wurde

Oac1a = Oci3 (7.16)
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gewihlt, d.h. daB die Abweichungen der §'3C-Modellwerte vom Referenzzustand und von
den Beobachtungsdaten mit der gleichen Standardabweichung gewichtet werden. ow be-
zeichnet die Standardabweichung der vertikalen Geschwindigkeiten w und beriicksichtigt
die saisonale Varianz von w. Das Gewicht « beschreibt die Distanz zu der Position des
Sedimentbohrkernes und ist in den je vier angrenzenden Gitterpunkten der beiden angren-
zenden Schichten ungleich Null. Vp,s, bezeichnet die Summe der Volumina aller fiir die
Assimilation verwendeten Gitterpunkte, fiir die v ungleich Null ist und V;, die Summe
der Volumina aller feuchten Gitterpunkte des Modells.

7.3 Adjungiertes Modell

Das zu losende Problem ist die Minimierung der Kostenfunktion. Der hier angewende-
te absteigende Algorithmus benétigt den Gradienten der Kostenfunktion, der durch das
adjungierte Modell zur Verfiigung gestellt wird. Bei komplizierten Zirkulationsmodellen
eignet sich dabei die Invertierung des diskreten Computercodes anstelle der Modellglei-
chungen, eine Methode, die u.a. Talagrand [1991] diskutiert hat. Dabei wird jede Com-
puterzeile unter Beriicksichtigung der Kettenregel iiber das ,,tangent linear statement”
(den linearisierten Code) in eine adjungierte Berechnung umgewandelt. Das adjungierte
Modell setzt sich nun, ebenfalls unter Bertiicksichtigung der Kettenregel, aus den einzel-
nen adjungierten Programmzeilen zusammen (siche Giering [1995] und Anhang A). Die
Anwendung dieser Methode wurde schon in einer fritheren adjungierten Version des LSG
erfolgreich praktiziert [Giering, 1995]. Durch Weiterentwicklung des Vorwérts-Modells
(z.B. neue Formulierung zur Berechnung der baroklinen Geschwindigkeiten, Eismodell,
Einfithrung passiver Tracer, biologisches Modul etc.) unterscheidet sich das hier verwen-
dete adjungierte Modell gegeniiber der Version von Giering [1995]. Ferner wurde fiir die
Berechnung der impliziten Schleifen im Gegensatz zu Giering [1995] a priori keine exakte
Konvergenz, sondern nur eine Niherung der Losung angenommen. Die Bedarfsinforma-
tionen fiir das adjungierte Modell miissen dadurch fiir jede Iteration gespeichert bzw.
neu berechnet werden. Der Vorteil dieser konventionellen Methode besteht darin, dafl die
Konvergenz dieser Schleifen nicht erreicht und iiberpriift werden mufi. Der Nachteil ist der
mit diesem Verfahren verbundene erhéhte Bedarf an Speicherplatz. Da die Erstellung des
adjungierten Codes sich recht schematisch aus dem Vorwirts-Code des Modells herleiten
148t, wurden Verfahren entwickelt, diese Herleitung zu automatisieren [ Bishof et al., 1992;
Giering und Kaminski, 1996; Rostaing et al., 1993]. Das hier verwendete adjungierte Mo-
dell wurde unter Zuhilfenahme des Compilers AMC (,,Adjoint Model Compiler”) [Giering
und Kaminski, 1996] erzeugt. Der Test der Gradienten erfolgte durch eine Stérung erster
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Ordnung [Long, pers. Mitt.| (sieche Anhang B).

7.4 Der Minimierungs-Algorithmus

Die Minimierungs-Prozedur wird in Abb. 7.1 dargestellt: ausgehend von einem Anfangs-
zustand, bei dem die Kontrollvariablen Null gesetzt sind, werden eine Kostenfunktion
durch das Modell, die Gradientenkomponenten.dieser. Kostenfunktion durch das adjun-
gierte Modell und korrigierte Werte durch einen absteigenden Algorithmus berechnet. Als
absteigender Algorithmus wird eine ,,limited-memory” quasi-Newton-Methode (QN), das
M1QN3-Modul von Gilbert und Lemaréchal [1989], verwendet. Die Theorie der quasi-
Newton-Methode basiert auf der Tatsache, daf eine Niherung der Kurve einer nichtli-
nearen Funktion ohne explizite Bildung der Hesseschen Matrix berechnet werden kann.
Die QN-Methode, die in der Meteorologie und Ozeanographie schon mehrfach angewandt
wurde, berechnet mit Hilfe der Anderung der Gradienten Informationen fiir die lokale
Hessesche Matrix der Kostenfunktion. Dabei wird die lokale Hessesche Matrix nicht di-
rekt gespeichert, was einen zu hohen Aufwand an Speicherplatz und Rechenzeit benstigen
wiirde, sondern mit Hilfe der Broyden-Fletcher-Goldfarb-Shanno (BFGS)-Formel (wie in
Gill et al. [1981] beschrieben) iterativ approximiert. Zu jeder Iteration wird die Schritt-
weite lings der abfallenden Richtung durch eine Suchprozedur ermittelt. Die Anzahl der
Aufrufe von Funktion und Gradienten wird dabei als Anzahl der Simulationen bezeich-
net. Die QN-Methode hat gegeniiber dem herkdmmlichen Verfahren, dem konjugierten
Gradientenverfahren (CG), den Vorteil, dafl die Konvergenzrate wesentlich hoher ist. Der
Nachteil gegeniiber dem CG ist der hthere Aufwand an Speicherplatz. Das M1QN3-Modul
hat ferner den Vorteil, dafl sogenannte ,,warm starts” méglich sind, d.h. Informationen zur
Optimierung gespeichert werden, so daf3 bei einem erneuten Start der Prozedur die Iterati-
on weiter fortgefithrt werden kann. Dies ermoglicht 1ingere Integrationszeiten des Modells,
welche insbesondere zur Suche neuer stationirer Zustdnde der Ozeanzirkulation giinstig
sind. Jedoch kénnen diese ,,warm starts” nur nach einer abgeschlossenen Iteration erfol-
gen. Gradienten und Kostenfunktion werden nach jeder Neuberechnung abgespeichert, so
daf} sich die Optimierung auch nach nicht abgeschlossener Prozedur bei der Suche nach
der steilsten abfallenden Richtung innerhalb einer Iteration fortfiihren 14t und jene nicht
neu berechnet werden miissen.

Es gibt keine Garantie, dafl die Minimierungsprozedur ein globales Minimum findet.
Wird ein Anfangszustand gew&hlt, der sich in der Nidhe des globalen Minimums befindet,
kann eine Konvergenz in Nebenminima vermieden werden (Abb. 7.3), wenn man annimmt,
dafl das Modell in erster Naherung ein lineares Verhalten aufweist. Es gibt Methoden, die
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Abbildung 7.3: [llustration, die die verschiedenen Konvergenzbereiche der Kosten-
funktion J in Abhingigkeit von der Wahl der Kontrollvariablen «

verdeutlicht.

die Konvergenz in einem Nebenminimum verhindern (z.B. ,,simulated annealing” [Barth
und Wunsch, 1990; Kriger, 1993]). Sie sind jedoch mit hohem numerischem Aufwand
verbunden. Durch Wahl verschiedener Anfangsbedingungen der Kontrollvariablen 18t
sich theoretisch die Konvergenz im globalen Minimum iiberpriifen (siehe z.B. Schiller und
Willebrand [1995]). Dieser Test ist jedoch bei dem hiesigen Optimierungsproblem limitert
durch den Rechenzeitaufwand, der zur Uberpriifung aller méglichen Kombinationen zu
hoch wire. In dieser Arbeit wird die Minimierung von einem Anfangszustand gestartet, der
sich in mdglichst guter Ubereinstimmung zu den Daten befindet, um so die obengenannten

Probleme zu vermeiden.
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7.5 Die Hessesche Matrix

Eine ausfiihrliche Beschreibung der Rolle der Hesseschen Matrix fiir die Datenassimila-
tion findet man u.a. bei Thacker [1989]. Das Verhalten der Kostenfunktion in der N&he
des lokalen Minimums wird durch das Eigensystem der Hesseschen Matrix H (der 2.
Ableitung der Kostenfunktion beziiglich der Kontrollvariablen oy, ..., 0,) ermittelt. Die
Hessesche Matrix besitzt symmetrische Eigenschaften am Minimum. Sie kann in Form
von Eigenwerten und Eigenvektoren V als H = VAVT geschrieben werden, wobei A eine
Diagonalmatrix mit Eigenwerten von H in absteigender Gréfle geordnet darstellt und die
Spalten v; der Matrix V die entsprechenden Eigenvektoren sind. Die Hessesche Matrix
148t sich durch finite Differenzenquotienten der Gradienten g = VJ am Minimum oy,

bestimmen. Hierzu miissen die Gradienten n+1 mal berechnet werden:

a1 (a1 +Acey 0 ) — g1 (01 400s000) gn (02 + A 00 ) —gn (01 40000 )
Aa B Ao
Ha, oy an) = . . (7.17)
g1 ((]1 ..... iy ']'ACI)_QI {01 ‘--.;C(n] gn{ﬂi ,--.,C("+AC(] —@n {al ----- ﬂ'u]
Aa Aa

Die aus den finiten Differenzen gewonnene Hessesche Matrix kann durch Mittelung
der oberen und unteren Dreiecksmatrix symmetrisiert und mit Hilfe der Householder-
Reduktion in eine Tridiagonalmatrix umgewandelt werden. Darauffolgend kénnen die Ei-
genwerte aus der Tridiagonalmatrix unter Verwendung eines QR-Algorithmus berechnet
werden. (Die Berechnungen kdnnen mit Hilfe der mathematischen Bibliotheksprogramme
NAGLIB F01AGF und FO1AVF erfolgen.) Die Kondition der Hesseschen Matrix wird als
das Verhiltnis von maximalem Ap,q,- und minimalem \,,;,-Eigenwert definiert [Gill et al.,
1981):

cond(H) = om (7.18)

Amin
Ist die Konditionszahl 1, so sind die Konturen einer quadratischen Funktion kreisf6rmig.
Ist die Konditionszahl hingegen grof, sind sie elliptisch, d.h. daf die relative Anderung
der Funktion durch eine Stérung mit konstanter Norm der Kontrollvariablen stark von
der Stérungsrichtung abhingt. Dieses kann zu numerischen Schwierigkeiten fithren. Kleine
Eigenwerte bedeuten, dafl die Hessesche Matrix schlecht konditioniert ist und damit die

Konvergenz am Minimum der Kostenfunktion sehr langsam verlduft.






Kapitel 8

Assimilationsexperimente

8.1 Einleitung

Insgesamt wurden zwei Gruppen von Assimilationsexperimenten mit dem in Kapitel 7
vorgestellten inversen OGCM durchgefiihrt (siche Tab. 8.1):

1. Zwillingsexperimente (engl.: identical twin experiments), in denen vom Modell er-
zeugte 6'3C-Werte als Daten fiir die Assimilation dienen. Diese kiinstlich erzeugten
Daten werden in das gleiche Modell assimiliert, aus denen sie gewonnen wurden.
Da die kiinstlichen Daten kompatibel mit dem Modell sind, représentieren die Zwil-
lingsexperimente die bestmoglichen Ergebnisse, die erzielt werden kénnen und sind
somit ein wichtiger Test fiir die generelle Anwendbarkeit des inversen Modells. Die
derzeit verfligbaren Rechnerkapazititen limitieren die Integrationszeit des inversen
OGCM. Es miissen deshalb Naherungen gemacht werden, die die Berechnung eines
Modellzustandes mit maximaler Qualitdt und minimaler Integrationszeit erméogli-
chen.Weiterhin schrankt die verfiigbare Anzahl der 6'3C-Daten aus den Foramini-
ferenschalen die Qualitat der durch die Assimilation erzielten Ergebnisse erheblich

ein.

2. Assimilationsexperimente von §'3C-Beobachtungsdaten in das OGCM zur Rekon-
struktion der Zirkulation wihrend des LGM. Mit den Sensitivititsexperimenten in
Kapitel 6 wurde gezeigt, daB Anderungen im Fehlerbereich der mit starken Un-
sicherheiten behafteten Salzgehaltsrekonstruktionen sehr unterschiedliche Zirkula-
tionsmuster zur Folge haben kénnen. Es bietet sich deshalb an, mit Hilfe der Da-
tenassimilation die Zirkulation an die §'3C-Beobachtungsdaten durch Variation der
Oberflachensalzgehalte bestmdglich anzupassen. Dabei kann iiberpriift werden, in-
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Zwillingsexperimente
Experiment || Anfangs- Daten Anzahl | Integrationzeit (Jahre)
zustand d. Daten | Vorwirts | Riickwérts
ITWS15 IFG ITWSREF 31615 15 5
ITWS35 IFG ITWSREF 31615 35 5
ITWS105 IFG ITWSREF 31615 105 5
ITWS35-1 IFG ITWSREF 31615 35 1
ITWS35-D IFG ITWSREF 122 35 5
Assimilationsexperimente mit realen §3C-Daten
Experiment || Anfangs- Daten Anzahl | Integrationzeit (Jahre)
zustand d. Daten | Vorwérts | Riickwérts
ASIFG-A IFG Sarnthein et al., 1994 122 105 5
ASGFG-A GFG Sarnthein et al., 1994 122 105 5
ASIFG-G IFG Michel et al., 1995 203 105 5
ASGFG-G GFG Michel et al., 1995 203 105 5

Tabelle 8.1: Ubersicht iiber die neun Assimilationsexperimente (Details siehe
Text).

wieweit die aus den §'3C-Beobachtungsdaten gewonnenen geologischen Annahmen
einer reduzierten Glazialzirkulation vertriglich sind mit dem durch die Datenassi-
milation rekonstruierten Zirkulationsfeld. Die Qualitéit dieser Untersuchung ist da-
bei stark abhingig von der Genauigkeit und Anzahl der Beobachtungen und der
Giiltigkeit des hier verwendeten OGCM. Die Qualitét der §'*C-Daten aus den Fora-
miniferenschalen ist in Kapitel 5 nidher erldutert worden und wird derzeit kontrovers
diskutiert. Abschétzungen des 6'3C-Datenfehlers aus den Foraminiferenschalen va-
riieren dabei in der Gréflenordnung von der Mefigenauigkeit von +0,04%,, bis zu
den Abweichungen von §'3C in DIC von teilweise mehr als +0,2%,,. Um dem Mo-
dell geniigend Variabilitdt zur Minimumssuche einzurdumen, wird in den folgenden
Experimenten der Datenfehler von +0,2%,, in Anlehnung an LeGrand und Wunsch
[1995] gewihlt. Fehler des Modells und der Modellgleichungen, die kritisch die Er-
gebnisse beeinflussen, werden jedoch beim adjungierten Verfahren in der Regel nicht
berticksichtigt. Diese lieflen sich zwar mit stochastischen Methoden (wie z.B. dem
Kalman-Filter [Kalman, 1960]) abschitzen, jedoch wiren, ganz abgesehen vom nu-
merischen Aufwand, wegen der damit verbundenen Einfiihrung der Residuen als
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zusitzliche unabhingige Variablen mehr Daten notwendig, um eine optimale An-

passung zu ermdglichen [ Thacker, 1989].

8.2 ITWS-Experimente, Zwillingsexperimente zur

Rekonstruktion einer stationiren Zirkulation

Folgende Zwillingsexperimente werden nachfolgend beschrieben (Tab. 8.1):

a) Experimente ITWS15, ITWS35 und ITWS105, Zwillingsexperimente zur Rekon-

struktion der vorgeschriebenen Oberflichensalzgehalte mit verschiedenen Integra-
tionszeiten des Vorwirts-Modells von 15, 35 und 105 Jahren und von 5 Jahren
fiir das adjungierte Modell. Diese Experimente dienen dazu, die Abhéngigkeit der
Qualitét der rekonstuierten Felder von der Integrationszeit zu untersuchen. Bei den
Experimenten werden alle Ozeanboxen fiir die Datenassimilation verwendet.

Experiment ITWS35-1, Zwillingsexperiment zur Rekonstruktion der vorgeschrie-
benen Oberflichensalzgehalte mit Integrationszeiten des Vorwérts-Modells von 35
Jahren und von einem Jahr fiir das adjungierte Modell. Dieses Experiment dient
zur Untersuchung der Abhéngigkeit der Qualitit der rekonstruierten Felder von der
Anzahl der Jahre der Riickwartsintegration.

Experiment ITWS35-D, Zwillingsexperiment zur Rekonstruktion der vorgeschriebe-
nen Oberflichensalzgehalte mit Integrationszeiten von 35 Jahren fiir das Vorwéarts-
Modell und von 5 Jahren fiir das adjungierte Modell. Es werden nur numerisch er-
zeugte Daten in der unmittelbaren Umgebung der Sedimentbohrkerne von Sarnthein
et al. [1994] zur Assimilation herangezogen. Dieses Experiment dient zur Untersu-
chung der Abhéngigkeit der Qualitit der rekonstruierten Felder von der Datendichte.

In allen Experimenten wird das IFG-Experiment (Abschnitt 6.2) als Anfangsbedingung
gewshlt. Die numerisch erzeugten 6!3C-Daten fiir die Zwillingsexperimente wurden aus
einem stationdren Modellzustand gewonnen, der mit gegeniiber dem IFG-Experiment mo-
difizierten vorgeschriebenen Oberflichensalzgehalten in den stationdren Gleichgewichts-
zustand gerechnet wurde. Die modifizierten vorgeschriebenen Salzgehalte wurden dafiir
durch Addition von zufillig verteilten vorgeschriebenen Salzgehaltsanomalien auf die re-
zenten Randbedingungen des IFG-Experimentes (Abschnitt 6.2) erzeugt. Die Salzgehalts-
anomalien setzten sich dabei aus den mit Zufallsvariablen (X) gewonnenen Amplituden

1.1
ar = E(E—X), k=1,...,30, OSXS1 (8.1)
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Abbildung 8.1: Anomalien der vorgeschriebenen Oberflichensalzgehalte : (a) zuféllig
verteilte Salzgehaltsanomalien (Differenz von ITWSREF- und IFG-
Experiment) und (b) Rekonstruktion von (a) durch das inverse OGCM
(Differenz von ITWS105- und IFG-Experiment, Konturintervall
0,2 psu).
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Abbildung 8.2: Anomalien von §8C in 3000 m Tiefe: (a) zufillig verteilte 6'3C-
Anomalien (Differenz von ITWSREF- und IFG-Experiment) und (b)

Rekonstruktion von (a) durch das inverse OGCM (Differenz von
ITWS105- und IFG-Experiment, Konturintervall 0,1%,,).
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a) KOSTENFUNKTION b) KOSTENFUNKTION
EXPERIMENT ITWS15 EXPERIMENT ITWS35
40 —r 77— 40 T T
JTC)T
............ Jo
30 - -1 30 + St Jc1a
- JW
20 /qk | 20 /‘\
. —
e Jo
I —=J;
10 I 10
”~ ';\\
0 liZmdu e s e e o 0 KerNom=SrperomsTimrmeSgeTIo Ty
01 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 01234567 8 91011121314151617181920
SIMULATIONEN SIMULATIONEN
c) KOSTENFUNKTION d) KOSTENFUNKTION

EXPERIMENT ITWS105 EXPERIMENT [TWS35-1

40

70

el ]

0 al a e ol b . A IS i i
10 01 2 3 4 5 6 7 8 9 101112 13 14 15
SIMULATIONEN SIMULATIONEN
e) KOSTENFUNKTION
EXPERIMENT ITWS35-D
0.20 T T T - T
0.15 — Jror
,,,,,,,,,, J
— = doss
———
” \/_\
\\
005 T ]
o160 I 0 0 R
0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

SIMULATIONEN

Abbildung 8.3: Kostenfunktion Jppr und Beitrage zur Kostenfunktion fiir die Zwil-
lingsexperimente: Daten-Kostenfunktion Jp (Glg. 7.13), Strafterm ge-
gen zu starke Abweichungen vom 6'3C-Anfangszustand Jg13 und Straf-
term gegen zu starke Abweichungen der Vertikalgeschwindigkeiten
des Anfangszustandes Jiy. (a) Experiment ITWS15, (b) Experiment
ITWS35, (c) Experiment ITWS105, (d) Experiment ITWS35-1, (e)
Experiment ITWS35-D.
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und den zu der Modelltopographie senkrechten Orthogonalfunktionen (Kapitel 7.2) zu-
sammen. Das Modell wurde mit den kiinstlichen Randbedingungen in den stationiren
Gleichgewichtszustand gerechnet und die simulierten §'*C-Werte zur Assimilation mo-
natsweise abgespeichert. Dieses Experiment wird mit ITWSREF bezeichnet. Anomalien
der vorgeschriebenen Oberflichensalzgehalte beziiglich des interglazialen Anfangszustan-
des (IFG) sind in Abbildung 8.1a dargestellt. Die aus den modifizierten Randbedingungen
resultierenden Anomalien der §'°C-Verteilung in 3000 m (Abb. 8.2a) sind durch starke
Differenzen im Siidpazifik gekennzeichnet, die durch eine intensivierte nordwértige Advek-
tion lings der siidamerikanischen Westkiiste und eine siidwirtsgerichtete Strémung am
ostpazifischen Riicken im ITWSREF-Experiment verursacht werden. Die Stromungsande-
rungen bewirken einen Abbau der durch die hohe biologische Produktion im tropischen
Ostpazifik enstandenen niedrigen 6'3C-Werte, so daf8 bei nordwértiger Strémung in diese
Gebiete positive Anomalien und bei siidwirtsgerichteter Strémung aus diesen Gebieten

negative Anomalien enstehen.

Die Assimilation der kiinstlich erzeugten 6'3C-Daten in das inverse Modell startet mit
dem Anfangszustand und den Randbedingungen des IFG-Experimentes, d.h. dafl die Salz-
gehaltsanomalien beim Start auf Null gesetzt werden. Zur Erzeugung der Bedarfsinforma-
tionen fiir das adjungierte Modell wurde das Vorwérts-Modell vom Anfangszustand 15,
35 und 105 Jahre integriert, wobei der Modellzustand der letzten 5 Jahre monatsweise
abgespeichert berechnet wurde. Die Kostenfunktion, die fiir die letzten 5 Jahre (bzw. 1
Jahr in Experiment ITWS35-1) der Vorwirtsintegration berechnet wurde, setzt sich wie
in Kapitel 7.2 beschrieben aus der Datenkostenfunktion und den Straftermen beziiglich
des Anfangszustandes der 6'3C-Werte und der Vertikalgeschwindigkeiten zusammen. Zur
Berechnung der Strafterme wurde der zeitliche Verlauf der §'*C-Werte und der Vertikalge-
schwindigkeiten des IFG-Experimentes monatsweise abgespeichert. Die Strafterme bewir-
ken durch eine Dampfung zu starker Abweichungen vom Anfangszustand eine Glattung
der optimalen Lésung und Abnahme der Kondition (siehe z.B. [Giering, 1995] und Kap.
7). Schlechte Konditionierung des Optimierungsproblems kann zu einem Abbruch der Op-
timierung und einer Verstiarkung des Rauschens fiihren (geringfiigiges Rauschen in den
Daten kann ein starkes Rauschen der zu optimierenden Parameter bewirken) [ Tziperman
et al., 1992Db),

Mit vorldufigen Assimilationsexperimenten wurden die Gewichte (Glg. 7.15) der Straf-
terme durch Multiplikation mit den Faktoren 0,2 fiir ['“!3 und 10~* fiir I'" so gewihlt,
dafl zu starke Abweichungen vom Anfangszustand, die unrealistische Zirkulationsmuster
beinhalten wiirden, gegléttet werden, jedoch bei der Optimierung der Randbedingungen

gentigend Variabilitdt zur Suche eines neuen stationiren Zustandes eingerdumt wird. Zur
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RMS-Differenz der Oberflichensalzgehalte (Randbedingung)
Ozean Experiment
IFG | ITWS15 | ITWS35 | ITWS105 | ITWS35-1 | ITWS35-D

| Atlantik || 0.2741 | 0.3009 0.2720 0.2509 0.2814 0.2773
Pazifik || 0.2929 | 0.2904 0.3454 0.2624 0.4460 0.2932
Indik || 0.3750 | 0.3089 0.2136 0.2591 0.3862 0.3747

Global | 0.3065 |. 0.3098 0.3004 0.2591 |. 0.3901 0.3074

Tabelle 8.2: RMS-Differenz der Salzgehalte zum ITWSREF-Experiment fiir alle
ITWS-Assimilationsexperimente.

Berechnung des Gradienten der Kostenfunktion wurde das adjungierte Modell vom End-
zustand (Jahr 15, 35, 105 respektive) 5 Jahre (bzw. 1 Jahr) riickwérts integriert. Der
absteigende Algorithmus berechnet darauffolgend die optimierten Amplituden der Ortho-
gonalfunktionen der Oberflichensalzgehalte, die fiir die nachfolgende Simulation bzw. Ite-
ration als Startwerte verwendet werden. Die Optimierungsprozedur wurde abgebrochen,
wenn keine deutliche Abnahme der Werte der Kostenfunktion mehr beobachtet wurde.
Fiir die bei der Minimumssuche auftretenden Probleme sei auf die Abschnitte 7.4 und 7.5

verwiesen.

Die Abhingigkeit des Abfalls der Daten-Kostenfunktion Jp von der Integrationszeit des
Vorwérts-Modells wird in Abbildung 8.3 dargestellt. Generell erhéht sich mit Zunahme
der Integrationszeit der Abfall der Kostenfunktion und die Qualitdt der rekonstruierten
Salzgehalte (Tab. 8.2). Wihrend im Experiment ITWS15, in dem das Vorwérts-Modell 15
Jahre integriert wurde, die Kostenfunktion leglich um 10% und im Experiment ITWS35
um 22% sinkt, ist der deutlichste Abfall bei 105 Jahren Integrationszeit mit einer Ab-
nahme von 43% zu verzeichnen (Abb. 8.3a-c). Experiment ITWS105 mit der lingsten
Integrationszeit erzielt die niedrigsten RMS-Differenzen der Oberflichensalzgehalte so-
wohl im Atlantik als auch im Pazifik. Je linger das Modell integriert wird, desto mehr
werden auch die ldngeren Zeitskalen beriicksichtigt, die zur vollstdndigen Beschreibung des
Gesamtsystems notwendig sind. Auch mit Zunahme der Riickwirtsintegration wird eine
deutliche Verbesserung der Rekonstruktion erzielt. Bei einer Erh6hung der Riickwértsin-
tegrationszeit von einem Jahr (Abb. 8.3d) auf fiinf Jahre verbessert sich die Qualitit der
Assimilation nahezu um das Doppelte.

Im Experiment ITWS35-D, bei dem nur kiinstliche §'3C-Daten an den umliegenden
Positionen der Sedimentbohrkerne des §13C-Datensatzes des Atlantiks in das Modell assi-
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miliert werden, sinkt die Kostenfunktion um ca. 50% ab. Es wird aufgrund der kurzen Inte-
grationszeiten nur eine lokale, jedoch keine globale Verbesserung der zu rekonstruierenden
Oberflichensalzgehalte erzielt. Es ist zur Rekonstruktion der Tiefenzirkulation also von
Vorteil, méglichst lange Integrationszeiten zu wihlen, um ausreichende Informationen
fiir die Oberflichenrandbedingungen zu erhalten. Die Gesamtkostenfunktion reflektiert
in allen Experimenten die dimpfende Wirkung der Strafterme der §'3C-Verteilung des
Anfangszustandes Jg;3 und der Vertikalgeschwindigkeiten Jy,. Beim Start der Optimie-
rung kann es zu einem Anstieg der Kostenfunktion bei der Suche der absteigenden Rich-
tung kommen, da die approximierte Hessesche Matrix am Anfang noch sehr ungenau
bekannt ist. Dies wird insbesondere in Experiment ITWS105 deutlich, in dem die Daten-
Kostenfunktion bei der ersten Simulation fast um das Dreifache ansteigt.

Der begrenzte Abfall der Kostenfunktion in allen Experimenten 148t sich u.a. durch

folgende Griinde erkléren:

1. Die Reproduktion der nichtlinearen Effekte, wie z.B. die konvektive Durchmischung
(Abb. 8.4), die Bildung bzw. das Abschmelzen von Meereis, und die marine Biologie
kénnen durch zu kurze Integrationszeiten nicht reproduziert werden. Marotzke et al.
[1992] zeigten mit einem Boxmodell, daf8 der Erfolg der Optimierung empfindlich von
der Wahl der Integrationszeit abhingt. Die Autoren kamen zu der Schlufifolgerung,
daf die Integrationszeit mit der Zeitskala des zu lésenden Problems iibereinstimmen
sollte. Assimilationsexperimente mit dem adjungierten GFDL-OGCM [Tziperman,
1992b] erzielten bei kurzzeitiger Vorwérts- und Riickwértsintegration unzufrieden-
stellende Ergebnisse in Gebieten, in denen starke vertikale Vermischung zwischen
den Schichten stattfand.

2. Eine weitere Moglichkeit, die einen starken Abfall der Kostenfunktion verhindert,
ist die Konvergenz im lokalen Minimum (Abschnitt 7.4). Ferner kénnen die Gradi-
enten in Richtung des Minimums nur eine geringe Neigung aufweisen. Ergebnisse
des Kapitels 6 zeigten, daB die simulierte §13C-Verteilung gegeniiber Anderungen in
der thermohalinen Zirkulation in einigen Regionen unempfindlich ist. Dies kann zur
Folge haben, daf bei geringen Anderungen der Zirkulation die Anderungen in der
813C-Verteilung nicht wesentlich grofier sind als die numerisch bedingte Variabilitt
des Modells.

In Abbildung 8.1b sind die Differenzen von den durch das Assimilationsexperiment
ITWS105 reproduzierten Randbedingungen der Oberflichensalzgehalte zu denen des An-
fangszustands dargestellt. Im Indischen Ozean und tendenziell in einigen Bereichen des Pa-
zifiks werden die Salzgehalte an der Ozeanoberfliche durch die Assimilation reproduziert,
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trotz der starken Einschrinkungen durch die Kiirze der Integrationszeit des Vorwarts-
Modells und des adjungierten Modells, die durch die limitierte verfiighare Rechenzeit
gemacht werden miissen. In den Auftriebsgebieten des dstlichen Pazifiks langs der siida-
merikanischen Kiiste werden die Salzgehaltsanomalien nicht reproduziert, da die Informa-
tionen mit den relativ langen Zeitskalen aus der Tiefsee nicht vollstindig wiedergegeben
werden kdnnen. Die Wassermassen dieser Auftriebsgebiete breiten sich westwérts mit dem
Aquatorialstromsystem aus, so da8 in diesen Regionen starke Differenzen zu verzeichnen
sind. Auch in Regionen mit starker vertikaler winterlicher Durchmischung, wie z.B. der
Labradorsee, ist die Qualitit der Wiedergabe stark beeintrédchtigt. Ahnliche Probleme
traten in Assimilationsexperimenten des Nordatlantiks mit anderen OGCMs auf (z.B.
[ Tziperman, 1992b; Schiller, 1995]) und werden im wesentlichen durch die zu kurze Inte-
grationszeit und die nichtlinearen physikalischen Prozesse erklért.

Die durch die Assimilation gewonnenen §'3C-Werte (Differenzen zum Anfangszustand
in 3000 m, siche Abb. 8.2b) reproduzieren generell im Siidpazifik und Indik die Werte,
die durch das ITWSREF-Experiment erzeugt wurden (Abb. 8.2a). Im nérdlichen und
zentralen Atlantik sind Abweichungen zu verzeichnen, da 1. die Salzgehaltsanomalien in
der Labradorsee, die kritisch fiir die Tiefenwasserbildung sind, nicht wiedergegeben werden
und 2. nichtlineare biologische Prozesse in den Gebieten hoher Produktivitit (wie z.B. im
Bereich der dquatorialen Auftriebsgebiete) die Rekonstruktion beeintréchtigen. Der tiefe
Nordpazifik ist aufgrund der langen Ventilationszeit noch nicht von den Anomalien erfafit.
Generell sind die Anomalien in Abbildung 8.2b niedriger als die Differenzen zwischen dem
ITWSREF-Experiment und dem Anfangszustand, da die Bestrafung vom Anfangszustand
eine Dampfung in der Rekonstruktion impliziert.
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Abbildung 8.4: Anomalien der konvektionsbedingten Verlustrate der potentiellen
Energie: (a) zufillig verteilte Anomalien (Differenz von ITWSREF-
und IFG-Experiment) und (b) Rekonstruktion von (a) durch das inver-
se OGCM (Differenz von ITWS105- und IFG-Experiment). Einheiten

in mW m™2.
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8.3 Assimilationsexperimente mit beobachteten
§13C-Daten

8.3.1 Assimilation des atlantischen §3C-Datensatzes in das
OGCM

Zwei Assimilationsexperimente wurden mit dem in Kapitel 5.1 beschriebenen §3C-
Datensatz des Atlantiks ausgefiihrt (Tab. 8.1):

1. Referenzexperiment ASIFG-A, in dem §'®C-Beobachtungsdaten aus Foraminiferen-
schalen der Zeitscheibe 0-4000 Jahre B.P. in das OGCM assimiliert wurden.

2. Experiment ASGFG-A, in dem 6'3C-Beobachtungsdaten aus Foraminiferenschalen
der LGM-Zeitscheibe 21 500-23 500 Jahre B.P. in das OGCM assimiliert wurden.

Die Zwillingsexperimente, die in Kapitel 8.2 beschrieben wurden, zeigten, daf3 1dngere
Integrationszeiten zu einer deutlichen Reduktion der Kostenfunktion und zu einer signi-
fikanten Verbesserung der Assimilationsergebnisse fithrten. Das OGCM wurde vom An-
fangszustand (Experiment IFG und GFG respektive) 105 Jahre zeitlich vorwérts integriert
und das adjungierte Modell 5 Jahre (ausgehend vom Jahr 105) zeitlich riickwérts gerech-
net. Wie in den Zwillingsexperimenten wurde die Optimierung solange durchgefiihrt, bis
keine deutliche Anderung der Kostenfunktion und des Gradienten mehr auftrat. Test-
experimente dienten zur geeigneten Wahl der Gewichte der Kostenfunktion, wobei I'? =
'“13 und ein konstanter Faktor 0,9 x 107 fiir T gew#hlt wurden. Die einzelnen Beitrige
zur Kostenfunktion sind in Tabelle 8.3 dargestellt. Die Daten-Kostenfunktion Jp im End-
zustand sank als Folge der streng gewahlten Strafterme gegeniiber dem Anfangszustand
im Experiment ASIFG-A lediglich um 3% und im Experiment ASGFG-A um 5%. Test-
experimente zeigten, daf3 ein gréflerer Abfall der Kostenfunktion Jp zu unrealistischen
Zirkulationsmustern fiihrte.

Die Anomalien zwischen den vorgeschriebenen Oberflichensalzgehalten vom optimier-
ten Zustand und vom Anfangszustand werden in Abbildung 8.5 dargestellt. Generell tre-
ten grofle Differenzen in der Nahe der Gebiete auf, in denen auch starke Abweichungen
zwischen simulierten 6!3C-Werten und §'3C-Beobachtungsdaten der Foraminiferenschalen
vorzufinden sind. Als Folge der Optimierung wirken die gednderte biologische Pumpe und
Zirkulation komplex auf die simulierten 6'3C-Werte und bewirken einen geringeren Ab-
stand zwischen Modellwerten und Beobachtungsdaten. Die lokalen geringfiigigen Ande-
rungen in der Kostenfunktion fithren dabei zu einer zum Teil erheblichen Variation in
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Kosten- Experiment
funktion || ASIFG-A | ASGFG-A | ASIFG-G | ASGFG-G
Jror|t 11,75 16,71 22,03 37,88
Jrorlt, 11,47 16,24 21,93 37,48
Jplt 11,75 16,71 22,03 37,88
Jols, 11,39 15,87 21,82 37,07
Jousle; 0,05 0,19 0,07 0,21
Jwlt, 0,03 0,18 0,04 0,20

Tabelle 8.3: Kostenfunktion Jror und Beitrige zur Kostenfunktion (Daten-
Kostenfunktion Jp, Strafterm gegen zu starke Abweichungen vom
513C-Anfangszustand Jg13 und Strafterm gegen zu starke Abweichun-
gen der Vertikalgeschwindigkeiten des Anfangszustandes Jy,) fiir alle
Assimilationsexperimente (t, : Anfangszustand; t; : optimierter Zu-
stand).

der lokalen Konzentration des Salzgehaltes. Im Indischen und Pazifischen Ozean sind die
Anomalien nur schwach ausgeprégt, da in den hier beschriebenen zwei Experimenten Da-
ten aus diesen Ozeanen nicht beriicksichtigt wurden.

Der optimale Modellzustand im ASIFG-A Experiment entspricht im wesentlichen dem
des IFG-Experimentes, das im Kapitel 6.2 beschrieben wurde. Die Stirke des siidwértigen
Ausstromes von Tiefenwasser bei 30°S reduziert sich im Experiment ASIFG-A im Nord-
atlantik gegeniiber dem Anfangszustand um ca. 1-2 Sv (Abb. 8.6a). Wihrend die aus
dem Nordatlantik stammenden Wassermassen sich abschwichen, nimmt kompensierend
die Stirke der antarktischen Bodenwassermassen zu. Diese Anderungen lassen sich durch
eine leichte Verstirkung des Gradienten des Oberflichensalzgehaltes der hohen Breiten
zwischen Nordhemisphire und Siidhemisphire erkliren (Abb. 8.5a). Neben den Ande-
rungen der Oberflachensalzgehalte in den hohen Breiten beeinflufit der Ausstrom von
salzreichem Mittelmeerwasser (MOW) in den kélteren salzirmeren Atlantik signifikant
die Dichte des NADW [ Wiist und Defant, 1936]. Als Folge einer Abschwéchung des Salz-
gehaltes an der Oberfliche vermindert sich die vertikale Durchmischung im Mittelmeer,
was zu einem reduzierten Ausstrom des MOW fiihrt. Im 6stlichen NADW sinkt dadurch
der Salzgehalt und paft sich den beobachteten Salzgehalten von Levitus [1982] etwas mehr
an.
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Die Assimilation von §3C-Daten der LGM-Zeitscheibe in das OGCM bewirkt ge-
geniiber dem Anfangszustand eine Abnahme des Salzgehaltsgradienten zwischen dem eu-
ropiischen Nordmeer und der Weddellsee und eine deutliche Verstarkung des Ost-West-
Gradienten im Siidatlantik (Abb. 8.5b). Als Folge der Salzgehaltsanomalien schwécht
sich der siidwartige Ausstrom von NADW ab, wihrend der nordwirtige Flu von AABW
deutlich gegeniiber dem GFG-Experiment zunimmt. Letztere Tendenzen unterstiitzen die
aus geologischen 6!3C-Daten gewonnenen Erkenntnisse (Kap. 1) einer moglichen drasti-
schen Abschwéchung der Bildung von NADW wihrend des LGM. Der starke Gradient der
Oberflichensalzgehaltsanomalien siidlich des Aquators steht in Relation zu der durch die
Daten induzierten Verstirkung des ostwirtsgerichteten Siid-Aquatorialstromes. Die posi-
tiven Salzgehaltsanomalien im Mittelmeer haben eine verstarkte vertikale Durchmischung
zur Folge. Damit verbunden erhtht sich zum Abbau des Dichtegradienten die Injektion
von salzreichem MOW in den &stlichen Nordatlantik. Die simulierten verstérkten Salz-
gehaltsunterschiede im Mittelmeer von ca. 1 psu zwischen dem West- und dem Ostteil
stimmen generell mit den aus geologischen Daten gewonnenen Annahmen iiberein. Daf}
der ,,Overflow” von MOW wihrend des LGM stattgefunden hat, wurde schon von Zahn et
al. [1987] und Oppo und Fairbanks [1987] vermutet. Thunell und Williams [1989] stellten
anhand von §80-Messungen die hydraulischen Aspekte einer glazialen Salzgehaltszunah-
me vor. Sie berechneten einen Salzgehaltsunterschied von 1,5 psu, wobei der Salzgehalt im
westlichen und 6stlichen Mittelmeer wihrend des LGM um 1,2 psu bzw. 2,7 psu anstieg.
Das Mittelmeer exportierte aufgrund dieser Salzgehaltsunterschiede wéhrend des LGM
weiterhin in den Atlantik, obwohl der Volumenausstrom durch die eustatische Absenkung
des Meeresspiegels betrichtlich reduziert war. Diese Anderungen sind im LSG mit der

geringen Auflésung nicht beriicksichtigt.
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Abbildung 8.5: Assimilation des §'3C-Datensatzes des Atlantiks in das OGCM. Dif-
ferenzen der vorgeschriebenen Oberflichensalzgehalte zwischen opti-

miertem Zustand und Anfangszustand (a) unter Verwendung inter-
glazialer Randbedingungungen (Differenz von ASIFG-A- und IFG-
Experiment) und (b) unter Verwendung von LGM-Randbedingungen
(Differenz von ASGFG-A- und GFG-Experiment, Konturintervall:

0,2 psu, 1%,, =1 psu).
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Abbildung 8.6: Assimilation des 6'3C-Datensatzes dés Atlantiks in das OGCM. Jahrli-
che Mittelwerte der zonal gemittelten Meridionalzirkulation im Atlan-
tik (a) unter Verwendung von rezenten Randbedingungen (ASIFG-A-
Experiment) und (b) unter Verwendung von LGM-Randbedingungen
(ASGFG-A-Experiment). Konturintervall: 2 Sv (1 Sv = 10% m3s~1).
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8.3.2 Assimilation des globalen §*C-Datensatzes in das OGCM

Folgende Experimente wurden mit dem globalen §'3C-Datensatz (Abschnitt 5.2) aus-
gefiihrt:

1. Referenzexperiment ASIFG-G, in dem §'3C-Beobachtungsdaten aus Foraminiferen-
schalen der Zeitscheibe 0-4000 Jahre B.P. in das OGCM assimiliert wurden.

2. Experiment ASGFG-G, in' dem §'3C-Beobachtungsdaten aus Foraminiferenschalen
der LGM-Zeitscheibe 21 500-23 500 Jahre B.P. in das OGCM assimiliert wurden.

Es wurden in diesen Experimenten die gleichen Anfangsbedingungen und Integrationszei-
ten wie bei den Experimenten des vorherigen Abschnittes verwendet. Die Gewichte zur
Bestrafung der Vertikalgeschwindigkeiten vom Anfangszustand wurden in beiden Experi-
menten mit 1,2 x 1075 gewihlt. Im Gegensatz zur Assimilation von Daten des Atlantiks
haben in diesen Experimenten die Daten nun auch Einflu8 auf die simulierte Zirkulation
und vorgeschriebenen Oberflichensalzgehalte im Indischen und Pazifischen Ozean. Die
Kostenfunktion sinkt in diesen Experimenten wie im IFG-Experiment nur geringfiigig,
und auch die Salzgehaltsanomalien weisen verhiltnism#Big geringe Amplituden auf.

Allgemein entsprechen die Muster der Oberflichensalzgehalte im Atlantik mit einer
starken positiven Anomalie vor der Ostkiiste Siidamerikas und des Mittelmeeres und
einer negativen Anomalie vor der Westkiiste Siidafrikas denen des vorherigen Experi-
mentes (Abb. 8.7b). Die negativen Salzgehaltsanomalien vor der siidafrikanischen und
siidamerikanischen Westkiiste sind mit einem gegeniiber dem GFG-Experiment verstérk-
ten Auftrieb von salzirmeren Wassermassen aus den tieferen Schichten verbunden. Diese
Tendenzen stimmen im Pazifik mit den geologischen Abschitzungen von Pederson et al.
[1991] iiberein, die eine starke Paldoproduktivitit im dquatorialen Ostpazifik wihrend der
letzten Eiszeit berechneten. Broecker [1989] wies nach §'80-Analysen aus planktonischen
Foraminiferenschalen auf einen verstdrkten Salzgehaltsgradienten zwischen dem Pazifik
und dem Atlantik wihrend der letzten Eiszeit hin. Er schatzte, dafl der Salzgehaltsun-
terschied zwischen dem tropischen Pazifik und Atlantik um 1 psu verstirkt und damit
doppelt so hoch wie die heutige Differenz war. Diese Zunahme sei méglicherweise durch
einen verstirkten Ubertrag von Wasserdampf verursacht worden. Auch die hier simu-
lierten Werte deuten auf eine Zunahme der glazialen Salzgehaltsdifferenz von 0,5-1 psu
zwischen den Ozeanen hin.

Abbildung 8.8b stellt die simulierte Tiefenzirkulation in 3000 m dar, dem Bereich, in
dem die meisten Daten liegen. Gegeniiber dem optimierten rezenten Experiment ist eine
deutliche Abschwéchung des westlichen Randstromes des nordatlantischen Tiefenwassers




118 KAPITEL 8. ASSIMILATIONSEXPERIMENTE

als Folge der Abnahme der konvektiven Durchmischung (Abb. 8.9) zu verzeichnen. Im
Ostlichen und zentralen tiefen Nordatlantik sind die Wassermassen durch den salzrei-
chen Ausstrom des MOW signifikant beeinflufit. Der Salzgehalt in 1000 m steigt dabei
gegeniiber dem Anfangszustand im Bereich des Iberischen Beckens um 0,1-0,2%,,. Die
verstarkte vertikale Durchmischung der Wassermassen durch eine positive Salzgehalts-
anomalie im Bereich der Ross-See steht eng im Zusammenhang mit einem verstidrkten
Einstrom von Tiefenwasser in 3000 m in den stidwestlichen Pazifik. Diese Ventilierung des
Tiefenpaziks wird mégliéhefWeise vom Modell iiberschétzt. Die Wassermassen breiten sich
im westlichen Pazifik verstdarkt nordwirts aus und erklidren somit teilweise die negativen
§'3C-Werte im glazialen Nordpazifik. Boyle [1992] und Lynch-Stieglitz [1994] diskutierten
unter Zuhilfenahme von §'3C- und Cd/Ca-Beobachtungsdaten mégliche Quellen fiir nied-
rige glaziale 6'3C- bzw. hohe Nihrstoffkonzentrationen im nérdlichen Pazifik: 1. das in
1-2 km Tiefe liegende subantarktisches Zwischenwasser (AAIW) oder 2. verstéirkte Tie-
fenwasserbildung im Nordpazifik (GPDW). Michel et al. [1995] bestétigten mit einem
Boxmodell, daf} ein verstirkter Einstrom von Wassermassen aus dem Siidpolarmeer die
glazialen 6'3C-Gradienten erkliren konnte. Aber auch letztere Annahme, eine starke Bil-
dung von GPDW, scheint durch die Ergebnisse der Datenassimilation nicht grundsétzlich
ausgeschlossen zu sein. Wie Abbildung 8.7b zeigt, ist eine positive Salzgehaltsanomalie im
nordlichen Nordatlantik erkennbar, die eine Voraussetzung fiir eine mogliche Tiefenwasser-
bildung darstellt. Auch der tiefe Ostpazifik ist gegeniiber dem interglazialen Referenzlauf
durch den starken Einstrom am australischen Schelfgebiet in diesem Experiment etwas
starker ventiliert (Abb. 8.8b), was tendenziell im Widerspruch zu den aus *C-Daten ab-
geleiteten Erkenntnissen von einer schwécheren Ventilierung des tiefen Pazifiks wihrend
des LGM steht (siehe Kapitel 2.4.2).

Die optimierten positiven Salzgehaltsanomalien im nérdlichen Nordindik sind ver-
tréglich mit den Annahmen von Kallel et al. [1988] zur Erklirung der reduzierten N#hr-
stoffkonzentration des glazialen nordindischen Zwischenwassers. Die Autoren diskutierten
die Moglichkeit, dafl sich wahrend der Eiszeit schwere Wassermassen im Nordindik durch
erh6hte Verdunstung und kéltere Temperaturen gebildet haben kénnten. Sie wiesen zur
Erklirung der glazial-interglazialen §'3C-Differenzen in den Beobachtungsdaten ferner
auf eine mdégliche nordwirtige Ausdehnung des antarktischen Zwischenwassers sowie auf
einen verstérkten Durchflufl durch die Bandastrafle hin. Ein verstéirkter Einstrom von der
Antarktis scheint am besten mit den Modellsimulationen iibereinzustimmen.
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Abbildung 8.7: Assimilation des globalen §'3C-Datensatzes in das OGCM. Differen-
zen der vorgeschriebenen Oberflichensalzgehalte zwischen optimier-
tem Zustand und Anfangszustand (a) unter Verwendung interglazialer
Randbedingungungen (Differenz von ASIFG-G und IFG-Experiment)
und (b) unter Verwendung von LGM-Randbedingungen (Differenz
von ASGFG-G und GFG-Experiment, Konturintervall: 0,2 psu,

1°,, = 1 psu).
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Abbildung 8.8: Assimilation des globalen §®C-Datensatzes in das OGCM. Horizon-
tale Geschwindigkeiten in 3000 m Tiefe (a) unter Verwendung inter-
glazialer Randbedingungungen (ASIFG-G-Experiment) und (b) unter
Verwendung von LGM-Randbedingungen (ASGFG-G-Experiment).
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Abbildung 8.9: Assimilation des globalen §'3C-Datensatzes in das OGCM. Jahrli-
che Mittelwerte der konvektionsbedingten Verlustrate der potentiel-
len Energie (a) unter Verwendung interglazialer Randbedingungun-
gen (ASIFG-G-Experiment) und (b) unter Verwendung von LGM-
Randbedingungen (ASGFG-G-Experiment). Einheiten in mW m~2.







Kapitel 9
Diskussion

Zur Rekonstruktion der Ozeanzirkulation wihrend des letzen glazialen Maximums (LGM)
vor ca. 21 000 Jahren wurden in dieser Studie §'®C-Daten aus epibenthischen Forami-
niferenschalen in ein Modell der allgemeinen Ozeanzirkulation (OGCM) assimiliert. Das
OGCM ist durch ein biologisches Modul ergénzt, das die §'3C-Verteilung {iber eine lineare
Beziehung zur Phosphatkonzentration berechnet. Als Anfangszustdnde fiir die Datenassi-
milation wurde das OGCM mit rezenten und rekonstruierten glazialen vorgeschriebenen
Salzgehalten, Lufttemperaturen und Windschubspannungen an der Meeresoberfliche an-
getrieben. Das Modell reproduziert mit diesen Randbedingungen generell die aus den Be-
obachtungsdaten gewonnene rezente und glaziale §'3C-Verteilung im Ozean. Das Modell
simulierte im glazialen Anfangszustand eine Verlagerung der Gebiete der Tiefenwasserbil-
dung von der Grénland- und Norwegensee (GNS) in den Nordatlantik stidlich von Island
und eine drastische Abnahme des siidwirtigen Transportes von NADW um 50%. Diese Er-
gebnisse befinden sich generell in Ubereinstimmung mit den Sensitivititsexperimenten mit
zweidimensionalen [Fichefet et al., 1994] oder dreidimensionalen regionalen [Seidov et al.,
1996] und globalen [Fieg, 1996; Seidov und Paul, 1997) OGCMs. Jedoch weichen die in den
einzelnen Studien présentierten interglazialen und glazialen Zirkulationsmuster erheblich
voneinander ab, was sich z.T. durch verschiedene Formulierung der Randbedingungen der
Oberflichentemperaturen [Maier-Reimer et al., 1993] erkliren 148t. Ausgehend von dem
glazialen Anfangszustand wurde die Sensitivitit der Tiefenzirkulation und §3C-Verteilung
auf Variationen der mit Unsicherheiten behafteten rekonstruierten Randbedingungen hin
untersucht. Die Sensitivitdtsexperimente fiihrten zu folgenden Ergebnissen:

1. Sensitivitdt der Tiefenzirkulation gegeniiber Variationen in den vorgeschrieben Salz-
gehalten im Nordatlantik. Die Qualitit der aus 6'®0 von Foraminiferenschalen re-
konstruierten Salzgehalte ist stark abhingig sowohl von den rekonstruierten Tempe-
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raturen der Meeresoberfliche als auch von Verdiinnungseffekten von 680 im Meer-
wasser. Neuere Erkenntnisse von Weinelt et al. [1996] und Schrag et al. [1996] zeigen,
dafl der nordliche Nordatlantik im glazialen Sommer im Gegensatz zu Annahmen
von CLIMAP [1981] méglicherweise eisfrei gewesen ist, wihrend in den Tropen eine
starkere Abkiihlung stattgefunden hat. Die neueren rekonstruierten Oberflachen-
temperaturen wichen dabei um bis zu 5°C gegeniiber denen von CLIMAP [1981]
ab, was einen Fehler in den Salzgehaltsrekonstruktion von bis zu 2,6 psu zur Fol-
ge hitte. Simulierte Fehler in den Salzgehaltsrekonstruktionen von +1 psu ergaben
ein breites Spektrum von méglichen Zirkulationsmustern, das von einer stédrkeren
Meridionalzirkulation als der heutigen bis zu einer drastischen Abnahme der Bil-
dung von NADW reichte. Die Annahme von lateralen rezenten Randbedingungen
fiir regionale Modelle des Nordatlantiks zur Simulation vergangener Zeitscheiben ist
daher mit sehr starken Unsicherheiten verbunden.

Sensitivitdt der Tiefenzirkulation gegeniiber Variationen in den vorgeschriebenen
Lufttemperaturen, die mit dem Atmosphéirenmodell ECHAM3/T42 gewonnen wur-
den. Die kélteren Luftmassen in den hohen Breiten hatten wihrend des LGM eine
signifikante Aquator-wirtige Verschiebung der Eisgrenzen zur Folge. Mit dem mehr
zonal ausgerichteten salzreichen Nordatlantischen Strom verlagerten sich im Nord-
atlantik dadurch die Gebiete der Tiefenwasserbildung siidlich von Island. Die simu-
lierte Advektion von Kaltluft von den Inlandeisgebieten wurde durch die stirkeren
glazialen Westwinde im Nordatlantik merklich verstirkt . Jedoch deuten die Tempe-
raturrekonstruktionen von Weinelt et al. [1996] darauf hin, dafl moglicherweise die

Gronland- und Norwegensee wihrend des glazialen Sommers eisfrei gewesen sind.

Sensitivitdt der Tiefenzirkulation gegeniiber Variationen in den vorgeschriebenen
Windschubspannungen. Experimente mit glazialen und interglazialen Windschub-
spannungen der PMIP-Experimente mit ECHAM3/T42 [Lorenz et al., 1996] zeigten
bei unversnderten thermohalinen Randbedingungen nur eine geringe Anderung in
der atlantischen Tiefenzirkulation. Der windinduzierte nordwirtige Transport der
Wassermassen auf der geographischen Breite von Kap Hoorn (56°S) hat vermutlich
einen geringeren Einfluf} auf die Starke der atlantischen Tiefenzirkulation, als Togg-
weiler und Samuels [1993] mit dem GFDL-OGCM auswiesen. Die im Bereich der
Westwinddrift der Stidhemisphére starken zonalen PMIP-Winde des LGM bewirk-
ten bei einer Zunahme um 50% nur eine Anderung der atlantischen Tiefenzirkulation
von 2 Sv bei 30°S. Diese Anderung ist damit lediglich halb so gro wie die mit den
Winden von Hellerman und Rosenstein [1983] berechnete Abschitzung von Togg-
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weiler und Samuels [1993].

Generell fiihrten in den Sensitivitdtsexperimenten die Variationen der Randbedin-
gungen an der Ogzeanoberfliche nicht wesentlich zu einer Anderung der Differenzen
zwischen simulierten §'3C-Werten und den aus Foraminiferenschalen gewonnenen §'3C-
Beobachtungsdaten (Tab. 6.2). Dies lafit sich unter anderem dadurch erkliren, daf der
Grofiteil der Daten im Ostatlantik liegt, in dem das Modell niedrige Strémungsgeschwin-
digkeiten simuliert; wiahrend die ‘Bereiche, in denen die-kréftigen Tiefenstréme an den
westlichen Kontinentalrdndern flieen, von den Daten nur spirlich erfafit sind. Gera-
de in dieser Region wurden starke Unterschiede zwischen den simulierten Transporten
in den einzelnen Experimenten festgestellt. Die Ergebnisse der Sensitivititsexperimente
bestatigen deshalb die Schluflfolgerung von LeGrand und Wunsch [1995], dafl mit dem ge-
genwirtig verfiigbaren Datensatz nur vage Aussagen iiber eine mégliche Verminderung des
NADW wihrend des LGM gemacht werden kénnen. Eine bessere Datenbasis im Westat-
lantik wiirde Hinweise iiber Anderungen des Transports von NADW in das Siidpolarmeer
deutlich verfestigen, jedoch sind gerade diese Regionen insbesondere in den Subtropen
durch geringe Produktivitit gekenzeichnet, so dafl auch die Populationsdichte der epiben-
thischen Foraminiferen sehr gering ist.

Die Datenassimilation bewirkt durch Variation der vorgeschriebenen Oberflichensalz-
gehalte nochmals eine leichte Reduktion der Differenzen zwischen simulierten und be-
obachteten §'3C-Werten. Im Vergleich zu frijheren Studien zur Simulation der Glazial-
zirkulation mit dreidimensionalen OGCMs [Lautenschlager et al., 1992] wurde durch die
verbesserte Datenbasis und Modellentwicklung eine deutliche Abnahme der Differenzen
zwischen simulierten und beobachteten §'3C-Werten erzielt. Jedoch treten trotz Assimi-
lation von §*C-Daten in das OGCM in einigen Regionen immer noch starke Differenzen

auf, wie z.B. in den Tropen und im siidlichen Ozean. Diese Abweichungen lassen sich u.a

1. durch Fehler, die durch die Modellformulierung des LSG und biologischen Modells
bedingt sind,

2. durch Unsicherheiten in den oben genannten Oberflichenrandbedingungen und

3. durch Fehler deér §13C-Daten selbst

erkléaren.

Fehler durch Modellformulierung und Fehler in den Daten miissen deshalb einen si-
gnifikanten Beitrag zu den §'3C-Differenzen zwischen simulierten Werten und Daten aus
den Foraminiferenschalen geliefert haben. Der Datenfehler ist, wie in Kapitel 5 disku-
tiert, durch Stérung von lokalen Effekten, wie z.B. Bioturbation, organischen Flufl und
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terrigenen Eintrag von der Oberfliche, nicht in allen Gebieten zu vernachléssigen. Der
Abbau von organischem Material im Porenwasser kann lokal zu Stérungen der glazialen
813C-Werte in der Grofenordung der glazial-interglazialen Variationen fiihren [Bickert und
Wefer, 1996]. Es kann jedoch davon ausgegangen werden, daff die Behebung der Fehler
durch die Modellformulierung, insbesondere die geeignete Parametrisierung des Kohlen-
stoffkreislaufes, einen erheblichen Beitrag zu der Abnahme der Differenzen zwischen den
simulierten und beobachteten §'3C-Werten liefern wiirde:

a) Anderung der geochemischen Parameter und Inventare, deren Erstellung fiir das
LGM problematisch sind. Sensitivitidtsstudien mit dem Hamburger Kohlenstoftkreis-
laufmodell HAMOCC?2 von Heinze et al. [1992] zeigten den Einflufl der Variation
der Kohlenstoffparameter (z.B. die Anderung des Redfield-Verhaltnisses) und In-
ventare (z.B. des Nihrstoffkreislaufes) auf die §'3C-Verteilung im Ozean. Spero et
al. [1997] und Lea et al. [1997] wiesen auf eine pH-Wert-abhingige Einlagerung
der Isotopenverhéltnisse in den Foraminiferenschalen hin. Dieser Effekt konnte mit
einer erhdhten Carbonationenkonzentration im Oberflichenwasser durch eine nied-
rigere atmosphirische CO,-Konzentration einen Teil der negativen §3C-Werte in
den Foraminiferenschalen erkliren und wére damit eine alternative Hypothese zu

dem Kohlenstoffeintrag von der terrestrischen Biosphére in den Ozean.

b) In den Tropen fiihrt in den Auftriebsgebieten eine Nihrstoffakkumulation [Najjar
et al., 1992] zu einem zu hohen Inventar von organischem Material in den interme-
disren Schichten und damit zu negativen 6'3C-Verhéltnissen. Dieser Effekt kann u.a.
durch verbesserte Formulierung der biologischen Prozesse reduziert werden (siche
z.B. [Kurz, 1993; Siz und Maier-Reimer, 1996]). Dies wiirde jedoch Komplexitét
und Integrationszeit erhGhen.

Neben diesen und den im Rahmen der Sensitivititsexperimente diskutierten Fehlerquellen
verhindern die Einschrinkungen in der Formulierung des inversen Modells eine zu starke
Abnahme in der Kostenfunktion. Fehler durch die limitierte Integrationszeit des inversen
Modells wurden schon in Abschnitt 8.2 diskutiert. Insbesondere bei der Reproduktion der
nichtlinearen Prozesse, wie zum Beispiel der konvektiven Durchmischung, kann es dadurch

zu erheblichen Abweichungen kommen.




Kapitel 10

Zukiinftige Aspekte

In dieser Studie wurde ein universell einsetzbares adjungiertes OGCM entwickelt, das
Tracer assimilieren kann, um die Zirkulation und die Oberflichenrandbedingungen zu
optimieren. Die Assimilation von 6'3C-Daten in das OGCM erméglichte, Tendenzen der
glazial-interglazialen Anderungen der Zirkulation zu bestimmen. Es wurde dargestellt,
daf sich die glazial-interglazialen Variationen der §'3C-Verteilung im Ozean nur durch
komplexe Anderung der Zirkulation, Kohlenstoffinventare, Kohlenstoffparameter und den
Austausch mit anderen Reservoiren erkliren lassen. Hierfiir wére es notwendig, unter Vo-
raussetzung von den in der Zukunft erwarteten grofieren Rechenkapazitéten, ein inverses
dreidimensionales adjungiertes Kohlenstoffmodell zu entwickeln, das gekoppelt mit dem
hier entwickelten OGCM simultan die komplexen Anderungen erfassen kénnte. Zur Simu-
lation der glazial-interglazialen Anderungen in der Zirkulation ist es notwendig, weitere
Tracer in das OGCM zu assimilieren, um bei den optimierten Anderungen die lokalen
Effekte, die z.T. spezifisch fiir einen Tracer sind, zu identifizieren und die Tendenzen der
generellen Anderungen der Zirkulation zu verfestigen. Zur Assimilation wiirden sich z.B.
die Verhltnisse von Pa/Th [ Yu et al., 1996], Mg/Ca [ Dwyer et al., 1995] und *C/12C eig-
nen, fiir die eine zunehmende Datenbasis angeboten wird. Langere Integrationszeiten des
inversen Modells sollten dabei durchgefiihrt werden, um die Qualitdt der Ergebnisse auch
fiir die Teile des Ozeans zu erh6hen, die noch spéarlich mit Daten erfafit sind. Eine detail-
lierte Analyse der Ergebnisse kénnte dann mit Hilfe der im Abschnitt 7.5 beschriebenen
Hesseschen Matrix durchgefiihrt werden. Durch Assimilation von verschiedenen Daten
lielen sich auch systematische Modellfehler, die in dieser Arbeit nicht beriicksichtigt wur-
den, ermitteln. Die Modellfehler kénnten in die Kostenfunktion einbezogen werden, so daf3
sich der Abstand zwischen Beobachtungsdaten und Modellwerten in Abhéngigkeit dieser
Fehler wichten liefle.
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Insbesondere in Gebieten der Tiefenwasserbildung wire eine héhere rdumliche und zeit-
liche Auflésung mit einer detaillierteren Parametrisierung der Physik an der Grenzflache
zwischen Ozean und Atmosphiire von Vorteil. Dies kénnte durch Verkniipfung der Infor-
mationen von regionalen und globalen Modellen, sogenanntes ,,Model Nesting”, erfolgen.
Probleme kénnen hierbei jedoch an den lateralen Ubergéingen durch Instabilititen auftre-
ten. Eine Alternative hierzu wire ein generell hoher aufgelsstes OGCM [Mater-Reimer,
1997].

Neben dem Einsatz fiir Paldostudien lassen sich auch rezente Datensitze von Tra-
cern (z.B. FCKWs, Radiokohlenstoff) in das Modell assimilieren, um den Zustand der
gegenwirtigen Ozeanzirkulation besser zu erfassen und die Modellparametrisierung zu
verbessern. Auch hierfiir wire eine hohere rdumliche Auflésung von Vorteil.

Versuche, die glaziale Ozeanzirkulation mit gekoppelten Ozean-Atmosphérenmodellen
zu simulieren, sind derzeit noch in der Entwicklungsphase, da die geeignete Parametrisie-
rung der Randbedingungen fiir andere Zeitscheiben problematisch ist [ Fieg, 1996]. Energie-
bilanzmodelle bieten eine alternative Lésung und sollten die konventionelle Formulierung
der Temperaturadvektion in Modellen wie dem LSG ersetzen. Diese miifiten an verschie-
denen palioklimatischen Datensitzen getestet werden, bevor sie in die inversen OGCMs
eingegliedert werden. Zukiinftige Planungen beinhalten eine forcierte Entwicklung inver-
ser gekoppelter OAGCMs. Diese Modelle hitten den Vorteil, optimale Modellparame-
trisierung, Anfangs- und Randbedingungen fiir zukiinftige Klimaprognosen zu erstellen.
Mit zukiinftigen Rechnern liele sich die Anwendung solcher Modelle an vergangenen Zeit-
scheiben testen, die in den Grundbausteinen fiir die Atmosphére und fiir den Ozean schon

existieren.
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Anhang A

Praktische Codierung des
adjungierten Modells

Allgemeine atmosphirische und ozeanische Zirkulationsmodelle sind gekennzeichnet durch
lange und komplizierte Computercodes, die meist in der Programmiersprache Fortran
geschrieben werden. Die Lange und Komplexitit der entsprechenden adjungierten Mo-
delle ist denen der Vorwirts-Modelle vergleichbar. Modifikationen von letzteren haben
zur Folge, daf auch die korrespondierenden adjungierten Teile geindert werden miissen.
Experimente mit adjungierten Modellen zeigen, dafl schon kleine Fehler im adjungier-
ten Code zu unbrauchbaren Ergebnissen fiihren kénnen [Talagrand, 1991]. Deshalb ist
es iiblich, die adjungierten AGCMs und OGCMs aus den Vorwéarts-Codes anstatt aus
den diesen zugrundeliegenden Differentialgleichungen zu entwickeln. Ein weiterer Vorteil
dieser Methode ist die mdgliche Automatisierung zur Erzeugung von Teilen des adjun-
gierten Codes, welche die eventuellen Fehlerquellen der von Hand geschriebenen Codes
deutlich einschrinkt. Bei komplexen iterativen Schleifen ist die Automatisierung jedoch
problematisch, da dazu der Vorwérts-Code meist umgeschrieben und neu getestet werden
muB. Zur Erstellung des adjungierten Codes weist Talagrand [1991] auf zwei Prinzipien
hin: (1) Einhaltung der Lokalitit, d.h. wenn Anderungen im Vorwirts-Modell gemacht
werden, dann miissen die entsprechenden Modifikationen an der korrespondierenden Stel-
le im adjungierten Code gemacht werden; (2) Lesbarkeit des adjungierten Programms.
Letzteres beinhaltet die analoge Bezeichnung von Programmteilen und Unterprogram-
men, Funktionsaufrufen, Variablennamen und Labels. Die Prinzipien seien analog zu den

Gleichungen (7.2, 7.3, 7.4 und 7.6) an einer Fortran-Anweisung illustriert:

C = Ax B . (A.1)
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Durch eine Stérungsentwicklung erster Ordnung erhilt man die korrespondierende tan-

gentlineare Anweisung:
C = 6A« B +Ax 6B . (A.2)

Die dazugehorige 3 x 3-Matrix M hat dann folgende Form mit dem linearen Vektor
(8A,6B,6C)T:

1 00
M=| 0 10
B A0

Das entsprechende adjungierte Gleichungssystem erhélt man durch Transposition der Ma-

trix:

§“A = 6*A +B x §*C
§™B = §'B +A x §C
§C = 0 . (A.3)

Die adjungierten Variablen §*A, 6*B und §*C sind hierbei partielle Ableitungen von
Ausgabefunktionen des Computercodes in Abhiingigkeit von den Variablen A, B und C
nach der Anweisung (A.1), wihrend die Variablen §**A, §**B und §**C partielle Ablei-
tungen von Ausgabefunktionen des Computercodes in Abhéngigkeit von den Variablen A,
B und C vor der Anweisung (A.1) darstellen. In der Praxis werden gewdhnlich fiir diese
adjungierten Variablen die gleichen Fortran-Namen verwendet. Bezeichnet man dann die
adjungierten Variablen beispielsweise mit den Anfangsbuchstaben AD, so ergibt sich der

adjungierte Fortran-Code zu:

ADA = ADA +B x ADC
ADB = ADB + A x ADC
ADC = 0 . (A.4)




Beispiel aus dem inversen OGCM (Berechnung der Exportproduktion):

a) Computercode des Vorwérts-Modells:

C

c

C FORWARD MODEL

C

C====

c

C BIOLOGY IN SURFACE LAYERS

c

C==== R
DO 4 J=1,JEN
DO 4 I=1,IEN

C

C

c BIOLOGICAL PRODUCTION AFTER MICHAELI MENTON KINETICS

C DUGDALE (1967)

c

c ——

TEMPFAC=1./4 .%(T(I1,J,1)+2.)/(T(I,J,1)+10.)
PRLAT=RLC (MONTH, J) *TEMPFAC
$ *RWAT(I,J)
$ /(1. + CONVAD(I,J,2)
$ *(1.+ CONVAD(I,J,3)))
PRORCA(I,J)= PRLAT* PHOSPH(I,J,1)**2/(CONCO+PHOSPH(I,J,1))
PRORCA(I,J)=AMAX1(0.,PRORCA(I,]))

C
c
C PHOSPHATE REDUCTION DUE TO BIOLOGICAL PRODUCTION
c OXYGEN REDUCTION DUE TO BIOLOGICAL PRODUCTION
c

PHOSPH(I,J,1)=PHOSPH(I,J,1)~-PRORCA(I,J)
OXYGEN(I,J,1)=0XYGEN(I,J,1)+02UT*PRORCA(I,J)
4 CONTINUE
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b) entsprechender adjungierter Computercode:

(================== ——
c
c ADJOINT MODEL
c
S S e S U R S e
c
d ADJOINT BIOLOGY.IN.SURFACE LAYERS
¢
Q====
DO 9994 J = JEN, 1, -1
DO 9990 I = IEN, 1, -1
PHOSPH(I,J,1)=PHOSUR(I,J)
TEMPFAC = (1./4.%(T(I,J,1)+2.))/(T(1,3,1)+10.)
RLCFAC=RLC(MONTH, J)
PRLAT = (RLCFAC*TEMPFAC*RWAT(I,J))/(1.+CONVAD(I,J,2)
$ *(1.+CONVAD(I,J,3)))
PRORCA(I,J) = (PRLAT*PHOSPH(I,J,1)#%2)/(CONCO+PHOSPH(I,J,1))
c
c
c PHOSPHATE REDUCTION DUE TO BIOLOGICAL PRODUCTION
¢ OXYGEN REDUCTION DUE TO BIOLOGICAL PRODUCTION
c
c ==
ADPRORC(I,J) = ADPRORC(I,J)+ADOXYGE(I,J,1)*02UT
ADPRORC(I,J) = ADPRORC(I,J)-ADPHOSP(I,J,1)
ADPRORC(I,J) = ADPRORC(I,J)*(0.5+SIGN(0.5,PRORCA(I,J)-0.))
c
c
c BIOLOGICAL PRODUCTION AFTER MICHAELI MENTON KINETICS
c DUGDALE (1967)
c
EE============= = e e

ADPRLAT = ADPRLAT+ADPRORC(I,J)*(PHOSPH(I,J,1)*%2)
$ / (CONCO+PHOSPH(I,J, 1))
ADPHOSP(I,J,1) = ADPHOSP(I,J,1)+ADPRORC(I,J)
$ * (PRLAT*2%PHOSPH(I,J,1)* (CONCO+PHOSPH(I,J,1))
$ -PRLAT#PHOSPH(I,J,1)*%2)/({CONCO+PHOSPH(I,J,1))
$ * (CONCO+PHOSPH(I,J,1)))
ADPRORC(I,J) = 0.0
ADTEMPF = ADTEMPF+ADPRLAT* (RLCFAC*RWAT(I,I))
$ /(1.+CONVAD(I,J,2)*(1.+CONVAD(I,J,3)))
ADRWAT(I,J) = ADRWAT(I,J)
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$ +ADPRLAT* (TEMPFAC*RLCFAC)
/(1.+CONVAD(I,J,2)*(1.+CONVAD(I,J,3)))
ADCONVA(I,J,2) = ADCONVA(I,J,2)-ADPRLAT* (RLCFAC
$ *TEMPFAC*RWAT (I,J)*(1.+CONVAD(I,J,3)))
/((1.+CONVAD(I,J,2)*(1.+CONVAD(I,J,3)))
*(1.+CONVAD(I,J,2)*(1.+CONVAD(I,J,3))))
ADCONVA(I,J,3) = ADCONVA(I,J,3)-ADPRLAT
* (RLCFAC*TEMPFACH
RWAT(I,J)*CONVAD(T,J;2)) =
/{((1.+CONVAD(I,J,2)*(1.+CONVAD(I,J,3)))
*(1.+CONVAD(I, J,2)*(1.+CONVAD(I,J,3))))
ADPRLAT = 0.0
ADT(I,J,1) = ADT(I,J,1)+ADTEMPF*(1./4.%(T(I,J,1)+10.)
-1./4.%(T(1,3,1)+2.))
$ /((T(I,J,1)+10.)%(T(I,J,1)+10.))
ADTEMPF = 0.0
9990 CONTINUE
9994 CONTINUE

L2
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Anhang B

Algorithmus zum Test des

Gradienten der Kostenfunktion

Der durch den adjungierten Code produzierte Gradient der Kostenfunktion dJ,./dy kann
unter Verwendung einer Taylorreihenentwicklung erster Ordnung durch finite Differenzen
approximiert werden:

dJ,  AJ

~ - B-].
= (B1)

Das von Long [pers. Mitt.] entwickelte Verfahren zum Test des Gradienten der Kosten-

funktion wird dabei wie folgt durchgefiihrt:

1. Ausfiihrung eines Referenzlaufes mit ungestérten Anfangs- bzw. Randbedingungen
yo. Dieser Referenzlauf Ry wird als ,,wahrer” Datensatz gespeichert.

2. Erzeugung eines Anfangszustandes (engl.: first guess) durch Anfangs- bzw. Rand-

bedingungen y,:
y» = ayo , a=11; (B.2)

Abspeichern des Anfangszustandes und Berechnung der Norm des Vektors:

lyrllz = 2202 - (B.3)

Diese definiert den Referenzzustand, an dem der Richtungsgradient berechnet wird
(zuerst mit der adjungierten Methode und dann durch finite Differenzen).

3. Berechnung und Abspeichern der Referenz-Kostenfunktion J,. durch ,,Vorwérts”-
Integration des Modells mit y, und ,,Daten” aus dem Referenzlauf R,.
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4. Berechnung des Referenz-Gradientenvektors VJ, durch , Riickwérts”-Integration

des adjungierten Modells. Berechnung und Speicherung der Komponenten in Rich-

tung von y,:

dJ,  yrVJy

— B.4
& = vl (B.4)

Berechnung des Gradienten der Kostenfunktion durch finite Differenzen:

Beginnend mit 2 = 1 werden die Anfangs- bzw. Randbedingungen in dieselbe Rich-

tung wie der Referenzvektor y, gestort:
Yi = By , Bi=14100%) i =1,..n , (B.5)

wobei i die i-te Stérung des Referenzzustandes bezeichnet und der Stérungsfaktor

0B; etwas gréfler als 1 ist. Die Grofle der Stérung ist

Ay = |lyillz = llyellz = @ -=1 lly-ll2 - (B.6)

Zur Berechnung der Kostenfunktion J; werden entsprechende n Vorwérts-
Integrationen des Modells durchgefiihrt, und die approximierten Gradienten lassen

sich wie folgt schreiben:

AJ Ji — J,
(A_y>,. = G-Dlnk (B1)

Dividiert man (AJ/Ay); durch dJ,/dy, so sollte das Ergebnis einschliefilich des
Abbruchfehlers linear mit zunehmenden ¢ gegen 1 konvergieren, bis bei sehr kleinen

Ay Rundungsfehler auftreten.
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