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Kapitel 1
Einleitung

Die Thermohaline Zirkulation, ein globales System der Ozeanzirkulation, hat ftr
das Klima der Erde und speziell fir das Klima in Nordwesteuropa eine entschei-
dende Bedeutung. Wie sich dieses Zirkulationsystem durch den Einflul3 des an-
thropogenen Treibhauseffektes verandert, ist aber bis heute noch nicht endgul-
tig geklart. Es gibt Studien, sowohl mit konzeptionellen Modellen, als auch mit
allgemeinen Zirkulationsmodellen (GCM), die nahelegen, daf} die Thermohaline
Zirkulation im Nordatlantik durch die mit dem Treibhauseffekt verbundene Er-
warmung kollabieren kénnte.

Durch Studien mit konzeptionellen Modellen sind bestimmte Aspekte des Verhal-
tens des Zirkulationssystems in quasistationédren Gleichgewichtszustanden schon
recht gut verstanden. Mit diesen Modellen konnte gezeigt werden, dal3 die Star-
ke der Thermohalinen Zirkulation (im Folgenden auch THC) nichtlinear vom
SuRwassereintrag in die Nordatlantikregion abhangig ist, und daf es bei kriti-
schen Werten des Sul3wassereintrages zu Hopf- und Sattel-Knoten-Bifurkationen
kommt, woraufhin die THC instabil wird (z.B. Rahmstorf [29], Titz et al. [43]).

Im Gegensatz zu den stationdren Zustanden ist das dynamische Verhalten und spe-
ziell das Bifurkationsverhalten der THC in transienten Experimenten noch weit-
gehend ungeklart. Stocker und Schmittner konnten an einem zonal gemittelten
Ozeanmodell, das an ein Energiebilanzmodell als Atmosphére gekoppelt ist, zei-
gen, dal} die Stabilitat der THC in transienten Experimenten auch von der An-



stiegsrate der C&Konzentration abhangig ist (Stocker, Schmittner [37]). Manabe
und Stouffer haben dagegen mit einem GCM untersucht, wie sich der Treibhausef-
fekt auf die THC auswirkt. Sie zeigten, dal3 die THC bei hohen K@hzentration

auch in GCMs zusammenbrechen kann (Manabe, Stouffer [24]).

Das dynamische Verhalten der Thermohalinen Zirkulation bei einer Erwarmung
durch den Treibhauseffekt soll in dieser Diplomarbeit untersucht werden. Fir die-
se Untersuchung werden das Klimamodell CLIMBER-2, ein Klimamodell mitt-
lerer Komplexitat, sowie zwei konzeptionelle Modelle benutzt.

Der untersuchte Fragenkomplex teilt sich in drei Bereiche. Erstens wird unter-
sucht, wie sich die globale Durchschnittstemperatur andert, wenn der Atmosphére
zusatzliches C@zugefuhrt wird. Fur diese Untersuchung wird ein konzeptionel-
les Modell entwickelt, das das zeitliche Verhalten der globalen Durchschnittstem-
peratur wiedergibt. Aus diesem Modell wird eine Impulse-Response-Funktion be-
stimmt, die das Zeitverhalten der Erwarmung des Klimas beschreibt.

Zweitens wird untersucht, wie sich der Ozean an den gednderten Oberflachenan-
trieb anpalfit. Die Anpassung des tiefen Ozeans wird durch interne Wellen ein-
geleitet. Die Fortpflanzung dieser Wellen in dreidimensionalen Ozeanmodellen
ist durch Studien mit konzeptionellen Modellen und mit GCMs schon untersucht
worden, aber der Fall eines zweidimensionalen Modellozeans wurde bisher noch
nicht untersucht. Daher wird ein konzeptionelles Modell erstellt, das die Wellen-
ausbreitung im zweidimensionalen Ozean beschreibt.

Drittens wird die Stabilitat der Thermohalinen Zirkulation bei Erwarmung des
Klimas durch den Treibhauseffekt untersucht. Mit dem Klimamodell CLIMBER-
2 wird bestimmt, bei welchen CKonzentrationen die Thermohaline Zirkulation
bei verschiedenen Anstiegsraten instabil wird.

Entsprechend ist auch der Aufbau dieser Diplomarbeit. Den Anfang bildet die
Darstellung einiger Grundlagen. Darauf folgt eine Beschreibung des verwende-
ten Klimamodells CLIMBER-2, woran sich die Untersuchung des Zeitverhaltens
der globalen Mitteltemperatur anschlief3t. Im 5. Kapitel wird die Ausbreitung von
internen Wellen im Modellozean von CLIMBER-2 diskutiert, und im 6. Kapitel
folgt eine Analyse der Stabilitat der THC. Das Ende bildet eine kurze Zusammen-
fassung der Ergebnisse dieser Diplomarbeit.
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Kapitel 2

Grundlagen

2.1 Treibhauseffekt

Die bei weitem wichtigste Energiequelle fur das Klimasystem der Erde ist von
der Sonne eintreffende Strahlung, wahrend die Emission langwelliger Strahlung
der wichtigste Mechanismus der Abgabe von Energie ist. Die Sonnenstrahlung
entspricht der eines schwarzen Kdrpers mit einer Temperatur von ca. 6000K, d.h.
das Intensitatsmaximum liegt bei einer Wellenlange von &und. An der Ober-

seite der Atmosphare hat diese kurzwellige Strahlung eine Energiedichte von ca.
344%. Damit die Temperatur der Erde im Gleichgewicht bleibt, muf3 im langzeit-
lichen Mittel genau so viel Energie wie aufgenommen wird auch wieder abgege-
ben werden.

Von der eintreffenden Strahlung kurzer Wellenlange werden 30% sofort reflek-
tiert, 20% werden innerhalb der Atmosphéare absorbiert und ca. 50% gelangen bis
zur Oberflache der Erde, wo sie absorbiert werden (Angaben nach Peixoto, Oort
[27]). Die Oberflache der Erde erwarmt sich und gibt ihrer Temperatur entspre-
chende Schwarzkorperstrahlung ab, d.h. die Energieabgabe findet im langwelligen
Bereich mit einem Intensitatsmaximum bei captOstatt.

Treibhausgase, wie z.B. Wasserdampf,oCOHs, NoO und einige FCKWs, ab-
sorbieren Strahlung im langwelligen, aber nicht im kurzwelligen Spektrum. Sie
lassen also das eintreffende Sonnenlicht bis zur Oberflache durch, aber sie ab-
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sorbieren einen Teil der von der Erdoberflache emittierten Infrarotstrahlung und
fuhren auf diesem Weg der Atmosphare zusatzliche Warme zu. Die absorbier-
te Energie wird wieder reemittiert, wodurch sich die auf der Erdoberflache ein-
treffende Strahlungsmenge erhoht, wodurch wiederum die Oberflachentempera-
tur steigt. Dies setzt sich fort, bis ein neuer Gleichgewichtszustand erreicht ist, in
dem die von der Erde abgegebene Energiemenge wieder gleich der aufgenomme-
nen ist.

Waéhrend eine gewisse Menge Treibhausgase fiur die Existenz von Leben auf der
Erde notwendig ist, da sie die Temperatur der Erde von den 255K, die sie ohne
Treibhausgase hatte, auf die heutigen 288K anhebt, drohen von der Menschheit
abgegebene Treibhausgase, die Temperatur noch einmal zusatzlich zu erhéhen.
In diesem Zusammenhang ist Kohlendioxid (£f@as wichtigste Treibhausgas.

Es wird von der Menschheit in grol3en Mengen in die Atmosphare geleitet, da es
bei jedem Verbrennungsprozel3, an dem Kohlenstoff beteiligt ist, frei wird. So hat
sich die Konzentration an CGeit der vorindustriellen Zeit von ca. 280ppm auf
heute ca. 360ppm erhoht. Die zusatzliche Warmeméqalie der Atmosphére

bei Erh6hung der C®Konzentration zugefuhrt wird, kann durch

L W (COyppm
AQ=63_1In (me) (2.1)

approximiert werden (Joos [17]). Dies bedeutet eine zusatzliche Warmemenge
von 4.37% bei Verdoppelung der C£Konzentration und zusétzliche@% bei
Vervierfachung. Allerdings ist bisher noch nicht endgultig geklart, wie stark die
Erhdéhung der Temperatur durch die zusatzlich zugefuhrte Warme ist. Das Intergo-
vernmental Panel on Climate Change gibt fur die Gleichgewichtserwarmung bei
Verdoppelung der atmospharischen £Kbnzentration einen Bereich von 1.5K

bis 4.5K an (Houghton et al. [14]). Die Temperaturerhéhung im benutzten Klima-
modell CLIMBER-2 liegt mit 3.6K innerhalb dieses Bereichs.



2.2 Thermohaline Zirkulation

2.2.1 Allgemeine Beschreibung

Die Thermohaline Zirkulation (THC) ist ein Zirkulationssystem im Weltmeer, das
von Unterschieden in der Temperatur und im Salzgehalt des Seewassers angetrie-
ben wird. Das heutige Verstandnis der THC geht im Wesentlichen auf Experimen-
te von Sandstrom (Sandstrém [34]) und theoretische Uberlegungen von Stommel
und Aarons (Stommel [40], Stommel, Aarons [38], [39]) zurlck.

Auf langen Zeitskalen wird die THC durch die Warme angetrieben, die dem
Ozean aus der Atmosphare zugefuihrt wird. Die zugefuhrte Warme erreicht durch
diapyknische Durchmischung, d.h. durch Diffusion und turbulente Durchmischung,
langsam die tiefen Wasserschichten, wodurch das tiefe Wasser in &quatorialen
Breiten warmer wird als in hohen Breiten. Als Folge baut sich ein Dichtegradient
auf, der die Zirkulation antreibt. In den Tiefenwasserbildungsregionen wird die
dem Wasser zugefihrte Warme dann wieder an die Atmosphare abgegeben.

Im Wesentlichen zirkulieren in der THC zwei Wassermassen, das Nordatlantische
Tiefenwasser (NADW) und das Antarktische Bodenwasser (AABW), wobei hau-
fig mit dem Begriff Thermohaline Zirkulation ungenau nur die Zirkulation des
Nordatlantischen Tiefenwassers gemeint ist. Die Bezeichnungen riihren vom Ort
der Tiefenwasserbildung her. Abgesehen von geringen Mengen an Tiefenwasser,
die im Roten Meer und im Mittelmeer gebildet werden, wird auf der Erde nur in
zwei Gegenden Tiefenwasser gebildet: In der Antarktis im Ross- und Weddell-
meer, wo das Antarktische Bodenwasser gebildet wird, sowie im Nordatlantik in
der Gronlandsee und in der Labradorsee. Der Nordatlantik ist also der einzige
Ozean, in dem sich Tiefenwasser auf der Nordhalbkugel bildet.

Das Nordatlantische Tiefenwasser, dessen Strom in Abb. 2.1 schematisch darge-
stelltist, bildet sich an zwei Punkten. Ein Teil bildet sich in der Grénlandsee. Dort
wird die Oberflachenschicht stark abgektihlt, bis die Dichte des Wassers grof3er
wird als die der tieferliegenden Schichten, so dal3 Konvektion einsetzt. Das Tie-
fenwasser flie3t an drei Stellen Uber die Gronland-Island-Schottland-Schwelle,
stromt als Randstrom an der Sudkiste Grénlands entlang und umrundet die La-



bradorsee, wo es sich mit dem dort gebildeten Tiefenwasser mischt.

o
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Abbildung 2.1:Stark vereinfachte Darstellung der Thermohalinen Zirkulation.
Abbildung nach Rahmstorf [32].

In der Labradorsee bildet sich das Tiefenwasser durch Konvektion bis zu einer
Wassertiefe von ca. 2000m. Diese Konvektion ist sehr empfindlich gegeniiber An-
derungen im Salzgehalt des Oberflachenwassers, wie sich 1969-1971 gezeigt hat.
Zu diesem Zeitpunkt gab es eine ,,Great Salinity Anomaly”, wo in der Labrador-
see keine Tiefenwasserbildung stattfand, da das Oberflachenwasser so wenig Salz
enthielt, dal? keine Konvektion stattfinden konnte. Insgesamt ist die Variabilitat im
Volumentransport des NADW grol3.



Am amerikanischen Kontinent entlang breitet sich das Nordatlantische Tiefen-

wasser in einer Tiefe von 1500-3500m als tiefer westlicher Randstrom (,Deep

Western Boundary Current”, DWBC) nach Suden aus, bis es den Antarktischen
Zirkumpolarstrom erreicht. Der weitere Weg des Nordatlantischen Tiefenwas-

sers ist nicht ganz klar, aber es ist durch seine speziellen Eigenschaften noch im
Indischen- und Pazifischen Ozean nachweisbar (Warren [44]).

Im Atlantischen Ozean wird das nach Suden flieRende Tiefenwasser durch eine
warme Oberflachenstromung ausgeglichen, so dald eine sich umwalzende Zelle
mit einem Volumentransport von ca. 17%118v: 106”%3] entsteht (Roemmich,
Wunsch [33]), weshalb auch haufig vom ,,Conveyor Belt" gesprochen wird. Diese
Oberflachenstromungen, der Golfstrom und der sich daran anschlie3ende Nord-
atlantikstrom, die auch in Abb. 2.1 dargestellt sind, schlie3en das Zirkulationssy-
stem.

2.2.2 Bistabilitat der THC

Unter den heutigen Randbedingungen, d.h. bei positivem Temperaturgradienten
zwischen der Tiefenwasserbildungsregion und der Region, wo das Tiefenwasser
die Begrenzung durch die Kontinente verlaf3t, und bei positiver Stl3wasserbilanz
in der Tiefenwasserbildungsregion, treten in Klimamodellen zwei stabile Zustan-
de der Thermohalinen Zirkulation auf. Einerseits ist der heutige Zustand mit Tie-
fenwasserbildung in hohen Breiten stabil, wobei die Zirkulation thermisch ange-
trieben wird, und andererseits ein Zustand ohne Zirkulation. Diese beiden Zu-
stande kénnen sowohl in konzeptionellen Modellen der THC beobachtet werden
(z.B. Rahmstorf [29]), als auch in allgemeinen Zirkulationsmodellen (GCM) (z.B.
Manabe, Stouffer [23], Stocker, Schmittner [37]).

Die Starke der THC wird durch zwei advektive Rickkoppelungsmechanismen be-
einflul3t. Einerseits gibt es die negative thermische Rickkoppelung, d.h. warmeres
Wasser wird aus niederen Breiten advehiert, wodurch die Dichte in der Tiefenwas-
serbildungsregion sinkt, so dal? es zu einer Abschwachung der Zirkulation kommt.
Dies fuihrt dazu, dal weniger warmes Wasser herantransportiert wird. Andererseits
wirkt noch die positive Salzrickkoppelung. Salzhaltiges Wasser wird aus niede-
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ren Breiten in die hohen Breiten transportiert. Dadurch wird die Dichte erhoht,
und die Zirkulation verstarkt sich. Aul3erdem existiert noch ein konvektiver Riick-
koppelungsmechanismus. Durch Konvektion wird Stwasser von der Oberflache
entfernt, wo eine positive Niederschlagsbilanz vorherrscht. Hierdurch steigt die
Dichte an der Oberflache an, und die Konvektion wird starker (Rahmstorf [30]).

Bei konstantem Temperaturgradienten ist die Starke der THC abhangig vom SufR3-
wasserzuflul? in die Tiefenwasserbildungsregion. Diese Abh&ngigkeit ist nichtli-
near. Bei einer Erh6hung des SulRwasserzuflusses kommt es zu einer Abnahme der
THC, bis es bei einem kritischen Su3wasserzuflul’ erst zu einer Hopf- und spéater
zu einer Sattel-Knoten-Bifurkation und einem schnellen Ubergang in den Zustand
ohne Zirkulation kommt (Titz et al. [43]). Bei Reduktion des Stifwasserzuflusses
von diesem Zustand aus zeigt das System ein Hystereseverhalten, d.h. die Zirku-
lation erholt sich erst wieder, wenn der Sti3wasserzufluld deutlich niedriger als der
kritische SufRwasserzuflul ist (Rahmstorf [29]).

2.2.3 Bedeutung der THC fir das Klimasystem der Erde

Ozeane bedecken et\éader Oberflache der Erde. Die Warmekapazitat der Ozea-
ne ist um mehrere GroRenordnungen hoher als die der Atmosphéare, und der Ozean
nimmt einen grof3en Teil der dem Erdsystem zugeftihrten Energie auf.

Aul3erhalb der Breitengrade zwischerr8@nd 30N ist die Strahlungsbilanz der
Erde negativ (Peixoto, Oort [27]), so dal3® W&rme von den niederen zu den ho-
hen Breitengraden transportiert werden muf3. Dieser meridionale Warmetransport
erfolgt zu etwa gleichen Teilen durch Atmosphére und Ozean.

Der Atlantische Ozean unterscheidet sich von den anderen Ozeanen dadurch, dal3
er der einzige Ozean ist, in dem der Warmetransport an allen Breitengraden nach
Norden gerichtet ist. Dies wird durch die THC verursacht. Die Thermohaline Zir-
kulation transportiert mit ihrem Volumentransport von etwa 17 Sv ca. 1.1 PW
(10'W) durch 24N nach Norden, wéhrend die windgetriebene Zirkulation trotz
ihres groReren Transportvolumens von 24 Sv nur ca. 0.19 PW transportiert (Ro-
emmich, Wunsch [33]). Durch diesen gro3en Warmetransport hat die THC einen
starken Einflul3 auf das Klima in Nordeuropa. Der Nordatlantik ist 0@.warmer
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als der Pazifik auf gleichen Breitengraden (Levitus [21]), wodurch das Klima z.B.
in Norwegen, Grol3britannien, Frankreich und Danemark deutlich milder ist, als
es ohne THC ware.

Aus Eisbohrkernen gewonnene Informationen lassen darauf schlie3en, dal3 rasche
Temperaturanderungen in der Vergangenheit haufig mit Anderungen der THC ver-
bunden waren. So zeigen z.B. die Dansgaard/Oeschger Zyklen, die wahrend der
letzten Eiszeit auftraten, eine schnelle Erwarmung des Klimas gefolgt von einer
langsamen Abkiihlung (Dansgaard et al. [3]). Diese Anderungen traten vor allem
in der Nordatlantikregion auf, konnten aber teilweise sogar in Neuseeland nachge-
wiesen werden. Vermutlich wurden diese starken Temperaturschwankungen durch
Anderungen in der Thermohalinen Zirkulation hervorgerufen oder zumindest ver-
starkt.
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Kapitel 3

Das Klimamodell CLIMBER-2

3.1 Modellbeschreibung

Fur diese Diplomarbeit wurde das Klimamodell CLIMBER-2 in der Version 2.1
verwendet. CLIMBER-2 ist ein 2.5-dimensionales Modell des Klimasystems von
mittlerer Komplexitét. Es besteht aus Modulen fiir die Simulation von Atmospha-
re, Ozean, Meereis, Prozessen an der Landoberflache und Vegetation. Die ein-
zelnen Module sind durch Energie-, Impuls-, Wasser- und Kohlenstofffliisse ge-
koppelt, wobei eine Korrektur der Flisse, wie sie bei vielen Modellen héherer
Auflésung erforderlich ist, nicht erfolgt. Dies erweitert den erhofften Bereich der
Anwendbarkeit der Modellergebnisse auch auf Klimata, die dem heutigen unahn-
lich sind, wie zum Beispiel das Klima, das wahrend der letzten Eiszeit herrschte.

Die Auflésung von CLIMBER-2 ist mit 10in latitudinaler und 51.43in longi-
tudinaler Richtung sehr niedrig. Trotz dieser groben Auflésung werden die wich-
tigsten Merkmale der Geographie, wie einzelne Kontinente und Ozeane, wieder-
gegeben. CLIMBER-2 erlaubt damit nur die Untersuchung grof3skaliger Prozesse
auf Zeitskalen langer als die saisonale Zeitskala. Eine genaue Beschreibung des
Atmosphéarenmodells ist in Petoukhov et al. [28] enthalten, wahrend das Ozean-
modell in Stocker et al. [36] beschrieben ist.
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3.1.1 Atmosphére

Das Atmosphérenmodul von CLIMBER-2 ist ein statistisch-dynamisches Modell.
Der statistisch-dynamische Ansatz beruht auf der Annahme, daf3 die grundsatzli-
chen Eigenschaften der langerfristigen Entwicklung der Atmosphare durch grof3-
skalige Felder der wichtigsten Atmospharenvariablen und Ensembles der synop-
tischen Wirbel und Wellen, die durch ihre gemittelten statistischen Eigenschaften
reprasentiert werden, ausgedrickt werden kénnen. Die betrachteten charakteri-
stischen Skalen sind dabei L > 1000 km ung 10 Tage. Das Modell |16st die
synoptische Variabilitat nicht auf, sondern die synoptischskaligen Flisse werden
als Diffusionsterme mit einer Wirbeldiffusivitat, die aus der atmospharischen Sta-
bilitat und horizontalen Temperaturgradienten berechnet werden, parametrisiert.

Weiter wird angenommen, dal3 die Atmosphare auf den betrachteten Skalen eine
universelle vertikale Verteilung von Temperatur und Feuchtigkeit hat. Auf diese
Weise kdnnen die dreidimensionalen Gleichungen auf ein System zweidimensio-
naler, vertikal gemittelter prognostischer Gleichungen fur Temperatur und Feuch-
tigkeit zurtickgefuihrt werden, aus denen die dreidimensionale Struktur dieser Cha-
rakteristika rekonstruiert werden kann. Das Modell hat daher keine spezifizierte
vertikale Auflésung, sondern die Anzahl der Schichten fur die Berechnung von
einerseits Windgeschwindigkeit, Energie- und Wassertransport und andererseits
den Strahlungsflissen ist unterschiedlich und so gewahlt, dal? hinreichende nume-
rische Genauigkeit erreicht wird. Die vorhergesagten dreidimensionalen Felder
der Geschwindigkeit, Temperatur und Feuchtigkeit werden benutzt, um advek-
tive Flisse zu berechnen. Die Strahlungsroutinen bertcksichtigen Wasserdampf,
Ozon, CQ und die berechnete Wolkenbedeckung.

3.1.2 Ozean

Das Ozeanmodul von CLIMBER-2 besteht aus einem zonal gemittelten Ozean-
modell mit drei Ozeanbecken nach Stocker et al. [36]. Die latitudinale Auflésung
betragt wie beim Atmospharenmodell’1®ertikal I6st das Modell 11 Schichten
unterschiedlicher Tiefe auf. Diese reichen von 50m Tiefe fur die oberste Schicht
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bis zu 1000m flr die unterste Schicht. Die Bodentopographie des Modells ist auf-
l6sungsbedingt sehr grob, jedoch ist die fir die Simulation der Thermohalinen Zir-
kulation wichtige Gronland-Island-Schottland-Schwelle vorhanden. Die Zeitauf-

|6sung betragt 10 Tage.

Das Modell simuliert die zonal gemittelte Verteilung von Salz und Temperatur,
sowie die Horizontal- und Vertikalgeschwindigkeit. In den Bereichen, wo die
Ozeanbecken durch Kontinente begrenzt sind, wird nur die Horizontalgeschwin-
digkeit in meridionaler Richtung berechnet, auf3erhalb dieser Bereiche auch die
zonale Geschwindigkeit. Barotrope Anpassung wird als instantan angenommen,
wahrend barokline Anpassungen auf einer Zeitskala von ca. 5 Jahren stattfinden.

Das Modell basiert auf den zonal gemittelten Erhaltungsgleichungen fiir Impuls,
Masse, Warme und Salz, wobei die Koeffizienten fur die Parametrisierung der ho-
rizontalen und vertikalen Diffusion raumlich veranderlich sind. Nichtlineare und
zeitabhangige Terme werden vernachlassigt. Die Bewegungsgleichungen des Mo-
dells in Kugelkoordinatei®, ®) sind (Stocker et al. [36])

1 ap

—fv=  p.acosd AA (3.1)
und 13
__ -9

fu=—— 22 3.2)

Dabei wird die geostrophische Geschwindigkeit aus dem Druckgradienten errech-
net. Es stehtu,v) fir das Geschwindigkeitsfeld aus zonaler Geschwindigkeit
und meridionaler Geschwindigkeit Die Koordinate® bezeichnet den Breiten-
grad,a ist der Radius der Erden, die konstante Referenzdichté,der Corio-
lisparameterp der Druck,Ap die Druckdifferenz Ost-West und/\ die Breite
des Ozeanbeckens in Radian. Der Druck berechnet sich aus der hydrostatischen
Relation

op

5, =~ 9(T.9 (33)

mit der Gravitationskonstantgund der Dichtep(T,S), deren Abhéangigkeit von
Temperatuil und SalzgehaBdurch die Zustandsgleichung fir Meerwasser (Gill
[8]) bestimmt wird. Weiter gilt die Divergenzfreiheit des Geschwindigkeitsfeldes
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1 d(vcosd) N ow
acosd® 0P 0z

0 (3.4)

mit der Vertikalgeschwindigkeiv. Salzgehalt und Temperatur werden aus Ad-
vektion und Diffusion nach den Gleichungen

oT 1 d(vTcos®) owT) 1 0 aTN 0 [ AT\ oo

ot acosd 90 | 0z acosdod KHCOSCD% toz KVE o
(3.5)

und

0S 1 o0(vScos®) dI(wS 1 o0 0S 0 0S conv

i — ~ (kK il R i

o acosd o® | 0z  22cosdad HCOSCDOCD tToz\ Vg ) TOs
(3/6)

berechnet. Dabei i$ty die horizontale unéy die vertikale Diffusivitatg?°™ und
a2 reprasentieren Warme- und Salzfliisse durch Konvektion. Die Gleichungen
beinhalten die Boussinesqg- und Rigid-Lid Naherungen.

Die zonale Druckdifferenapin Gl. (3.1) wird parametrisiert, um das Gleichungs-
system zu schlief3en:
ap

Ap= —aogsinZCDaT). (3.7)

€o ist ein Parameter, der die Ageostrophie des zonalen Geschwindigkeitsfeldes
angibt. Die DruckdifferenAp wird ausAp Uber die hydrostatische Relation (GlI.
3.3) bestimmit.

Das Ozeanmodell ist an das Atmospharenmodell gekoppelt und wird durch die
berechneten Flisse dieses Modells angetrieben.

In der konkreten Implementation in CLIMBER-2 wird das Geschwindigkeitsfeld
als Stromfunktiort berechnet¥ wird dabei durch

1 oW

V__—cosCDE (3.8)
1 oV¥

W= acosp 00 (3.9)
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definiert. Die Stromfunktion wird durch vertikale Integration der meridionalen
Dichtegradienten berechnet. Dabei erfolgen barokline Anderungen der Meridio-
nalgeschwindigkeiv nicht instantan, sondern auf einer Zeitskala von 5 Jahren
nach der Gleichung

0 1
av: = (VGeo— V) - (3.10)
Hierbei istv die momentane undyeo die Ubervgeo = —p’:%%p (Gl. 3.1 mit 3.7

in kartesischen Koordinaten) berechnete geostrophische Geschwindigkeit. Es gilt
Ag=8-10% undp, = 1030::]—%. Die Relaxationszeit betragt 150 Zeitschritte, d.h.
ca. 5 Jahre. Somit ergibt sich fur die meridionale Beschleunigung:

gv:}(—i&a—lo—v). (3.11)

3.1.3 Hydrologische Empfindlichkeit

Die genaue Anderung der Niederschlagsverteilung bei Anderungen der globa-
len Mitteltemperatur ist bis heute noch nicht hinreichend geklart. Unterschied-
liche Klimamodelle machen in dieser Hinsicht deutlich verschiedene Aussagen
(Houghton et al. [14]). Die Anderung der Niederschlage im Nordatlantik, wo das
Nordatlantische Tiefenwasser gebildet wird, ist jedoch fur die Abschéatzung der
Auswirkung von Klimaveranderungen auf die Thermohaline Zirkulation von ent-
scheidender Bedeutung. In CLIMBER-2 kann daher neben der Anderung, die das
Modell vorhersagt, eine zusatzliche Anderung parametrisiert werden, um den ge-
samten Bereich der Niederschlagsdnderungen, die fir moglich gehalten werden,
untersuchen zu kénnen.

Dabei wird angenommen, daf3 die zusatzliche SuRwasserndéngelie in den
Nordatlantik zwischen 50N und 70N eingetragen wird, proportional zur Tem-
peraturdnderungTyy in der ndrdlichen Hemisphére ist.

AF = KATun (3.12)

Die Proportionalitatskonstankewird als hydrologische Empfindlichkeit bezeich-
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net und hat in CLIMBER-2 den WeK; = 0.01%’ (Rahmstorf und Ganopolski
[31]). Um starkere Anderungen des hydrologischen Kreislaufs modellieren zu
konnen, wird eine zusatzliche StiBwassermelige= k,ATyH dem Wasser des
Nordatlantiks zwischen 50l und 70N hinzugeflugt, so dal’ die effektive hydrolo-
gische Empfindlichkeit zl4 = k; + kg wird. Um sicherzustellen, daf3 die Erhaltung

des Gesamtsalzgehaltes nicht verletzt wird, muf3 die gleiche Menge Sufwasser
wieder abgezogen werde. Dies geschieht in den in dieser Arbeit beschriebenen
Experimenten im Atlantik im Bereich zwischefiund 20N.

Die hydrologischen Empfindlichkeiten in dreidimensionalen Klimamodellen sind
z.B. k=0.03Sv/K im Modell von Manabe und Stouffer, was sich bei Berlcksich-
tigung des Abschmelzens des Gronlandischen Gletschers auf k= 0.045Sv/K ver-
andert (Rahmstorf und Ganopolski [31]), sowie k=0.023Sv/K fir das HadCM3
Modell (Wood et al. [45]).

3.2 Klima des Modells

3.2.1 Initialisierung und Temperaturverteilung

Das Temperaturfeld der Atmosphare wird anfanglich i@ nitialisiert, wah-

rend im Ozean ein grobes Temperaturprofil vorgegeben wird. Dig KiDzen-
tration betragt praindustrielle 280 ppm. Von diesem Anfangszustand aus wird das
gekoppelte Modell fir 10000 Jahre integriert, wobei das Gesamtsystem nur von
der eintreffenden Sonnenstrahlung angetrieben wird. Nach etwa 5000 Jahren er-
reicht das Modell einen quasistationaren Zustand und es ist bis zum Ende der
Berechnung keine Drift des Modellklimas mehr feststellbar.

Als Beispiel fur das in diesem Zustand erreichte Klima ist in Abb. 3.1 die bo-
dennahe Lufttemperatur im Jahresmittel abgebildet. In der oberen Hélfte ist die
Lufttemperatur dargestellt, wahrend in der unteren Halfte der Abbildung die Dif-
ferenz dieser Temperatur zu Beobachtungsdaten (GUACA [10]) gezeigt wird. Wie
deutlich zu erkennen ist, entspricht die berechnete Temperaturverteilung relativ
gut den Beobachtungen. In weiten Bereichen der Erdoberflache bewegt sich die
Temperatur in einem Bereich veh3°C um die gemessenen Werte, und nur in
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hohen Breiten sowie Uber den Zentren der Kontinente kommt es zu gré3eren Ab-
weichungen.

Bei einer Erh6hung der atmosphéarischen,@@nzentration vom vorindustriel-

len Niveau mit 280ppm aus steigt die Temperatur deutlich an. Bei einer Erh6hung
auf die doppelte Konzentration (560ppm &Qteigt die Temperatur nach einer
Integrationszeit von 4500 Jahren bei konstantep €a@nzentration im Mittel um
3.63K. Die Differenz der Temperatur im Jahresmittel zum Referenzzustand ist in
Abb. 3.2 oben abgebildet. Die Erwé&rmung reicht von minimal 2K in der Nahe des
Aquator bis zu 7K in hohen Breitengraden. In Europa steigt die Temperatur um
3.5-6K an, und die Kontinente erwéarmen sich insgesamt starker als die Meere.
Im unteren Teil von Abb. 3.2 ist das gleiche nach einer Erh6hung auf 1120 ppm
CO,, das Vierfache der vorindustriellen Konzentration, zu sehen. Die Erwédrmung
fallt mit 6.08K im globalen Mittel nicht ganz doppelt so hoch aus, wie bei einer
Verdoppelung des COAmM starksten ist die Erwarmung mit bis zu 12K in den ho-
hen Breiten, auch wenn die genauen Werte in diesen Breitengraden recht unsicher
sind, da die Prozesse, die in hohen Breiten ablaufen, noch sehr wenig verstanden
sind. Selbst in &quatorialen Regionen steigt die Temperatur um mindestens 4.5K.
Eine &hnliche Verteilung sagen auch komplexere dreidimensionale Klimamodelle
vorher, wobei die Unterschiede zwischen den Vorhersagen dieser Modelle noch
relativ grof3 sind.

3.2.2 Thermohaline Zirkulation

Die Thermohaline Zirkulation wird in CLIMBER-2 als Stromfunktion der meri-
dionalen Zirkulation berechnet. In Abb. 3.3 ist die Stromfunktion innerhalb der
kontinentalen Begrenzungen des Atlantikbeckens dargestellt. Wie deutlich zu er-
kennen ist, wird der Atlantik von einer Zirkulationszelle mit einem Maximum
von 17.8Sv bei 4N in einer Tiefe von 1000m dominiert. Dieses Maximum der
Stromfunktion definiert die Starke der Thermohalinen Zirkulation.

Das Tiefenwasser bildet sich zwischerfBQund 70N, sinkt anschlieRend auf der
Sudseite der dort vorhandenen Schwelle weiter ab und flie3t nach Siden. Unter-
halb der Nulllinie ist noch das antarktische Bodenwasser unter dem Nordatlanti-
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Bodennahe Lufttemperatur im Jahresmittel
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Abbildung 3.1:Bodennahe Lufttemperatur im Jahresmittel. Oben: Temperatur in
CLIMBER-2 im Referenzzustand, unten: Differenz zu Beobachtungsdaten.

20



Referenz

Temperaturdifferenz: 2 CO,
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Abbildung 3.2:Bodennahe Lufttemperatur im Jahresmittel. Oben: Differenz zwi-
schen zweifacher vorindustrieller G&onzentration und Referenz, unten: Diffe-
renz zwischen vierfacher vorindustrieller G®onzentration und Referenz.
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Abbildung 3.3:Stromfunktion der meridionalen Zirkulation im Atlantik im Refe-
renzzustand. Angaben in Sverdrup.

schen Tiefenwasser zu erkennen.

Um die Veranderung der Zirkulation durch den Treibhauseffekt zu untersuchen,
werden vier Experimente mit CLIMBER-2 durchgefihrt, wobei die,C32ena-

rien 2E1 und 4E1 aus Abschnitt 4.2 (siehe auch Tab. 4.1) verwendet wurden, d.h.
die CO Konzentration wird von der praindustriellen Konzentration ausgehend
um 1%/a erhoht, bis die Endkonzentration von 560ppm bzw. 1120ppm erreicht ist.
Danach bleibt die C®Konzentration konstant. Diese Szenarien wurden einmal
mit der ,eingebauten” hydrologischen Empfindlichkeit 0.01%’ und einmal mit

k= 0.043%", nahe an der hydrologischen Empfindlichkeit des Modells von Mana-
be und Stouffer, durchgerechnet. Es zeigt sich, daf sich die Zirkulation durch die
Erwarmung deutlich verandert. Wie in Abb. 3.4, die die Zirkulation nach Ende
des Integrationszeitraumes von 4000 Jahren bei der hydrologischen Empfindlich-
keitk = 0.043%’ zeigt, deutlich zu erkennen ist, wird die Zirkulation flacher und
schwacher. So reicht die Zirkulationszelle des NADW bei doppeltes Kan-
zentration (links abgebildet) nur noch bis in ca. 2200m Tiefe, und das Maximum
der Zirkulation liegt bei 12.8Sv in 500m Wassertiefe. Dagegen wird das AABW
deutlich starker und dehnt sich nach oben aus. Bei 1120pppgbdcht die Zir-
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Abbildung 3.4:Stromfunktion der meridionalen Zirkulation im Atlantik bei dop-
pelter (links) und bei vierfacher (rechts) vorindustrieller €Ronzentration. An-
gaben in Sverdrup.

kulation des NADW vollstandig zusammen. Wie in der rechten Halfte von Abb.
3.4 zu erkennen ist, existiert nur noch eine sehr kleine oberflachennahe Zirkulati-
onszelle, die nicht mehr unterhalb der Thermokline reicht. Gleichzeitig dehnt sich
die Zirkulationszelle des AABW noch weiter nach oben aus.

Um das Zeitverhalten der THC, das CLIMBER-2 vorhersagt, einzuschatzen, wer-
den Ergebnisse von Berechnungen mit CLIMBER-2 mit den publizierten Ergeb-
nissen von anderen Klimamodellen verglichen. Zur Verfigung standen daftr die
Ergebnisse von Manabe und Stouffer (Manabe, Stouffer [24]; hier als M/S be-
zeichnet), die mit dem dreidimensionalen GFDL Modell berechnet wurden, so-
wie die Ergebnisse von Stocker und Schmittner (Stocker, Schmittner [37]; hier
S/S), die mit einem zonal gemittelten 2D-Ozeanmodell, das an ein Energiebilanz-
modell gekoppelt ist, erhalten wurden. Sowohl M/S, als auch S/S, benutzten zum
Szenario 2E1 identische G&zenarien. Dariiber hinaus haben M/S auch das 4E1
Szenario berechnet. Das Zeitverhalten der THC in diesen Experimenten, sowie in
Berechnungen mit CLIMBER-2 (hier C), ist in Abb. 3.5 dargestellt.

Die Ergebnisse des Vergleiches der Modelle sind in Tab. 3.1 zusammengefalit.
Dort sind die anfangliche Starke der Zirkulation, der Minimalwert der Zirkulati-
onsstéarke, der Zeitpunkt, zu dem dieser erreicht wird, sowie die Starke der Zirku-
lation am Ende des betrachteten Zeitraumes aufgelistet. Die Starke der Zirkulation
des NADW wird dabei, da sich die anfangliche Starke des NADW unterscheidet,
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auch relativ zum Anfangswert angegeben.

Beim Vergleich der Modellergebnisse sind sowohl qualitative, als auch quantitati-
ve Unterschiede zwischen den Ergebnissen der Modelle offensichtlich. So ist die
anfangliche Starke der Zirkulation in CLIMBER-2 am niedrigsten, liegt aber na-
he bei den von Roemmich und Wunsch angegebenen 17Sv (Roemmich, Wunsch
[33]), ahnlich wie bei M/S. Dagegen erhalten Stocker und Schmittner eine mit
24.8Sv deutlich starkere Zirkulation.
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Abbildung 3.5:Zeitverhalten der THC in verschiedenen Modellexperimenten.
Schwarz: Manabe/Stouffer, dabei S: Referenz, 2XC: Szenario 2E1, 4XC: Sze-
nario 4E1. Rot: Stocker/Schmittner mit Szenario 2E1. Grin: CLIMBER-2 mit
k = 0.01%, Szenario 2E1, gelb: Szenario 2E1 mitk0.043¥, blau: Szenario

4E1 mit k= 0.01%Y, orange: Szenario 4E1 mitk 0.0433.
Abbildung zusammengestellt aus Manabe, Stouffer [24], Abb. 4 und Stocker,
Schmittner [37], Abb. 3, sowie aus eigenen Experimenten.

Bei Verdoppelung der C&Konzentration erreicht die Zirkulationsstéarke in allen
Experimenten nach etwa 130 Jahren ein Minimum, wobei die Reduktion bei M/S
mit 63% deutlich starker ist, als in den anderen Experimenten mit ca. 36%. Nach
Erreichen des Minimums erholt sich die Zirkulation bei S/S und M/S mit einer
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| Szenario | NADW [Sv], t=0a | NADW Min. [Sv] | t[a] | NADW [Sv], t=500a|

S/S 24.8 16 (65%) 130 22.3 (91%)
M/S: 2XC 19 7 (37%) 150 16 (84%)
M/S: 4XC 19 2.3(12%) | 230 2.3 (12%)

C: 2E1, 0.01 17.8 12 (67%) 120 13.8 (77%)
C: 2E1, 0.043 17.8 10.8 (61%) | 80 12.8 (72%)
C: 4E1, 0.01 17.8 7 (39%) 155 10.2 (57%)
C: 4E1, 0.043 17.8 0 300 0

Tabelle 3.1Vergleich der Modellresultate. Angegeben sind Anfangs- und Endwert
der Zirkulationsstarke des NADW, sowie dessen Minimum und der Zeitpunkt t, an
dem es erreicht wird. Prozentangaben in Klammern sind relativ zum Anfangswert.

Erhdhung um 26% bzw. sogar 47% wesentlich starker, als dies bei CLIMBER-
2 mit 10% der Fall ist. Die unterschiedlichen hydrologischen Empfindlichkeiten
bewirken bei diesen Experimenten nur einen unterschiedlich schnellen Abfall der
Zirkulationsstarke auf den Minimalwert, wahrend die Starke der Zirkulation in
beiden Fallen sehr &hnlich ist.

Im Gegensatz zur Verdoppelung der £Kbnzentration, wo CLIMBER-2 fir bei-

de hydrologischen Empfindlichkeiten qualitativ gleiche Ergebnisse liefert, unter-
scheiden sich die Ergebnisse bei Vervierfachung deutlich. So verhalt sich die Zir-
kulation im Experiment mik = 0.0l%’ sehr ahnlich wie bei Verdoppelung des
C0O,, aber beik = 0.043%\V kommt es zu einem schnellen Zusammenbruch der
THC, und ab dem Zeitpunkt t=300a bleibt die Zirkulation bei 0Sv. Auch bei M/S
bricht mit diesem C@Szenario die THC zusammen, wobei der Minimalwert, bei
dem sich die Zirkulation stabilisiert, schon friiher als bei CLIMBER-2 erreicht
wird.
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Kapitel 4

Modell der Temperaturentwicklung

4.1 Einleitung

Wenn zuséatzliches COn die Atmosphare geleitet wird, wirkt dieses nicht direkt

auf die THC, sondern das G@ewirkt erst eine Erwarmung des Erdsystems. Erst
diese Erwarmung beeinflu3t die THC. Um die Auswirkungen des Treibhauseffek-
tes auf das Zeitverhalten der THC zu erfassen, mul3 daher zuerst das Zeitverhalten
der Erwarmung betrachtet werden.

Bei einer stufenformigen Erhdhung der €Ronzentration in CLIMBER-2 kann
beobachtet werden, dal3 die Erwarmung nicht wie die Erh6hung deKGizen-

tration instantan ist, sondern erst mit einer gewissen Verzdgerung erfolgt (siehe
auch Abb. 4.1). Um das Zeitverhalten der Temperatur, genauer gesagt der ober-
flachennahen Lufttemperatur im globalen Mittel, zu erklaren, wird ein einfaches
konzeptionelles Modell entwickelt. Dieses Modell soll nicht alle Vorgange, die
bei einer Erwadrmung der Erde durch den Treibhauseffekt ablaufen, beinhalten,
sondern es soll nur eine konzeptionelle Erklarung des Zeitverhaltens der Tempe-
raturanderung liefern.

Durch eine Erhdhung der Treibhausgaskonzentration wird zuerst der Atmospha-
re zusatzliche Warme zugefihrt. Die Temperatur der bodennahen Luftschichten
und die Oberflachentemperatur des Meeres sind jedoch durch Flisse von latenter
und fuhlbarer Warme sowie durch Strahlungsflisse sehr eng aneinander gekop-
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pelt, so dal’ die aufgenommene Warme sehr schnell (auf einer saisonalen Zeitska-
la) an die Oberflachenschichten des Meeres abgegeben wird (Peixoto, Oort [27]).
Der Ozean hat eine um einige Grol3enordnungen grol3ere Warmekapazitéat als die
Atmosphare, so dal} er sich wesentlich langsamer erwarmt. Die den Oberflachen-
schichten zugefuhrte Warme wird in tiefere Wasserschichten transportiert, und ein
stationdrer Zustand wird erst erreicht, wenn der tiefe Ozean keine Warme mehr
aufnimmt.

In der Literatur ist der einfachste Ansatz fir das Zeitverhalten der Temperatur-
anderung der sogenannte ,Sumpfozean” (siehe z.B. McGuffie, Henderson-Sellers
[25])

d

C AT —MT =2Q. (4.1)

Hierbei istC die Warmekapazitat des SysteAs, die Temperaturanderung uid

ein Parameter, der die Anderung der langwelligen Abstrahlung in Beziehung zur
Temperaturanderung setat.wird auch als ,Klimasensitivitat” bezeichnet. Die
Losung dieser Gleichung ist

~AQ A
AT = ~ {1—exp(—6t)} .

Mit diesem Ansatz findet die Entwicklung der globalen Mitteltemperatur auf nur
einer Zeitskalar = % statt. Wenn man aber den Temperaturverlauf in Abb. 4.1
betrachtet, erkennt man, dal3 dort auf einen raschen Anstieg der Temperatur eine
langsame Annaherung an die Endtemperatur folgt. Der Ansatz nur einer Zeitskala
wie in Gl. (4.1) bedeutet, dal’3 entweder der relativ rasche Anstieg zu Beginn der
Temperaturanderung unterschatzt oder die langsame Anndherung an die Gleich-
gewichtstemperatur zu spéateren Zeiten Uberschatzt wird. Daher soll im Folgenden
ein Modell entwickelt werden, das diesen Vorgang besser beschreibt.

Ein zweites Ziel der Untersuchung in diesem Kapitel ist, eine Impulse-Response-
Funktion der Temperaturentwicklung zu finden. Impulse-Response-Funktionen
(IRF) erlauben es, die komplexen Vorgénge, die beispielsweise in einem Klima-
modell ablaufen, auf eine einfache Funktion zu reduzieren, die das Verhalten der
betrachteten Variable im Gliltigkeitsbereich der IRF hinreichend genau wieder-
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gibt. Dieses Verfahren basiert auf dem Ansatz, daf3 sich auch ein komplexes nicht-
lineares System in der Umgebung einer Gleichgewichtslage linearisieren laft. In
diesem Kapitel soll eine IRF fur die zeitliche Entwicklung der globalen Mitteltem-
peratur als Antwort auf eine Anderung der £Konzentration bestimmt werden.

Die Anderung der Warmezufuhr des Systehgist nach Gl. (2.1) mit 437% bei

einer Verdoppelung des GQehr klein gegentber den 3%@ die von der Sonne
eintreffen. Eine Beschreibung der Systemantwort mittels einer IRF sollte daher
madglich sein, falls das Systemverhalten nicht gerade in diesem Wertebereich eine
starke Nichtlinearitat zeigt.

Hasselmann et al. haben eine Impulse-Response-Funktion entwickelt, die das Zeit-
verhalten der Temperaturanderung im Klimamodell ECHAM-1/LSG beschreibt
(Hasselmann et al. [12]), aber die Herleitung dieser IRF enthélt keine physika-
lischen Mechanismen, die dieses Verhalten konzeptionell erklaren. Desweiteren
wurde fur die Bestimmung der Parameter der IRF nur ein einzigesSz@nario
benutzt.

In diesem Kapitel wird daher der Versuch unternommen, dies noch zu verbessern.
Um das Zeitverhalten der Erwarmung zu verstehen, wird ein einfaches thermo-
dynamisches Modell entwickelt, das dieses Zeitverhalten wiedergibt. Aus diesem
Modell wird eine Responsefunktion bestimmt, die das Zeitverhalten der globalen
Durchschnittstemperatur als Antwort auf einen der Atmosphére zugefihrten CO
Impuls wiedergibt. Diese Responsefunktion, und mit ihr das konzeptionelle Mo-
dell, wird an mit CLIMBER-2 erhaltene Modellergebnisse angepal3t, um mit der
Responsefunktion das Verhalten von CLIMBER-2 so gut wie méglich beschrei-
ben zu kénnen.

4.2 Modellexperimente mit CLIMBER-2

Zur Untersuchung des Zeitverhaltens der Temperaturanderung durch den anthro-
pogenen Treibhauseffekt werden zwei Serien von Experimenten mit CLIMBER-

2 durchgefuhrt. Alle Experimente beginnen dabei mit der vorindustriellep CO
Konzentration von 280ppm und fiir den zusatzlichen StuRwasserzuflUF-git

0, d.h. die hydrologische Empfindlichkeit liegt bei 0.01%’. In der ersten Reihe
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von Experimenten folgt die COKonzentration einer Stufenfunktion, wobei die
CO, Konzentration ausgehend von der vorindustriellen, B@nzentration zum
Zeitpunkt t=0 instantan vervielfacht wird. Diese Experimente werden mit ,xS”
bezeichnet, wobei ,x” das Vielfache der vorindustriellen Konzentration bedeutet,
das erreicht wird. Dieses Stufenfunktionsszenario bedeutet eine Kohlenstoffzu-
fuhr in der GréRenordnung Gt Kohlenstoff, die in einend-Puls der Atmo-
sphare zugefiuhrt werden.

In der zweiten Serie von Experimenten steigt diex®0Onzentration ab dem Zeit-
punkt t=0 exponentiell an, bis ein bestimmtes Vielfaches der vorindustriellen Kon-
zentration erreicht ist, und bleibt danach konstant. Diese Experimente werden mit
XEY” bezeichnet, wobei ,x” wieder fir das Vielfache der Konzentration bedeu-
tet und ,y” die Anstiegsrate in %/a. Im Gegensatz zu den ,S” Szenarien bedeutet
dies eine kontinuierlich ansteigende Kohlenstoffzufuhr, die nach z Jahren stabili-
siert wird. Die durchgefihrten Experimente sind in Tabelle 4.1 zusammengefal3t.

| Bezeichnung CO, Endkonzentration [ppm] Anstiegsrate [%/a]

1.5S 420 -
2S 560 -
2.5S 700 -
3S 840 -
4S 1120 -
2E0.4 560 0.4
2E1 560 1
4E0.4 1120 0.4
4E1 1120 1

Tabelle 4.1Bezeichnungen und Parameter der Experimente mit CLIMBER-2.

Die Stufenfunktionsexperimente werden durchgefihrt, da es technisch am ein-
fachsten ist, aus einem derartigen Experiment das Zeitverhalten der Temperatur-
anderung zu bestimmen, da das Zeitverhalten der zusatzlichen Warmezufuhr in
die Atmosphare nicht berticksichtigt werden mul3. Allerdings beinhalten derartige

Szenarien die Gefahr von numerischen Instabilitaten und/oder physikalisch anders
ablaufenden Vorgangen, wie es z.B. bei Hasselmann et al. [12] der Fall ist. In dem
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dort durchgefiihrten Stufenfunktionsexperiment bildete sich ein warme Oberfla-
chenschicht in h6heren Breiten aus, die eine Warmeabgabe an den tieferen Ozean
verhinderte. Um derartige Probleme festzustellen, wird zuerst ein Vergleich zwi-
schen Stufenfunktions- und Exponentialfunktionsexperiment durchgefihrt.

T. [C]

NADW [Sv]

0 100 200 300 400 500
Zeit [a]

Abbildung 4.1 Zeitverhalten von C& bodennaher Lufttemperatur4)lund Ther-
mohaliner Zirkulation (NADW) im Klimamodell CLIMBER-2 bei den Experimen-
ten 4S (schwarz), 4E1 (grun), 2S (gelb) und 2E1 (rot).

In Abb. 4.1 sind Zeitreihen der CKonzentration (CQ), der bodennahen Luft-
temperatur im globalen MittelTg) und der Starke des Nordatlantischen Tiefen-
wassers (NADW) fur die Szenarien 4S, 4E1, 2S und 2E1 abgebildet. Dort ist deut-
lich zu erkennen, dal3 die Oberflachentemperaturen bei Vervierfachung dé&s CO
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den beiden betrachteten Szenarien nach ca. 280 Jahren beinahe gleich sind, wah-
rend dies bei Verdoppelung des €€chon nach ca. 140 Jahren der Fall ist. Die
prognostizierte Temperaturanderung nach Erreichen eines stationaren Zustandes
fallt mit 6.08K fur 4S und 4E1 bzw. 3.63K fur 2S und 2E1 fur die Stufenfunktions-
szenarien und die Szenarien mit exponentiellem Anstieg identisch aus. Ahnlich ist
dieser Sachverhalt beim Zeitverhalten der Thermohalinen Zirkulation. Auch dort
ist schon wenige Jahre nach Stabilisierung dep €@nzentration die Starke der

THC in beiden Experimenten gleich.

Es wird daher davon ausgegangen, daR die instantane Anderung si&oG£2n-
tration kein qualitativ anderes Verhalten erzeugt, als realistischere Szenarien mit
exponentiellem Anstieg.

4.3 Konzeptionelles Modell der
Temperaturentwicklung

4.3.1 Modellbeschreibung

Abbildung 4.2:Konzeptionelles zwei-Schichten-Modell

Um die Vorgéange bei der Erwéarmung durch den Treibhauseffekt zu erfassen, wird
ein konzeptionelles thermodynamisches Modell betrachtet. Das Modell besteht
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aus zwei Wasserschichten, die auf drei Seiten von der Umgebung isoliert sind.
Nur an der Oberflache findet ein Warmeaustausch mit dem umgebenden Warme-
bad statt. Die obere Schicht (1) mit Temperatuund vertikaler Ausdehnunigy
reprasentiert dabei die oberflachennahe Schicht des Ozeans und die Atmospha-
re, deren Temperaturen sich in einem Zustand des Flie3gleichgewichtes befinden.
Die untere Schicht (2) mit Temperatliy und Ausdehnundp, repréasentiert den
tieferen Ozean. Im Gleichgewichtszustand haben beide Schichten die Temperatur
Teq des Warmebades, dessen Temperatur sich bei Zufihrung vennS@ntan
andert. Zwischen der oberen Schicht und dem Warmebad, sowie zwischen den
beiden Schichten, treten die Warmefli§deund Q. auf, wobei angenommen
wird, dal3 sich die beiden Schichten nicht durchmischen.

Nach den Gesetzen der Thermodynamik gilt fur die Temperaturanderungen der
Schichten:

d
pCVlaTl =Q1—Q2

d
c\Vo—Tr =
pCV2 ;T2 Q2
mit p Dichte, ¢ spezifischer Warmekapazitat undVolumen der Schicht. Die
FlisseQ1und Q2 kbnnen nach dem Warmeleitungssatz (Gehrtsen et al. [7]) als
KiA

Ql = T (Teq— Tl)

und KA
Q= (Ti-T)
formuliert werden, wobekK; die spezifische Warmeleitfahigkeit ig,die Flache
undl; die Lange, tber die die Warme transportiert wird. Nach Einsetzen der Flisse

in die Temperaturgleichungen ergibt sich

d T KiA KoA

at ™= oty (=1~ )~ vy, () “2
d KoA
qi2= pc\2/2|2 (Ti—To). (4.3)

Das Gleichungssystem ist in dieser Form jedoch noch nicht anwendbar, da die
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Warmeleitfahigkeiterk; nicht bekannt sind. Daher wird das System vereinfacht,

indem die Zeitkonstantedy, = p'é\l,ﬁl, S = % unddz = p*é\'ﬁ}jz eingefiihrt wer-

den. Mit diesen wird das Gleichungssystem (4.2) und (4.3) zu

d
aTl +(014+02) Ty — 02T = 61Teq (4.4)
und d
ETZ — 03T +03T> =0. (4.5)

4.3.2 Lo6sung des Differentialgleichungssystems

Die allgemeine Losung eines Systems von Differentialgleichungen
E-+Z|\/|-x—|: (4.6)
th| } ikXk = H .
kann als Superposition von Eigenvektoren
Xi(t) = c(t)Xik (4.7)
k

der Matrix M repréasentiert werden (Bronstein [1]). Hierbei Xt die i-te Kom-
ponente des Eigenvektaxg von M, der mit dem Eigenweity der MatrixM kor-
respondiert. Um die partikulare Lésung des inhomogenen Differentialgleichungs-
systems zu erhalten, muf3 noch der Antifielm der Eigenvektorbasis ausgedriickt
werden:

F= " rd)Xic (4.8)
k

Nun kann das Differentialgleichungssystem (4.6) in ein System entkoppelter Dif-
ferentialgleichungen erster Ordnung transformiert werden:

%Ck(t) + AiC(t) = ri(t). (4.9)

Im Fall des Differentialgleichungssystems (4.4) und (4.5) ergibt sicMfur
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M — (01+02) —& .
-3 03

0

T. — To(t<0)
T Te(t>0)

Der Antrieb ist

mit

wobeiTp die Temperatur des Anfangs- ufigldie Temperatur des Endzustandes
ist. Die L6sung dieses Differentialgleichungssystems fir die obere Wasserschicht
ist

Ti(t) = Te+ (To— Te) (Arexp(Aat) + Az exp(Aat))
mit den Eigenwerten; und A2, sowie den KoeffizienteA; und Ay, die aus den
Faktorend; und den Randbedingungen bestimmt werden.

Um aus diesem Modellsystem eine Impulse-Response-Funktion fir die boden-
nahe Lufttemperatur im globalen Mitt@k zu erhalten, wird flrfTs der Ansatz

Ts(t) = To+ Rr (t) gemacht, wobeTy die Anfangstemperatur urigr die gesuch-

te Responsefunktion ist. Wenn man fir die Temperagutie Temperatuiy der
oberen Schicht ansetzt, erhalt man Alit= Te — To fur die ResponsefunktioRy :

Rr(t) = AT [1— (Arexp(A1t) +Azexp(Azt))]. (4.10)

Fur langsamere Anstiegsraten als eiddfuls der CQ Emissionen kann der Tem-
peraturverlauf Gber eine Faltung erhalten werden. Dies ergibt

t d
Rr(t—t') Gt (Teg(t))) dt’.

—00

E®=E+/
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4.3.3 Bestimmung geeigneter Zeitkonstanten

Um Zeitkonstante®; zu bestimmen, die eine gute Ubereinstimmung mit Berech-
nungen mit CLIMBER-2 ergeben, wird ein ,Least Squares Fit” durchgefuhrt. Da-
bei wird der quadratische Abstand zwischen der ResponsefuriRfiamd den
Ergebnissen der Simulation des Stufenfunktionsszenarios mit CLIMBER-2 mini-
miert:

min G(k)Z(-ﬁRF(i,k, 51,62,63) —TCUMBER(i,k))Z. (4.11)

|

Hierbei bedeutel|rr die aus der IRRRt errechnete Temperatulg vser die

von CLIMBER-2 simulierte Temperatug(k) eine Gewichtungsfunktion, mit der

die einzelnen Szenarien gewichtet werderdie Nummer des Szenarios und

die Datenpunkte der Zeitreihe. Die Gewichtung der einzelnen Szenarien erfolgt
willkarlich unter dem Gesichtspunkt, dalR das Hauptgewicht auf dem Szenario 2S
liegen sollte, wahrend die starkeren Temperaturdnderungen nicht so stark gewich-
tet werden.

| Szenario| Gewichtung| mittl. quadrat. Fehler [K]

1.5S 0.8 0.2134
2S 1.0 0.1976
2.5S5 0.8 0.1310
3S 0.6 0.0861
4S 0.3 0.1219

Tabelle 4.2:Gewichtungen der einzelnen Szenarien und mittlerer quadratischer
Fehler.

Der Abstand wird minimal fir die Zeitkonstantés = 1.099-10 a1, &, =
3.075-10 2a 1 undd; = 1.195- 10 2a 1. Dies entspricht Zeitskalen = gli von

171 = 9.1a,12 = 26.7a undtz = 51.3a. Die Gewichtungen und die mittleren qua-
dratischen Fehler (Bronstein [1]) bei diesen Zeitkonstanten sind in Tabelle 4.2
angegeben.

Die maximale quadratische Abweichung zwischen der mit CLIMBER-2 berech-
neten und der von der Responsefunktion vorhergesagten Temperatur ist 0.2134K.
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Dieser Wert wird im Szenario 15S erreicht. Dagegen ist der minimale quadrati-
sche Fehler 0.0861K im Szenario 3S.

Aus den Zeitkonstanted; = 1.099- 10 a1, & = 3.075-10 2a 1 und 83 =
1.195.102a ! ergeben sich Eigenwerte der MatNkvonA; = —1.43-10 1a 1
und A, = —9.16- 10 3a~1. Mit diesen Eigenwerten, der Anfangstemperalgir
sowie der Endtemperatdi ergeben sich die Koeffizientely, = 0.75 undA, =
0.25 durch Variation der Konstanten (Bronstein [1]). Die ResponsefuniRion
wird damit zu:

Rr(t) = AT [1— (0.75exp(—1.43-10 *a 't) + 0.25exp(—9.16- 10 3a t))]
(4.12)

Dies entspricht einer Zeitskala von ca. 7 Jahren fur die ersten 75% der Tempera-
turanderung und einer Zeitskala von 109 Jahren fir die letzten 25%.

20T T T T T T T T T T

——— 48
J —— IRF

0 50 100 150 200 250 300 350 400 450 50(
Zeit [al

13

Abbildung 4.3:Temperaturentwicklung in CLIMBER-2 bei den £8tufenfunkti-
onsszenarien 1.5S, 2S, 2.5S, 3S und 4S, sowie jeweils die zugehdrige IRF.
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In Abb. 4.3 sind die Ergebnisse der Szenarien 1.5S bis 4S abgebildet, sowie die
jeweils dazugehorige Responsefunktion. In einem Bereich vom 1.5-fachen der
vorindustriellen CQ@ Konzentration von 280ppm bis zum Vierfachen kann eine
hinreichende Ubereinstimmung erzielt werden. Allerdings ist die Ubereinstim-
mung zwischen Responsefunktion und vom Klimamodell berechneter Tempera-
tur bei gré3eren Temperaturdnderungen deutlich besser als bei kleinen. So erreicht
TcLimBer IM Szenario 1.5S erst nach ca. 150 Jahfer, und auch im Szenario

2S steigtTcmser anfanglich deutlich langsamer an an, @jsr, wahrend die
Abweichungen bei den Szenarien 3S und 4S sehr klein sind.

20 T T T T T T T T T

18

T, [°C]

16

151

———  2E04
——  2E1

ul 1/ 4E0.4 | A
4E1
—— IRF

13 | 1 1 1 1 1 1 1 1 1
0 100 200 300 400 500 600 700 800 900 100c¢

Zeit [al

Abbildung 4.4:Temperaturentwicklung in CLIMBER-2 bei den £6zenarien
2E0.4, 2E1, 4E0.4 und 4E1, sowie jeweils die zugehorige IRF. Bei der Berechnung
der IRF wurde der Anstieg vondJals linear angenommen.

Bei langsameren Anderungen der £Kbnzentration ist die Beschreibung durch
die Responsefunktion noch besser, wie in Abb. 4.4 zu erkennen ist. Dort sind die
Szenarien mit exponentiellem Anstieg der £X»nzentration 2E0.4 bis 4E1 und
die zugehorigen Responsefunktionen dargestellt. Fir die Responsefunktion wur-
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de in diesem Fall ein linearer Anstieg der Gleichgewichtstempefajwahrend

des exponentiellen Anstiegs der €®onzentration angenommen. Da die £0
Konzentration logarithmisch (siehe auch. Gl. 2.1) in die Temperatur eingeht, ist
eine lineare Temperaturanderung realistisch (Dickinson, Schaudt [5]). Die Uber-
einstimmung mit den Berechnungen von CLIMBER-2 ist gut, wobei die Respon-
sefunktion wahrend der Zeit, in der die g®onzentration noch ansteigt, die
Temperatur bei geringeren Temperaturanderungen etwas utber- und bei starkeren
Anderungen unterschéatzt. Die mittleren quadratischen Fehler bei den Szenarien
mit exponentiell ansteigender G®onzentration sind in Tabelle 4.3 zusammen-
gefaldt. Der Fehleristim Szenario 2E1 mit 0.1122 K am grof3ten. Dieser Wert liegt
jedoch niedriger als der groRte Fehler bei den Stufenfunktionsszenarien.

| Szenario| mittl. quadrat. Fehler [K]

2E0.4 0.1061
2E1 0.1122
4E0.4 0.0885
4E1 0.0690

Tabelle 4.3 Mittlerer quadratischer Fehler in den Szenarien mit exponentiell an-
steigender C@QKonzentration.

4.4 Responsefunktionen flr weitere Grol3en

Im Zuge der Bearbeitung dieser Diplomarbeit wurden auch noch andere Grol3en
daraufhin untersucht, inwieweit eine Impulse-Response-Funktion fiir sie gefun-
den werden kann. In Abb. 4.5 sind Salzgehalt (Abb. 4.5a) und Potentielle Dichte
(Abb. 4.5b) in der Oberflachenschicht in der Tiefenwasserbildungszone H¢i 65

im Atlantik aus den Simulationen mit den betrachteten Szenarien 1.5S bis 3S ab-
gebildet. Darunter sind Starke der Thermohalinen Zirkulation (Abb. 4.5c) und
Volumentransport durch 38 zwischen 1500m und 3000m Wassertiefe gezeigt.

Leider war es bei allen vier Gro3en nicht mdglich, eine Impulse-Response-Funktion
zu bestimmen. So andert sich der Salzgehalt anfangs sprungartig, erreicht danach
ein lokales Minimum und kann dann, je nach betrachtetem Szenario, entweder
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Abbildung 4.5:Zeitreihen von a) Salzgehalt und b) Pot. Dichte der Oberflachen-
schicht bei 68N, c) Starke der Thermohalinen Zirkulation und d) Volumentrans-
port durch 50N zwischen 1500m und 3000m Wassertiefe in den Experimenten

Volumentransport [Sv]

0 100 200 300 400 50C
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1.5S (schwarz), 2S (griin), 2.5S (gelb) und 3S (rot)
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gleichbleiben, oder abnehmen. Offenbar ist bei den Szenarien mit grél3eren Tem-
peraturdnderungen der SilRwassereintrag in die Region so hoch, daf3 die Advek-
tion von salzhaltigerem Wasser aus aquatorialen Breiten den Sifdwassereintrag
nicht mehr ausgleichen kann. Auch die Thermohaline Zirkulation entzog sich ei-
ner derartigen Analyse.

Dagegen kann die Potentielle Dichte in erster Naherung als proportional zur ne-
gativen Temperaturanderung angesetzt werden, aber die starken Schwankungen
des Salzgehaltes machen auch hier eine genauere Bestimmung unmaoglich. Auch
den Volumentransport kann man fir andere Berechnungen als proportional zur ne-
gativen Temperaturanderung ansetzen, aber die Fehler werden hier noch deutlich
grof3er als bei der Dichte.

4.5 Diskussion

In diesem Kapitel wurde ein thermodynamisches zwei-Schichten-Modell entwickelt,
das das Zeitverhalten der bodennahen Lufttemperatur bei der Zufuhr zusatzlicher
Warme in das Klimasystem beschreibt. Das konzeptionelle Modell besteht aus
zwei Wasserschichten unterschiedlicher Starke, die durch Warmeflisse unterein-
ander gekoppelt sind. Das Modell istin ein Warmebad eingebettet, dessen Tempe-
ratur sich bei Zufiihrung von CCerhdht, wobei nur an der Oberseite des Modells

ein Warmeaustausch mit dem Warmebad mdglich ist. Mit Hilfe dieses Modells
konnte eine Reponsefunktion fir die Antwort der mittleren Oberflachentempera-
tur auf einen der Atmosphéare zugefuhrtenG@puls bestimmt werden.

Das Modell beschreibt die Vorgénge im Klimasystem qualitativ durchaus richtig.
Warme wird zuerst von Atmosphére und Oberflachenschicht des Ozeans aufge-
nommen, und erst von dort aus an die tieferliegenden Schichten des Ozeans abge
geben.

Gleichzeitig beschreibt die Responsefunktityndas zeitliche Verhalten der Tem-
peraturantwort des Klimasystems auf einen Anstieg deg E@nhzentration im
betrachteten Bereich von 280ppm bis 1120ppm Kohlendioxid hinreichend ge-
nau. Die Responsefunktion sagt einen exponentiellen Anstieg der Temperatur vor-
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aus, der zu 75% auf einer Zeitskala von 7 Jahren stattfindet, wahrend die letz-
ten 25% auf einer Zeitskala von 109 Jahren ablaufen. Die Abweichungen zwi-
schen den von CLIMBER-2 vorhergesagten Temperaturen und den Temperaturen,
die die Responsefunktion vorhersagt, sind, tber den gesamten berechneten Zeit-
raum betrachtet, klein. So liegt die mittlere quadratische Abweichung bei maximal
0.2134K. Bei noch groReren Temperaturanderungen als den maximal 6.08K, die
hier betrachtet wurden, wirden die Fehler wegen der Nichtlinearitaten des Klima-
systems allerdings schnell anwachsen.

Jedoch kann das entwickelte konzeptionelle zwei-Schichten-Modell keinesfalls
als hinreichende Erklarung der Vorgange im Klimasystem gesehen werden. Dabel
ist zu bericksichtigen, dal3 der Prozel3 der Warmeabgabe an den tieferen Ozean
ein ganz anderer Prozel3 ist, als die einfache Warmeleitung, die in dem hier vor-
gestellten Modell angenommen wird. Im realen Ozean geschieht dies durch die
Thermohaline Zirkulation, sowie durch diapyknische Durchmischung, die wieder-
um durch Warmeabgabe bei Konvektionsereignissen, sowie durch das langsame
Aufsteigen warmeren Wassers ausgeglichen wird. Desweiteren ist die Annahme
einer homogenen Temperaturverteilung im Gleichgewichtszustand nattrlich un-
realistisch.

Diese Ausfuihrungen machen deutlich, da? man die Anwendbarkeit des Modells
als Erklarung der realen Vorgange im Erdsystem in Zweifel ziehen muf3. Als kon-
zeptionelles Modell, das nur das Zeitverhalten der Erwarmung erklaren soll, ist es
jedoch geeignet.
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Kapitel 5

Interne Wellen in CLIMBER-2

5.1 Einleitung

Bei einer Erwarmung des Klimasystems durch den Treibhauseffekt erwarmt sich
zuerst die Atmosphare zusammen mit der oberflachennahen Schicht des Ozeans.
Dies fuhrt zu einer Abnahme der Dichte des Oberflachenwassers, die u.U. noch
durch zusatzliche StRwassertransporte verstarkt wird. In der Tiefenwasserbildungs-
region hat die Abnahme der Dichte des Oberflachenwassers zur Folge, dal} die
Tiefenwasserbildungsrate abnimmt. Wie sich diese Reduktion der Tiefenwasser-
bildungsrate im Modellozean von CLIMBER-2 ausbreitet, soll in diesem Kapitel
untersucht werden.

In einer Untersuchung mit idealisierten Modellen hat Kawase 1987 festgestellt,
dal der ,,Deep Western Boundary Current”, der Tiefenstrom entlang der Ostkiiste
des amerikanischen Kontinents, in dem das nordatlantische Tiefenwasser nach
Suden flief3t, durch eine Kelvin-Welle aufgebaut wird, die sich von der Region
der Tiefenwasserbildung entlang der westlichen Begrenzung des Atlantikbeckens
bewegt. Am Aquator kreuzt diese Welle als aquatoriale Kelvinwelle das Becken
des Atlantiks und breitet sich entlang der Ostkuiste polwarts weiter aus. Hier bilden
sich Rossby-Wellen, die sich in das Innere des Ozeans hinein ausbreiten (Kawase
[19)).

Kawase hat dies mit Hilfe eines linearen zwei-Schichten-Modells festgestellt, an
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dem er die erste barokline Mode der sich ausbreitenden Wellen untersucht hat.
Die Ausbreitungszeit dieser Wellen in seinem Modell betrug ca. 200 Tage.

Spatere Untersuchungen unter Bertcksichtigung weiterer Schichten und weiterer
Moden stiitzen Kawases Uberlegungen; allerdings verlangert sich in diesen Unter-
suchungen die Zeitskala der Ausbreitung auf mehrere Jahre. Desweiteren wurde
festgestellt, daR der gleiche Ausbreitungsmechanismus auch bei periodischer An-
derung der Tiefenwasserbildungsrate sowie bei einer Reduktion der Tiefenwas-
serbildung zum Tragen kommt (Capotondi [2]).

Es ist daher anzunehmen, daR sich auch Anderungen der Tiefenwasserbildungs-
rate, wie sie durch den anthropogenen Treibhauseffekt hervorgerufen werden, als
Kelvinwelle nach Siden ausbreiten, und auf diesem Wege den meridionalen Dich-
tegradienten, der die Thermohaline Zirkulation antreibt, aufbauen.

Im Folgenden soll daher versucht werden, Kawases Ansatz auf das zweidimen-
sionale, zonal gemittelte Ozeanmodell von CLIMBER-2 anzuwenden, und daran
die Ausbreitung einer Anderung der Tiefenwasserbildung im Nordatlantik, wie sie
von einer Erwarmung der Atmosphare verursacht wird, zu untersuchen. Anschlie-
Rend wird untersucht, wie sich die Ausbreitungsgeschwindigkeit der Wellen, die
vom zwei-Schichten-Modell vorhergesagt werden, andert, wenn von der kiinstlich
vereinfachten Dichteschichtung des zwei-Schichten-Modells zu einer kontinuier-
lichen Dichteschichtung, wie sie im realen Ozean vorherrscht, lbergegangen wird.
Im darauf folgenden Abschnitt wird versucht, diese Wellen in CLIMBER-2 nach-
zuweisen. Das Ende des Kapitels bildet eine Darstellung der Wellenausbreitung
in dreidimensionalen Systemen, die sich deutlich von der Wellenausbreitung im
hier betrachteten zweidimensionalen Modellsystem unterscheidet.

5.2 Zwei-Schichten-Modell

5.2.1 Modellbeschreibung

Betrachtet wird ein lineares Modell des Ozeans mit zwei zonal gemittelten Was-
serschichten konstanter Breite (siehe Abb. 5.1), die die Wasserschichten ober- und
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Abbildung 5.1:Aufbau des zwei-Schichten-Modells

unterhalb der Thermokline repréasentieren. An der Oberflache wird die ,Rigid-
Lid” Randbedingung angewandt, d.h. Auslenkungen der Wasseroberflache wer-
den nicht zugelassen. Aul3erdem wird die Boussinesg-Naherung benutzt. Beide
Néaherungen sind Bestandteil des Ozeanmodells von CLIMBER-2, weshalb sie
auch hier verwendet werden.

Im Folgenden bezeichnet der Index 1 die obere, und der Index 2 die untere Schicht.
Dabei bezeichneh; undh, die Ausdehnungen der Wasserschichten in vertikaler
Richtung.n bezeichnet die Auslenkung der Grenzschicht zwischen diesen Was-
serschichten aus der Ruhelage bei—h;. v; undvs sind die Geschwindigkeiten

in den jeweiligen Wasserschichtgm, und p, die Driicke. Die Dichte des Was-

sers wird als konstant in der jeweiligen Wasserschicht angenommen, so dafl3 sich
der Druck nur durch eine Anderung der Auslenkungndert.

Um das Gleichungssystem des Wellenmodells herzuleiten wird zuerst ein klei-
nes Volumenelement betrachtet. Von diesem wird anschlieBend durch vertikale
Integration auf eine Scheibe der oberen Wasserschicht geschlossen, woraus sich
wiederum die Kontinuitatsgleichung fur die obere Wasserschicht ergibt.

Es gilt die Kontinuitatsgleichung. Wir betrachten ein kleines Volumenelement
Vs = Oxdydz. Fir dieses ist die Kontinuitatsgleichung bei konstanter Diphte

1D .
~ _Ve+0O- V=0
Vs Dt st
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& ¥0y02 <Eéx6y62+ ua—X6x+ valéyjtwa—zéz) ——0.Vv.

Die zeitliche Anderung des VolumeNf§ist also abhangig von der Divergenz des
Geschwindigkeitsfeldes = (u,v,w). Da es sich um ein zweidimensionales Sy-
stem handelt, kdnnen die Terrdeder dritten Dimension vernachlassigt werden:

1 gZSszvié +Wgéz =— 2v+ gW
dydz \ ot oy yrWaz) = oy 0z )
Um nun von diesem Volumenelement auf die obere Wasserschicht schliel3en zu

kénnen, wird von der Wasseroberflache zur Tiete + n der Grenzschicht ver-
tikal integriert:

1 Mt/ 0 d “hin 9 9
502 s (aéy62+va/6y+wa—zéz) dz_—/O (@V—FG—ZW) dz

oy kann hier als konstant angenommen werden, da sich das Volumen der betrach-
teten Flissigkeitsschicht nur durch eine Anderung der Grenzschichtauslenpkung
andern kann. So wird die Gleichung unter der Annahme, dal3 die Horizontalge-
schwindigkeitv = v1 nicht vonz abhangig ist, zu

d 0
g () = 50 (bt 1)) — (Wl = W)

Da die mittlere Hohév, der Grenzschicht konstant ist, gfithy = %hl = 0. We-
gen der Rigid-Lid-Naherung verschwindet die Vertikalgeschwindigkean der
Wasseroberflache, es gilt,_, = 0. Da adiabatischer vertikaler Austausch durch
Isopyknen (Flachen gleicher Dichte) sehr gering ist, kann WM?‘—LMHI =0

fur die Vertikalgeschwindigkenv durch die Grenzschicht zwischen den Wasser-
schichten angenommen werden:

0 9 0
5= (V1@<—h1+n)+(—h1+n> alvl)

Dies ist die vertikal integrierte Kontinuitatsgleichung fiir die obere Wasserschicht.
Die Kontinuitatsgleichung fir die untere Wasserschicht wird analog hergeleitet.
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Somit sind die Kontinuitatsgleichungen der beiden Wasserschichten:

0 0 0 0
at” 1@ Vi— ﬂa/ 1— 16yn (5.1)

und 0 0 0 0
Eﬂz—hzay Z_rlay > — 2ay” (5.2)

Eine Abschatzung der Grél3enordnungen dieser Terme %glb:'t )) hlayvl =

(hé)( )( u, ”ay O(”O)(yg Uundv, 2 155N = % Mit der Naherundy; > n, die
im Folgenden angenommen wird, kénnen die Terme der GréRenordhy yo)
vernachlassigt werden, so dal’ die Kontinuitatsgleichung linearisiert werden kann.

Die linearisierten Kontinuitatsgleichungen fiir die beiden Wasserschichten werden

damit zu: 3 3
ot —N—- h]_ ayvl =0 (53)
0 0
o =N+ hzayVZ =0. (5.4)

Die zeitliche Anderung der Grenzschichtauslenkung ist also proportional zur Di-
vergenz des Geschwindigkeitsfeldes. Im Modell CLIMBER-2 qilt fur die Ge-
schwindigkeiten die Gleichung (3.11), so dal3 sich fur die Beschleunigung im
zwei-Schichten-Modell

0 10

e Vp—a/pl—Wl (5.5)
und 3 13

2= Vp—a/pz—WZ (5.6)

ergibt. Hierbei wurde der Faktd® aus Gleichung (3.11) durah= 22 substitu-
iert. AuRerdem wurde die Dampfudgiurchy = £ ersetzt. Die Driicke bestimmen
sich aus der hydrostatischen Relat@h —gp:

P1= —0pP1z (5.7)
P2 = —0gp1(—(h1—n)) —gp2(z+ (hy—n)). (5.8)
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Bei Einfiihrung einer reduzierten Gravitatigh= g% mit p,Referenzdichte
wird aus Gleichung (5.8):

P2 = p+g (N —hy) — gpoz. (5.9)

Somit kann (5.6) auch durch die Auslenkunder Grenzschicht ausgedriickt wer-
den:

o .9
a2 = oW N - e (5.10)

Aus dieser Gleichung, sowie der linearisierten Kontinuitatsgleichung (5.4) der un-
teren Schicht wird spéater das zwei-Schichten-Modell numerisch implementiert.

Nach Differentiation von (5.4) nach der Zeit kann mit Hilfe von (5.10) eine Be-
wegungsgleichung fir die Auslenkungder Grenzschicht aufgestellt werden:

0° 00
o g2 P
0° 0? d

In einem am Nordende geschlossenen Ozeanbecken mit zwei Wasserschichten
und ,Rigid-Lid“ Naherung kann wegen der Kontinuitat nur die erste barokline
Mode einer Welle entstehen, und die barotrope Bewegung muf3 verschwinden.
Daher muf3

hivi +hovo =0 (5.12)

gelten. Mit (5.12) sowie (5.3) kann die Bewegung alleine durch die Auslenkung
n der Grenzschicht beschrieben werden:

2 20
ﬁn—hzvag a—yzn +Varl =0. (5.13)

Dies ist eine Wellengleichung fiir eine gedampfte Transversalwelle.
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5.2.2 Lo6sung der Wellengleichung und stationarer
Zustand

Nun soll die Wellengleichung (5.13) geldst werden. Wenn der Dampfungsterm
vernachlassigt wird, ist dies die Gleichung einer ungedampften Welle mit einer
Phasengeschwindigkeit= /hoyag’. Fir das gedampfte System ergibt sich mit
dem Ublichen Exponentialfunktionsansgtz noexp(i (kx— wt)) als Losung von
Gleichung (5.13):

—w?+ K2 — iy = 0.

Die Dispersionsrelation lautet somit

i 2
mlvzz—%'i\/—szrk%Z, (5.14)

und fur die Gruppengeschwindigkeit folgt

NI

vg:‘;—‘ifz (—VZZH@CZ)_ k. (5.15)

Fur die Wellenzahk miissen drei Falle unterschieden werden:

1. k< %: In diesem Fall wird die Wurzel in (5.15) und (5.14) imaginar, d.h. es
entsteht keine Welle, sondern die Frequenst rein imaginar und die Sto-
rung wird in sehr kurzer Zeit herausgedampft. Fur die Zeitskala gilt dabei
T<2=83a

2. k> Lmit O(k) = O(%). In diesem Fall ist die Dispersion der Welle re-
levant undvg — oo fir k — -, wahrendRgw) — 0 geht. Dabei bleibt der
Imaginarteillm(w) = —%’ konstant. Auch diese Wellen werden also auf ei-
ner Zeitskala = % = 8.3a herausgedampft.

3. k> %: In diesem Fall kann der Termé in (5.15) vernachlassigt werden,
und es giltvyg = c. Die Gruppengeschwindigkeit ist unabhangig von der
Wellenzahl.
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Der Faktory hat also zwei Auswirkungen auf die entstehenden Wellen. Einerseits
wirkt er als Filter, der nur Wellen entstehen laf3t, fir deren Wellenkzdai den

in Tabelle 5.1 angegebenen Parameterwelten) = 1.15- 10 'm~* gilt. Dies
entspricht einer maximalen Wellenlanye- 27" =5.46-10'm. Diese Wellenléange

ist grofRer als der Erdumfang, so dal? Wellen dieser Wellenlange nicht entstehen.
Andererseits geht der Faktgdirekt in die Ausbreitungsgeschwindigkey = c

der Wellen ein.

Fir das linearisierte Gleichungssystem laf3t sich eine analytische Losung fur den
stationdren Zustand bestimmen. Im stationéren Zustang gilt: 0 sowie v, =
0. Damit folgt aus (5.4):

0
O+hy—v2=0
+ 26yV2
& Vo = Voo = konstant (5.16)

Wenn man dies in (5.6) einsetzt, erhalt man

0
0= —O(VQ/E/H — W20

0
*i)a/rl——a—g,Vzo
Y 9 1 y
& [ —ndy=——v /d
/yo 6yn y ag 20 o y
1
eny) = —O(—g,Vzo(Y—yO) + 1o (5.17)

mit no = N(Yo). Die Auslenkungy der Grenzschicht ist also linear vgrabhén-

gig und fallt vom Anfangspunkt aus gesehen mit der Steiguggvzo linear ab,
wahrend die Geschwindigkers = vog konstant ist. Unter den Bedingungen, die

fur die numerische Implementation angenommen wurden (siehe unten), und ei-
nem Volumentransport von 22Sv, d.h. einer Geschwindigkgit= 3.33- 10‘3%,
entspricht dies einem H6henunterschied der Grenzschicht von 229.4m zwischen
Nord- und Studende des Ozeanbeckens. Genau genommen verletzt dieser Héhen-
unterschied die Linearisierungsbedingupgg h; bzw. n <« hy, dah; und hy

in der GréRenordnung von 1000m sind, womit der Unterschied weniger als eine
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GroRRenordnung betragt.

5.2.3 Implementation des Modells

Analytische Losungen konnten nur flr stationare Zustande des Systems gefunden
werden. Bei der Erwarmung des Erdklimas durch den Treibhauseffekt ist aber vor
allem das transiente Verhalten des Wellensystems bei einer Anderung des Volu-
mentransports interessant. Daher wird im Folgenden das Modell in Fortran imple-
mentiert und daran das transiente Verhalten numerisch untersucht. Vom Modell
werden zwei Versionen erstellt, wobei die erste Version die linearisierte Konti-
nuitatsgleichung enthalt, wahrend die Linearisierung in der zweiten Version nicht
durchgefuhrt wird.

Das Modell besteht aus der Kontinuitatsgleichung (5.4) und der Bewegungsglei-
chung (5.6) fur die untere Wasserschicht. Da die obere Wasserschicht nicht in die
Wellengleichung (5.13) eingeht und auch fir Kontinuitats- und Bewegungsglei-
chung nicht relevant ist, wird nur die untere Wasserschicht berticksichtigt.

Die Gradienten werden als finite Differenzen ausgedrtickt, wobei die Berechnun-
gen auf einem versetzten Gitter stattfinden, d.h. die Gitterpunkte, an denen die Ge-
schwindigkeitenv; berechnet werden, liegen jeweils zwischen den Gitterpunkten,
an denen die Auslenkungender Grenzschicht berechnet werden. Als Integrati-
onsverfahren kommt ein Algorithmus nach Euler zum Einsatz.

Angenommen wird ein Ozeanbecken mit idealisierter rechteckiger Geometrie. In
zonaler Richtung hat dieses Becken eine Breite vonl@imeridionaler Richtung
erstreckt sich das Becken von“®0bis 30°S. Die Lange des Beckens ist somit ca.
1.0-10’m. Die zeitliche Auflosung ist 0.01 Tage=864s, wihrend die raumliche
Aufldsung 02° ~ 2.2- 10*m betrégt.

Die Breite des Beckens von 6bedeutet fur den Parameterin der Gleichung

(5.6) der Geschwindigkeiten den Wert= 7.64- 10%s. Dieser und weitere Modell-
parameter fur die numerische Implementation sind in Tabelle (5.1) zusammenge-
fakt. Diese Parameterwerte ergeben eine Phasengeschwindigkeitoyog =

3.35- 1cr2g, d.h. eine Welle bendétigt 9.6 Jahre um das Ozeanbecken zu durch-
laufen .
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| Bezeichnung | Symbol| Wert |

a 7.64-10%s
Dichtedifferenz Ap 2%
Referenzdichte p* 1030%
reduzierte Gravitation g 19 10—2g
Dampfungsparameter y 7.716-10 9s 1
Ausdehnung der Schicht2 hy 1000m

Tabelle 5.1Modellparameter der numerischen Implementation.

Angetrieben wird das Modell durch das Einstromen von Wasser in die untere
Schicht des Modells. Dies erfolgt am nérdlichen Ende des Beckens. Als Rand-
bedingung am Nordende des Modellozeanbeckens wird somit die Geschwindig-
keit festgelegt, wahrend die Grenzschichtauslenkung frei bleibt. Am Sidende des
Beckens hat das Modell offene Randbedingungen. Um diese zu implementieren
wird das Ozeanbecken verlangert, und auf3erhalb des betrachteten Modellgebiets
werden die herauslaufenden Wellen langsam gedampft.

Es ist zwar nicht zu erwarten, dal3 die Linearisierung der Kontinuitatsgleichung
die Wellenausbreitung signifikant veréndert, aber um den Einflufl3 der Nichtlinea-
ritdten in der Kontinuitatsgleichung abzuschatzen, wird eine zweite Version des
Modells implementiert, in der die linearisierte Kontinuitatsgleichung (5.4) durch
die Kontinuitatsgleichung (5.2)

0 0 0 0
ar]‘i'hz@Vz‘H]@VZ‘i'VzEn =0, (5.18)

die nicht linearisiert ist, ersetzt wird. Diese Modellversion enthalt also die Annah-
men < h; bzw.n < hy weder explizit noch implizit. Die restlichen Modellpara-
meter, sowie der Antrieb des Modells, werden nicht verandert.

5.2.4 Aufbau der Zirkulation und stationarer Zustand

In einem ersten Experiment soll das Verhalten des Modells beim Aufbau des
Stromungs- und Druckfeldes untersucht werden. Von einem Anfangszustand mit
n = 0 undvy = 0 ausgehend wird zum Zeitpunkt t=0 ein Volumentransport von
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22Sv in die untere Schicht des Modells eingeleitet. Dieser Wert entspricht dem Vo-
lumentransport durch 38 zwischen 1500m und 3000m Wassertiefe in CLIMBER-
2 (siehe auch Abb. 4.5d und Abb. 5.7).
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Abbildung 5.2:Aufbau des Druckfeldes beim Start der THC. Links linearisiertes
Modell, rechts Modell mit Nichtlinearitat. Oben: Auslenkung der Grenzschicht in
Abhangigkeit vom Breitengrad zu den Zeitpunkten t=320 Tage (schwarz), t=2.9
Jahre (gruin), t=6.1 Jahre (gelb), t=9.3 Jahre (rot) und t=120 Jahre (blau). Unten:
Zeitreihen der Auslenkungan den Breitengraden 608! (schwarz), 30N (griin),

0° (gelb) und 30S (rot).

Fir das linearisierte Modell ist die Auslenkungler Grenzschicht in Abb. 5.2ain
Abhangigkeit vom Breitengrad zu den Zeitpunkten t=320 Tage, t=2.9 Jahre, t=6.1
Jahre, t=9.3 Jahre und t=120 Jahre abgebildet, sowie in Abb. 5.2b als Zeitreihe an
den Breitengraden 608, 30°N, 0° und 30S. Wé&hrend zum Zeitpunkt t=0 tberall
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n = 0 gilt, hat die Wellenfront zum Zeitpunkt t=430 Tage’Blerreicht. Sie breitet

sich mit der Gruppengeschwindigkejf = ¢ weiter nach Stiden aus, und erreicht
nach 6.6 Jahren den Aquator. Nach 9.8 Jahren gelangt die Wellenfront an das
sudliche Ende des Beckens.
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Abbildung 5.3:Aufbau des Geschwindigkeitsfeldes. Links linearisiertes Modell,
rechts Modell mit Nichtlinearitat. Oben: Geschwindigkeitsfeld in Abh&ngigkeit
der Breite zu den Zeitpunkten t=320 Tage (schwarz), t=2.9 Jahre (grun), t=6.1
Jahre (gelb), t=9.3 Jahre (rot) und t=274 Jahre (blau). Unten: Zeitreihen der Ge-
schwindigkeit an den Breitengraden 60\ 30.5N, 0.5N und 30.5S.

Aufgrund der Bedingung der Volumenkontinuitat erhéht sich danach die Ampli-
tude der Auslenkung stetig, bis nach rund 230 Jahren das Feld stationar wird,
wobei eine Anderungsrat%% < 1&2% als stationar angesehen wird. Sehr ahn-
lich erfolgt der in Abb. 5.3 a und b gezeigte Aufbau des Geschwindigkeitsfeldes.
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Die Welle breitet sich mit der Geschwindigkeiaus und erreicht nach 9.6 Jahren
das sudliche Ende des Beckens. Danach dauert es weitere 210 Jahre, bis das Feld
stationar ist.

Aus der Ausbreitungszeit von 9.8 Jahren, bis die Welle das Stdende des Beckens
erreicht hat, und der Lange des Ozeanbeckens von-d&@’th ergibt sich eine
Ausbreitungsgeschwindigkell ~ 3.28- 102%. Die Ausbreitungsgeschwindig-

keit liegt also sehr nahe an dem analytisch ermittelten Wertyen3.35- 10‘2”—;.

Im nichtlinearen Modell unterscheidet sich die Wellenausbreitung kaum vom li-
nearisierten Modell. Die Auslenkungder Grenzschicht ist in Abb. 5.2c in Ab-
hangigkeit vom Breitengrad zu den gleichen Zeitpunkten abgebildet, und in Abb.
5.2d als Zeitreihe an den Breitengraderild030°N, 0° und 30S. Die Wellen-
front breitet sich mit der Gruppengeschwindigkgjt~ 3.41- 10*2% nach Suden

aus und ist damit etwas schneller, als die Welle im linearisierten Modell. Sie er-
reicht nach ca. 9.4 Jahren das sudliche Ende des Beckens.

Wieder erhoéht sich die Amplitude der Auslenkung nach dem Durchlaufen der
Welle stetig, bis zum Zeitpunkt t=210a das Feld stationar wird. Auch der Aufbau
des Geschwindigkeitsfeldes unterscheidet sich kaum vom linearisierten Modell.
Wie in Abb. 5.3c und d deutlich zu erkennen ist, breitet sich die Wellevgit

aus und erreicht nach 9.3 Jahren das sidliche Ende des Beckens. Danach dauert
es weitere 200 Jahre, bis das Feld stationar ist. Im nichtlinearen Modell breitet
sich die Welle somit etwas schneller aus, als im linearisierten Modell, aber der
Unterschied ist mit 210‘3% denkbar klein.

Auch im stationaren Zustand, der am Ende der Integrationszeit von 274 Jahren
erreicht ist, unterscheiden sich beide Modellversionen kaum. Am auffalligsten ist
die Tatsache, dal3 das Geschwindigkeitsfeld im linearisierten Modell konstant bei
Vo = 3.33- 10‘3% ist, wahrend die Geschwindigkeit im nichtlinearen Modell von
2.77-103% im Norden auf 21032 im Siiden zunimmt. Der Grund hierfur ist

die Volumenkontinuitat, die im linearisierten Modell nicht vollstandig eingehalten
wird. So nimmt der Volumentransport im linearisierten Modell nach Stden hin ab,
wahrend er im nichtlinearen Modell konstant ist.

Die Grenzschichtauslenkung im stationaren Zustand ist in beiden Modellversio-
nen sehr ahnlich. Im linearisierten Modell betragt die Grenzschichtauslenkung
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am Nordende 472.6m und am Sidende 248.3m, der Hohenunterschied ist also
224.3m. Im nichtlinearen Modell ist die Anderung der Grenzschichtauslenkung
etwas weniger ausgepragt. So betragt sie am Nordende 475.0m, wahrend sie am
Sudende 272.8m betragt - ein Unterschied von 202.2m.

5.2.5 Auswirkungen des Treibhauseffektes auf die
Zirkulation

Durch den anthropogenen Treibhauseffekt werden die oberen Wasserschichten
des Ozeans erwarmt. Hierdurch wird die Dichte des Wassers der Oberflachen-
schichten reduziert und die Tiefenwasserbildungsrate nimmt ab.

Zur Simulation der Auswirkungen des anthropogenen Treibhauseffektes werden
zwei Experimente durchgefuhrt. Der Ausgangszustand der Experimente ist der
stationare Zustand, den das Modell nach dem Aufbau der Zirkulation, der im letz-
ten Abschnitt beschrieben wurde, erreicht hat. Um die Auswirkung des Treib-
hauseffektes zu simulieren, wird der Volumentransport in die untere Schicht des
Beckens von 22Sv um die Halfte auf 11Sv reduziert (siehe Abb. 4.5 und 5.7 flr
den Volumentransport in CLIMBER-2). Dies erfolgt im ersten Experiment instan-
tan, und im zweiten Experiment proportional zur Impulse-Response-Funktion, die
im letzten Kapitel fir das Zeitverhalten der bodennahen Lufttemperatur gefunden
wurde. Diese Impulse-Response-Funktion ist zwar eigentlich nicht auf den Volu-
mentransport anwendbar, aber sie wird hier als erste Naherung benutzt, da fir den
Volumentransport keine entsprechende Funktion gefunden werden konnte, und
da zumindest die Zeitskalen der Anderung des Volumentransportes dhnlich den
Zeitskalen der IRF sind.

5.2.5.1 instantane Anderung

In einem ersten Experiment wird die Geschwindigkeitdes bei 60N einstro-
menden Wassers instantan auf 50% des Ursprungswertes reduziert, um die Reak-
tion des Systems auf eine derartige Storung zu ermitteln, ohne das Zeitverhalten
der Stoérung selbst berlcksichtigen zu mussen.
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Abbildung 5.4:Grenzschichtauslenkumgbei instantaner Anderung von.\Links
linearisiertes Modell, rechts Modell mit Nichtlinearitat. Oben: In Abhangigkeit
vom Breitengrad zu den Zeiten: t=0 (schwarz), t=2.9a (grun), t=6.1a (gelb),
t=9.3a (rot) und t=274a (blau). Unten: Zeitreihen der Auslenkuigei den Brei-
tengraden 60N (schwarz), 30N (grin), @ (gelb) und 30S (rot).
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In Abb. 5.4a ist die Entwicklung der Auslenkumgim linearisierten Modell in
Abhangigkeit vom Breitengrad zu verschiedenen Zeitpunkten dargestellt, wah-
rend in Abb. 5.4b Zeitreihen an verschiedenen Breitengraden abgebildet sind. Es
ist deutlich zu erkennen, wie sich die Stérung mit Gruppengeschwindigkeit
vom Nordende her nach Siuden ausbreitet. Dabei nimmt die Amplitude der St6-
rung proportional der Auslenkung(y) im stationaren Zustand aus Gleichung
(5.17) nach Suden hin ab. Nach ca. 9.8 Jahren erreicht die Welle das Stuidende des
Beckens. Nach dem Durchlaufen der Welle treten anfanglich Oszillationen auf,
die jedoch rasch abklingen. Wieder &ndert sich das Feld nach dem Durchlaufen
der Welle stetig, bis die Bedingung der Volumenkontinuitat erfullt ist, und das
Feld nach etwa 230 Jahren stationar wird.

Ergebnisse der nichtlinearen Modellversion sind in Abb. 5.4 rechts dargestellt. In
Teil c ist die Entwicklung der Auslenkung im nichtlinearen Modell in Abh&n-
gigkeit vom Breitengrad dargestellt, wahrend in Teil d der Abbildung Zeitreihen

an verschiedenen Breitengraden abgebildet sind. Es ist deutlich zu erkennen, wie
sich die Stérung genau wie im linearisierten Modell vom Nordende her nach Su-
den ausbreitet, wobei die Geschwindigkeit etwas hoher als im linearisierten Mo-
dell ist, so dal? die Welle schon nach ca. 8.6 Jahren das Sudende des Beckens
erreicht. Wieder andert sich das Feld nach dem Durchlaufen der Welle stetig, bis
die Bedingung der Volumenkontinuitat erfillt ist, und das Feld nach 230 Jahren
stationar (d.h% < 1-1072T) wird.

5.2.5.2 Anderung nach IRF

Im zweiten Experiment erfolgt die Stérung nicht instantan, sondern folgt der
Impulse-Response-Funktion fur die Temperaturentwicklung, die im letzten Ka-
pitel ermittelt wurde. Dabei folgt die Geschwindigkejtdes bei 60.9N einstro-
menden Wassers ab dem Zeitpunkt t=0 der Funktion

Vo(t) = %Vgo (1+ (0.75exp(—1.43-10 *a 't) + 0.25exp(—9.16- 10 %a 't))).
(5.19)

In Abb. 5.5 ist die Differenz1 — ng zwischen der Auslenkung und dem An-
fangszustando abgebildet. In Teil a der Abbildung ist die Auslenkungsdifferenz
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fur das linearisierte Modell in Abhéngigkeit vom Breitengrad zu verschiedenen
Zeitpunkten abgebildet, wahrend in Teil b der Abbildung Zeitreihen an den Brei-
tengraden 6N, 30°N, 0° und 30'S zu sehen sind. Es ist deutlich zu erkennen,
wie sich auch in diesem Fall die Stérung mit Phasengeschwindiglaeisbreitet

und nach ca. 9.8 Jahren das sudliche Ende des Beckens erreicht.

Nachdem die Welle das Becken durchlaufen hat, erfolgt wieder eine stetige Ande-
rung des Druck- und Geschwindigkeitsfeldes, bis ein stationarer Zustand erreicht
ist. Allerdings wird der stationéare Zustand in diesem Falle erst nach ca. 800 Jah-
ren erreicht. Da auch der Antrieb durch das einflieBende Wasser erst zu diesem
Zeitpunkt stationar wird, ist dies nicht weiter verwunderlich.

Die Ergebnisse fur das nichtlineare Modell sind in der rechten Halfte von Abb.
5.5 zu sehen. In Teil ¢ der Abbildung ist wieder die Auslenkungsdifferenz)g

in Abhangigkeit vom Breitengrad abgebildet, wahrend in Teil d Zeitreihen an den
verschiedenen Breitengraden abgebildet sind. Auch in diesem Fall sind bis auf
die etwas hohere Ausbreitungsgeschwindigkeit (die Welle erreicht im nichtlinea-
ren Modell schon nach ca. 8.6 Jahren das sudliche Ende des Beckens) kaum Un-
terschiede zwischen linearisierter Modellversion und der Modellversion, die die
Nichtlinearitat beriicksichtigt, zu erkennen.

5.3 Interne Wellen bei kontinuierlicher
Schichtung

Im realen Ozean, genau wie im Ozean eines Ozeanmodells wie CLIMBER-2, ist
die Dichteschichtung des Meerwassers keineswegs so einfach, wie in dem oben
beschriebenen zwei-Schichten-Modell, sondern es muf3 von einer kontinuierlichen
Schichtung ausgegangen werden. Daher soll in diesem Abschnitt abgeschatzt wer-
den, wie sich die Ausbreitungsgeschwindigkeit bei kontinuierlicher Schichtung
verandert.
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5.3.1 Gleichungssystem

Beim Ubergang von einem zwei-Schichten-Modell zu einem Modell mit konti-
nuierlicher Schichtung mul3 das Gleichungssystem des zwei-Schichten-Modells
(Gleichung 5.3-5.6) verandert werden. Es gelten weiterhin die Kontinuitatsglei-
chung, sowie die Bewegungsgleichung aus CLIMBER-2. Die Kontinuitatsglei-
chung lautet bei kontinuierlicher Schichtung

d 0
VA T (5.20)

und die Bewegungsgleichung fur die Horizontalgeschwindigkisit

0 10

EV_ — p—@p W (5.21)
Gestrichene GroRRep,p’ bedeuten hier immer eine Abweichung vom mittleren
Wert po, po. Weiter gilt die Bewegungsgleichung fur die Vertikalgeschwindigkeit

w

o 19,
V= o P9 (5.22)
sowie die Gleichung
d , d
=P = —Wpo. (5.23)

die die Dichteanderung eines Flussigkeitsteilchens beschreibt, das vertikal be-
wegt wird. Die Gleichungen (5.22) und (5.23) kdbnnen zusammen mit der Brunt-

Vaisala- oder Auftriebsfrequeny, die durchN? = —p—d—zpo definiert ist, zu der
Relation 5 52
1
N =————p 24
(6t2 * ) 0o 070t " (5-24)

kombiniert werden.

Durch Differentiation von (5.20) nach der Zeit und Differentiation von (5.21) nach
y ergibt sich aus (5.20) und (5.21)

9 ) 9
avazyp YPogV = Pog 5 W
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Wenn diese Gleichung nach der Zeit und naclifferenziert wird, ergibt sich

0(074 [ + o V= iw (5.25)
Yozyazor P T YPo%vazat Y ~ POgezaz '

Um den Druck aus (5.25) zu eliminieren, wird (5.24) zweimal nadtiferenziert,

und es folgt
0° )\ 02 I L
(Fm ) a" " podyromt "

was wiederum in (5.25) eingesetzt wird, um eine Wellengleichung zu erhalten

2\ 0 PE 9
oy (ﬁ +N ) a2 NVoyomt ' = 22"

Mit Hilfe der Kontinuitatsgleichung (5.20) kann noch die Horizontalgeschwin-
digkeitvim Démpfungsterny#iatv durch die Vertikalgeschwindigke ersetzt
werden. Die endgultige Wellengleichung lautet

2/ 2 L2
(ﬁ (aya—yz +E) +ayN a—szer) w=0. (5.26)
5.3.2 Lo6sung

Da die Flussigkeitseigenschaften in ungestdrtem Zustand auf Isopyknen konstant
sind, kann fur die Losung der Wellengleichung ein Separationsansatz der Form

w(y, zt) = wo(z) exp(i (ky— wt)) (5.27)

gemacht werden. Wegen der Rigid-Lid Naherung git0) = 0, auRerdem ist
Wo(—H) = 0 mit H der Tiefe des Ozeanbeckens. Mit einem Modenansatz ha-
ben bei konstanter AuftriebsfrequeNzdie Losungen fumg die Formwg(z) =
sin('fz) fur die n-te barokline Mode (Gill [8]). Nach Mysak und LeBlond [26]
ist der Ansatz einer konstanten Auftriebsfrequéhmnterhalb der Thermokline

im offenen Ozean meist gerechtfertigt. Mit dem Ansatz (5.27) ergibt sich als L6-
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sung der Wellengleichung (5.26):

o’ (O(Vk2 T[z) (ly 2T[2> —ayN?k> =0

Hieraus ergibt sich die Dispersionsrelation

vit (P awae )
(ykz nn2> 4(0(yk2+%>2 Gyk2+”2Tf2

Bei Annahme von langen Wellen, d.h. bei kleinen Wellenzaklegilt ayk? <

” “2 und es kann eine Naherungslésung
1
|y y2 yN2k2H2 2
W12 = > + ( 4 +——= 2T (5.29)

gefunden werden. Diese Naherung ergibt eine Phasengeschwindigke{lw
fur die n-te barokline Mode und eine Gruppengeschwindigkeit

222—% 242
aoo_1< V2 ayNkH> 20(yNHk. (5.30)

o=k 2\ 72 N21E2 n21e2

Sinnvolle Losungen (d.h. eine reelle Gruppengeschwindigkeit) erfordern, daf3 der
Term unter der Wurzel nicht negativ wird. Dies erfordert, d;a& “V':;ﬁHz

k> 2NHﬂ gilt. Fir n=1 (erste barokline Model ~ 2-103s~1 (dies ist ein
typischer Wert im offenen Ozean (Mysak, LeBlond [26B),~ 5-10°m und

ay ~ 5.89- 10~° bedeutet dies, daR sich Wellen bis zu einer minimalen Wellen-

zahlk = 1.57-10"'m~1 bzw. einer maximalen Wellenlange= 4-10'm ausbrei-

ten kdnnen. Da diese Wellenlange in etwa dem Erdumfang entspricht, ist nicht zu
erwarten, dal3 diese Begrenzung die Wellenausbreitung stark verandert.

Bei diesen Parameterwerten it H und ay ergibt sich eine Phasengeschwin-
digkeit c = 2.45- 1022, Die Gruppengeschwindigket, ist fiir ; < “Vﬁi‘;Hz
gleich der Phasengeschwindigkeit.
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Die Geschwindigkeiten bei kontinuierlicher Schichtung unterscheiden sich somit
in der Naherung langer Wellen nur un9010—2% von den Geschwindigkeiten im
zwei-Schichten-Modell, und auch die Dispersionsrelation und die Wellenlange,
oberhalb derer sich Wellen durch die Dampfung nicht mehr ausbreiten kénnen,
sind beinahe gleich.

5.4 Vergleich mit CLIMBER-2

5.4.1 Experimente mit CLIMBER-2

Um die Ausbreitung von internen Wellen im Atlantikbecken von CLIMBER-2
zu analysieren, wird eine Serie von drei Experimenten mit CLIMBER-2 durch-
gefuhrt. In allen drei Experimenten ist das £8renario ein Stufenfunktionssze-
nario wie das Szenario 2S in Kapitel 4, bei dem die,G@nzentration einen
Sprung von 280ppm auf 560ppm macht. Der Sprung in des K@hzentration

ist im Szenario 2S0 zum Zeitpunkt t=0, im Szenario 2525 zum Zeitpunkt t=25a
und im Szenario 2S50 zum Zeitpunkt t=50a. Auf diese Art und Weise erhalt man
aufgrund der internen Variabilitdt in CLIMBER-2 ein Ensemble von drei Mel3rei-
hen, deren Ausgangskonfiguration leichte Unterschiede zu den anderen aufweist,
so dal eine sinnvolle Mittelwertbildung maoglich ist. Die hydrologische Empfind-
lichkeit bleibt in diesen Experimenten Hei= 0.01%’.

Ein direkter Vergleich der Ergebnisse des zwei-Schichten-Modells mit Modeller-
gebnissen aus Berechnungen mit CLIMBER-2 ist schwierig, da der durch das
zwei-Schichten-Modell beschriebene Vorgang nur eine ldealisierung der Vorgan-
ge, die in einem komplexeren Klimamodell ablaufen, ist, und eine ganze Reihe
von Prozessen, die in CLIMBER-2 auch noch ablaufen, vernachlassigt. Jedoch
soll im Folgenden versucht werden, dies trotzdem zu erreichen.

Die untere Schicht des zwei-Schichten-Modells wird mit der Schicht von CLIMBER-
2 in 1750m Wassertiefe verglichen, wahrend die obere Schicht der Schicht in
1200m Wassertiefe entspricht. Beide Schichten haben eine vertikale Ausdehnung
von 500m. Zwar wirde die Schicht in 2500m Tiefe noch besser der Struktur der
Thermohalinen Zirkulation im realen Atlantik entsprechen, aber in CLIMBER-2
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wird diese Schicht durch Konvektionsanderungen bei einer Erwarmung durch den
Treibhauseffekt nicht mehr von der Konvektion erreicht, so dal die Tiefenwasser-
bildung nicht mehr bis in diese Tiefe reicht.

5.4.2 Stationarer Zustand

Das zwei-Schichten-Modell sagt fur den stationaren Zustand einen von Norden
nach Suden linear abfallenden Druck voraus. Dies ist jedoch in CLIMBER-2
nicht der Fall, wie in Abb. 5.6 gesehen werden kann. Dort ist der Druck im
Atlantikbecken in 1750m Tiefe in Abhangigkeit vom Breitengrad abgebildet. In
CLIMBER-2 nimmt der Druck zwischen 558! und 25N linear ab. Bei 25N
nimmt die Anderungsrate ab, und der Druck erreicht béNL&in lokales Mini-
mum. Weiter nach Siiden hin bleibt der Druck naherungsweise konstant. Ahnli-
ches gilt fir das Geschwindigkeitsfeld, das hier jedoch nicht abgebildet ist.

2.0164

2.0162 1

2.016 1

2.0158 1

2.0156 1

2.0154 1

Druck p [107 Pa]

2.0152 1

2.015 1

205 10S EQ 10N 20N 30N 40N 50N
Breitengrad

Abbildung 5.6:Druck in 1750m Wassertiefe im Atlantikbecken von CLIMBER-2
in Abhéangigkeit vom Breitengrad. Das Modell befindet sich im vorindustriellen
Grundzustand.

Der Grund fur diesen Unterschied liegt einerseits in der fur das zwei-Schichten-

64



Modell gemachten Annahme, daf3 die Dichte der oberen Schicht konstant ist, was
in CLIMBER-2, genau wie im realen Ozean, nicht der Fall ist, und andererseits in
der Vernachlassigung der Vertikalgeschwindigkeitm zwei-Schichten-Modell.

Zwar kann eine entsprechende Parametrisierungwemgeftihrt werden, so daf3

das Druckfeld dem in CLIMBER-2 &hnlicher wird, aber diese Anderung veran-
dert nur die Amplituden der Grenzschichtauslenkung, wahrend die Ausbreitungs-
geschwindigkeit gleich bleibt. Diese Parametrisierung wurde hier daher nicht be-
ricksichtigt.

5.4.3 Anderung der Zirkulation durch den
Treibhauseffekt

26

24 1

22 1

201

Volumentransport [Sv]
=Y

0 100 200 300 400 500 600 700 800 900 1000
Zeit [a]

Abbildung 5.7:Zeitreihe des Volumentransports durctt Bzwischen 1500m und
3000m Wassertiefe im Experiment 2S0.

Der Transport durch 50 in 1500m-3000m Wassertiefe (siehe Abb. 5.7) reduziert

sich von anfanglich 22.8 Sv auf 9.9 Sv im neuen quasistationaren Zustand. Da-
bei ist das anfangliche Zeitverhalten des Volumentransportes sehr ahnlich wie die
Responsefunktion der Temperaturanderung. Allerdings steigt in diesem Szenario
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der Salzgehalt im Oberflachenwasser des Atlantikbeckens durch die erhdhte Eva-
poration deutlich an, so dal3 ungefahr ab dem Zeitpunkt t=80a die Dichte in der
Tiefenwasserbildungsregion wieder zunimmt, wodurch auch der Volumentrans-
port wieder ansteigt.

Bei einer Analyse der Druckanderungen in der tiefen Schicht in CLIMBER-2 ist

zu bericksichtigen, dal3 sich durch die Erwarmung der Atmosphéare die Schich-
ten der Thermokline erwarmen, so daf3 die Dichte in den oberen Wasserschichten
und damit auch der Druck in den tiefen Wasserschichten abnimmt. Diese Ande-
rung beginnt sofort mit dem Beginn der Erwarmung und findet an allen Breiten-
graden statt, jedoch ist die Amplitude der Anderung durch die vom Breitengrad
abhangige Erwarmung unterschiedlich. Die Betrachtung des Druckfeldes liefert
wegen der Uberlagerung dieser verschiedenen Prozesse keine eindeutig auswert-
baren Anhaltspunkte tber eventuell durchlaufende Wellen.

Statt dessen kann die Dichte als Aquivalent des Drucks betrachtet werden, da der
Druck bei konstanter Wassertiefe und konstanten oberen Wasserschichten nur von
der Dichte des Wassers in der betrachteten Schicht abhangt. Wenn eine interne
Welle das Ozeanbecken durchlauft, verschieben sich aufgrund der Drucké&nderun-
gen die Isopyknen, die Flachen gleicher Dichte, nach unten, wodurch die Dichte in
der tieferen Schicht des Ozeans zunimmt. Diese Dichteanderung, bzw. die damit
verbundene Veranderung von Temperatur und Salzgehalt, kann daher als Indika-
tor fur das Durchlaufen einer internen Welle benutzt werden. Allerdings kdnnte
sich die Dichte auch durch advektive Vorgange andern, was aber in diesem Fall
durch eine Abschatzung der Advektionsgeschwindigkeiten ausgeschlossen wer-
den kann.

Da in CLIMBER-2 die Temperatur und der Salzgehalt die prognostischen Va-
riablen sind, aus denen sich die Dichte berechnet, wird statt des Dichtefeldes das
Temperaturfeld betrachtet. Dort ist die interne Welle am deutlichsten zu erkennen.
In Abb. 5.8 sind Zeitreihen der Temperatur in 1750m Wassertiefe bei den Breiten-
graden 58N, 35°N, 15°N, 5°S und 28S dargestellt. Es ist deutlich zu erkennen,
wie die Temperaturanderung nach Suden hin immer spater einsetzt, wie dies auch
in Abb. 5.4 und Abb. 5.5 fr die Grenzschichtauslenkung im konzeptionellen Mo-
dell zu erkennen ist.
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Abbildung 5.8:Zeitreihen der Temperatur in 1750m Tiefe bePNYschwarz),
35°N (gruin), 15N (gelb), 5S (rot) und 28S (blau). Das CQ Szenario war 2S0.

Um den Vorgang der Wellenausbreitung quantitativ erfassen zu kénnen, werden
fur alle drei Szenarien Mittelwert und Standardabweichung der Temperatur im Re-
ferenzzustand (d.h. vor Beginn der Temperaturanderung) in 1750m Tiefe berech-
net. Sodann wird die in Abb. 5.8 abgebildete Zeitreihe der Temperatur an verschie-
denen Breitengraden daraufhin untersucht, wann ihre Abweichung vom Mittel

grol3er als zwei Standardabweichungen wird. Dies wird als der Zeitpunkt interpre-
tiert, zu dem die Welle den betrachteten Breitengrad erreicht. Die Standardabwei-

chung war dabei an allen Breitengraden von der GréRenordmeng.5- 102K.

Ergebnisse dieser Analyse sind in Tab. 5.2 zusammengefalit. Die Analyse ergibt
eine mittlere Zeit von 4.51 Jahren fur die Zeitdifferenz der Ankunftszeitpunkte an

zwei aufeinanderfolgenden Gitterpunkten. Bei einer Auflésung vérID 10°m
ergibt dies eine mittlere Geschwindigkei= 7.1- 10*3% Diese Geschwindigkeit

liegt um einen Faktor funf unter der Geschwindigkeit, die das zwei-Schichten-
Modell vorhersagt. Wie im folgenden Abschnitt deutlich wird, tritt dieser Effekt

jedoch auch bei dreidimensionalen Modellen auf.

Die mittlere Stromungsgeschwindigkeit in dieser Schicht liegt bdj0I3% mit
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| Breitengrad| 2S0: t[a] | At [a] | 2S25: t[a] | At [a] | 2S50: t[a] | At [a] |

55°N 7 34 59
45°N 16 9 41 7 65 6
35°N 18 2 44 3 68 3
25°N 21 3 a7 3 71 3
15°N 24 3 50 3 74 3
5°N 27 3 51 1 77 3
5°S 28 1 53 2 78 1
15°S 33 5 59 5 82 4
25°S 49 16 73 15 100 18

Tabelle 5.2.Szenarien 2S0 bis 2S50: Zeitpunkte t, zu denen die Temperatur mehr
als zwei Standardabweichungen vom Mittelwert abweicht, sowie ZeitdiffAtenz
zum Breitengrad davor.

einem Maximum von 410*3% bei 50N, so dal3 davon ausgegangen werden
kann, dal? die beobachteten Dichteanderungen nicht durch Advektion, sondern
durch eine durchlaufende interne Welle verursacht werden.

5.5 Interne Wellen in dreidimensionalen
Modellen

Im dreidimensionalen Ozean ist der Vorgang etwas komplizierter als in dem hier
betrachteten Modell der Vorgange in einem zweidimensionalen Ozean, da im 3D-
Ozean nicht nur ein Wellentyp angeregt wird, wie in dem hier betrachteten zwei-
dimensionalen Modellsystem, sondern es werden zwei verschiedene Typen von
Wellen mit unterschiedlicher Dynamik angeregt.

Im 3D-Ozean wird das Stromungssystem anfanglich durch eine Kelvinwelle auf-
gebaut. Eine Kelvinwelle ist eine Welle, die sich entlang einer Begrenzung des
Ozeanbeckens ausbreitet, so dal3 die Corioliskraft durch die Druckkraft, die durch
die Begrenzung aufgebaut wird, kompensiert wird. Diese Kelvinwelle lauft von

der Tiefenwasserbildungsregion sudwarts bis zum Aquator. Dort bildet sich eine
aguatoriale Kelvinwelle, die am dstlichen Ufer des Atlantiks wieder zu einer Kel-

vinwelle wird, die sich polwarts ausbreitet, da die Begrenzung diesmal auf der
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anderen Seite ist.

Am ostlichen Ufer des Atlantiks bilden sich Rossbywellen, die sich in das In-
nere des Atlantiks hinein ausbreiten. Wenn die Rossbywellen das westliche Ufer
erreichen, entstehen wieder Kelvinwellen, die sich nach Stiden bewegen. Der Auf-
bau des Stromungssystems ist abgeschlossen, wenn die langsamsten Wellen das
sudliche Ende des Atlantikbeckens erreicht haben. Die Dauer des Aufbaus des
Stromungssystems wird dabei von der Laufzeit der Rossbywellen bestimmt, da
diese eine niedrigere Geschwindigkeit als Kelvinwellen haben.

Kelvinwellen in einem zwei-Schichten-Modell haben eine wellenzahlunabhangi-
ge Ausbreitungsgeschwindigkey = /g’'H (Mysak, LeBlond [26]), die nur von

der reduzierten Gravitatiagi und der Schichtdicke H abhangig ist. Wenn man von
einem zwei-Schichten-Modell zu einer kontinuierlichen Dichteschichtung tber-
geht, kbnnen mehr barokline Moden entstehen, und die Gruppengeschwindigkeit
der n-ten baroklinen Mode wird zug = 28 mit der Brunt-Vaiséalafrequeni

und der Tiefe des Ozeanbeckads(Mysak, LeBlond [26]). Voraussetzung fur
diesen Ansatz isN = konstant was im realen Ozean unterhalb der Thermo-
kline ndherungsweise gilt. Typische Werte fir N und H im offenen Ozean sind
N=2-103s1undH = 5-10°m. Daraus ergibt sich als Gruppengeschwindig-

keit der ersten baroklinen Mode der Kelvinwellgn= 3.27.

Rossbywellen haben dagegen bei langen Wellenlangen (kiirzere Wellenlangen
breiten sich langsamer aus) eine Gruppengeschwindigkeit BR%ef. Rpef ist
der Rossby-Deformationsradius, und in einem zwei-Schichten-ModeRgikt=

—V?IH Der Parameteff = ‘;—I, (= % in der Nahe des Aquators, nfit Rotations-

frequenz undRe Radius der Erde) ist die Ableitung des Coriolisparamefers

(Mysak, LeBlond [26]). Die Gruppengeschwindigkeit von Rossbywellen ist also

sowohl von der Wellenlange, als auch vom Breitengrad, auf dem sich die Welle

ausbreitet, abhangig. Bei Rossbywellen @ndert sich beim Ubergang zu kontinu-
NH

ierlicher Schichtung der DeformationsradiRges zU Rpet = 17, SO dald sich

die Gruppengeschwindigkeit der langsten Wellen m&gn baroklinen Mode zu
2

vg=3% (%) wird. Bei 15N gilt f =4-10°%s 1 undp =2.2-10 1m1,

Daraus ergibt sicliy = 0.147 fir die erste barokline Mode der Rossbywellen.

Bei der Berlcksichtigung hoherer angeregter Moden in einem Ozean mit kon-
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tinuierlicher Dichteschichtung andert sich also die Gruppengeschwindigkeit der
ersten baroklinen Mode kaum, genau wie im vorher betrachteten zweidimensio-
nalen Fall. Die hoheren angeregten Moden der Wellen laufen allerdings deutlich
langsamer durch das Ozeanbecken, so dal’ sich der Zeitraum, bis alle Wellen das
Becken durchlaufen haben, deutlich verlangert.

Vom Ansatz her vergleichbar mit dem in Abschnitt 5.2 betrachteten zwei-Schichten-
Modell ist das idealisierte Modell von Kawase. In diesem Modell benétigt die Kel-
vinwelle von der Tiefenwasserbildungsregion bis zum Aquator 10 Tage, dies ent-
spricht einer Gruppengeschwindigkejt~ 0.5T (eigene Berechnung nach Kawa-

ses Zeitangaben). Nach weiteren 10 Tagen hat die Welle den Aquator tiberquert,
und nach ca. 40 Tagen haben die ersten Rossbywellen das westliche Ufer des At-
lantiks erreicht, d.h. die schnellsten Rossbywellen sind etwa halb so schnell wie
die Kelvinwelle. Stationar wird das Stromungsfeld bei Kawase schon nach ca. 200
Tagen (Kawase [19]).

Suginohara und Fukusawa haben eine &hnliche Untersuchung mit Modellen mit
5 und 9 Schichten durchgefiuhrt (Suginohara, Fukusawa [42]). Bei ihnen bendtigt
die Kelvinwelle ca. 100 Tage, um den Aquator zu erreichen g 4.3.5- 10*2%

(eigene Berechnung), und weitere 100 Tage, um den Atlantik zu Uberqueren. Die
ersten Rossbywellen haben nach 500 Tagen das westliche Ufer des Atlantiks er-
reicht. Der Aufbau des Stréomungsfeldes ist nach ca. 4000 Tagen abgeschlossen.
Der Aufbau der Zirkulation in diesem Modell ist somit um etwa eine Gré3enord-
nung langsamer, als im idealisierten Modell von Kawase.

Goodman hat in einer Studie mit dem Ozeanmodell MOM untersucht, wie sich
die Zirkulation in einem OGCM aufbaut, wenn die Tiefenwasserbildung einge-
schaltet wird. Er hat eine Zeit von 9 Jahren festgestellt, bis die ersten Wellen
das Sudende des Atlantikbeckens erreichen (Goodman [9]). Dies entspricht einer
Gruppengeschwindigkeit in einer ahnlichen Groéf3enordnung wie bei Suginohara
und Fukusawa.

Modelle der Wellenausbreitung in drei Dimensionen zeigen also eine Streuung der
Ausbreitungsgeschwindigkeiten, die mit einer Grol3enordnung sogar noch etwas
grof3er ist, als der Unterschied zwischen zwei-Schichten-Modell und CLIMBER-
2.
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Nach Untersuchungen von Hsieh, Davey und Wajsowicz gibt es dabei zwei Fakto-
ren, die die Wellenausbreitung in dreidimensionalen Modellen beeinflussen kon-
nen. Einerseits kann die horizontale Auflosung des Modells zu grob sein. Bei zu
grober Auflésung wird der Rossby-Deformationsradius nicht mehr aufgelost, wo-
durch eine Kelvinwelle in zonaler Richtung zu breit wird. Dies bewirkt dann eine
Verlangsamung der Wellenausbreitung, die durchaus eine Grél3enordnung betra-
gen kann (Hsieh et al. [15]). Andererseits kann eine &hnlich grol3e Verlangsamung
durch die Beriicksichtigung der Viskositat erfolgen, die in Kawases Studie, genau
wie im in Abschnitt 5.2 betrachteten zwei-Schichten-Modell, nicht bericksichtigt
wurde. Diffusion kann dabei die gleiche Wirkung wie Viskositat haben (Davey et
al. [4]).

5.6 Diskussion

In diesem Kapitel wurde untersucht, wie sich interne Wellen in einem zweidi-
mensionalen Modellozean ausbreiten, und auf diesem Weg die Anpassung des
Ozeans an Anderungen in der Tiefenwasserbildungsregion einleiten. Dafiir wurde
an einem zwei-Schichten-Modell untersucht, wie sich das Stromungsfeld aufbaut,
wenn die Zirkulation ,eingeschaltet” wird, und wie es sich &ndert, wenn die Tie-
fenwasserbildungsrate reduziert wird. Weiter wurde untersucht, wie sich die Grup-
pengeschwindigkeit der internen Wellen beim Ubergang zu einem Ozean mit kon-
tinuierlicher Dichteschichtung verandert. Die Ergebnisse dieser Untersuchungen
wurden Berechnungen der Wellenausbreitung in CLIMBER-2 gegenlbergestellt,
und es wurde die Wellenausbreitung in dreidimensionalen Modellen dargestellt.

Im zwei-Schichten-Modell breitet sich die Wellenfront theoretisch mit der Grup-
pengeschwindigkeng = 3.35- 1&2% aus. In der numerischen Implementation
verlangsamt sich diese Geschwindigkeit ey 3.28- 10*2%, was einer Zeitska-

la von 10 Jahren fir das Durchlaufen der Welle vom Nord- zum Siidende des At-
lantikbeckens entspricht. Die Bertcksichtigung der Nichtlinearitaten in der Kon-
tinuitatsgleichung erhoht die Ausbreitungsgeschwindigkeit leichvgef 3.41-
10‘2%, aber die Wellenausbreitung andert sich ansonsten kaum. Nur in der Grenz-
schichtauslenkung im stationaren Zustand ist ein deutlicher Unterschied zwischen
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linearisiertem Modell und dem Modell, das die Nichtlinearitat beriicksichtigt, fest-
zustellen. Dies laf3t sich jedoch durch die Verletzung der Volumenkontinuitat im
linearisierten Modell leicht begriinden.

Beim Ubergang zu einer kontinuierlichen Dichteschichtung, wie sie in CLIM-
BER-2 und im realen Ozean vorkommt, reduziert sich die Gruppengeschwindig-
keit leicht. Die Wellen breiten sich nun mig = 2.45-102 aus, also ®- 1027
langsamer, als im zwei-Schichten-Modell.

Die vom Wellenmodell vorhergesagten Wellen lassen sich im mit CLIMBER-2
berechneten Temperaturfeld detektieren. Allerdings ist die Ausbreitungsgeschwin-
digkeit dieser Wellen in CLIMBER-2 mitg ~ 7.1- 103 um einen Faktor drei
niedriger als im Wellenmodell bei kontinuierlicher Schichtung. Der Informations-
transport durch die Wellen ist deutlich schneller als durch Advektion, da die mitt-
lere Stromungsgeschwindigkeit in der betrachteten Schichtmlﬂg’% deutlich
langsamer ist, als die Geschwindigkeit der Wellen.

Der Unterschied in der Ausbreitungsgeschwindigkeit der Wellen zwischen zwei-
Schichten-Modell und GCM tritt auch bei dreidimensionalen Modellen auf. Dort
kann der Unterschied durch die Bertcksichtigung von Viskositat bzw. Diffusion
erklart werden, und es gibt keinen Grund, weshalb dies nicht auch in zwei Dimen-
sionen zutreffen sollte.

Dominiert wird das Zeitverhalten jedoch von der Zeit, die benétigt wird, bis sich
nach dem Durchlaufen der Welle ein stationares Stromungsfeld, bei dem die Be-
dingung der Volumenkontinuitat erftllt ist, aufgebaut hat. Dieser Prozel3 findet
auf einer advektiven Zeitskala statt und dauert bei instantanen Anderungen der
Tiefenwasserbildungsrate ca. 100 Jahre. Bei zeitabhangigen Anderungen des An-
triebs wird das Stromungsfeld trivialerweise erst stationér, wenn auch der Antrieb
stationar ist. Da diese Zeitskala bei dem betrachteten Szenario wesentlich langer
ist als die advektive Zeitskala, die bestimmt, wann das Stromungsfeld stationar
wird, wird in diesem Fall das Zeitverhalten der Zirkulation vom Zeitverhalten des
Antriebs bestimmt.

Die Wellenausbreitung im zweidimensionalen Modellozean ist fundamental un-
terschiedlich von der Wellenausbreitung in dreidimensionalen Ozeanmodellen. Im
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Gegensatz zum betrachteten zweidimensionalen Modellsystem werden in dreidi-
mensionalen Modellen zwei unterschiedliche Wellentypen mit unterschiedlicher
Ausbreitungscharakteristik angeregt. Entlang der Kiisten und entlang des Aqua-
tors entstehen Kelvinwellen, die durch die Corioliskraft in der Kiistenzone ge-
halten werden. Diese breiten sich theoretisch mit bis.28 3us. Zusatzlich zu

den Kelvinwellen entstehen im dreidimensionalen Ozean noch Rossbywellen, die
sich deutlich langsamer als Kelvinwellen ausbreiten. Sie erreichen bididibe
Geschwindigkeit von 04%. Daher wird die Ausbreitungszeit, bis eine derartige
Welle das Atlantikbecken durchlaufen hat, von der Zeit, die die Rossbywellen be-
notigen, dominiert. Genau wie im hier betrachteten zweidimensionalen Fall andert
sich die Ausbreitungsgeschwindigkeit durch den Ubergang von zwei Schichten zu
einer kontinuierlichen Dichteschichtung kaum.

Die Geschwindigkeit der Wellenausbreitung ist in dreidimensionalen Modellen
deutlich hoher, als die der hier betrachteten Wellen in einem 2D-Ozean. Veroffent-
lichte Untersuchungen der Wellenausbreitung geben in einem zwei-Schichten-
Modell eine Zeit von ca. 200 Tagen an, bis sich das Stromungsfeld aufgebaut hat
(Kawase [19]). Das hier untersuchte zweidimensionale zwei-Schichten-Modell
bendtigt hierfir ca. 10 Jahre, d.h. die Wellenausbreitung erfolgt etwa eine Grofen-
ordnung langsamer, als im dreidimensionalen Modell. Bei Untersuchungen mit
realistischeren Modellen wird die Wellenausbreitung in dreidimensionalen Mo-
dellen etwa eine Grol3enordnung langsamer, als im vereinfachten zwei-Schichten-
Modell. Dies ist im betrachteten zweidimensionalen Fall &hnlich.

In CLIMBER-2 bendtigt eine Welle ca. 45 Jahre, um das Atlantikbecken zu durch-
laufen. Diese Zeit ist in dreidimensionalen GCM mit ca. 9 Jahren, bis die Welle
das Sudende des Atlantikbeckens erreicht (Goodman [9]), deutlich kirzer. Durch
eine Verkleinerung des Faktoysauf% seines jetzigen Wertes wirde die Ausbrei-
tungszeit aber ahnlich grol3.
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Kapitel 6

Stabilitat der Thermohalinen
Zirkulation

6.1 Einleitung

Die Thermohaline Zirkulation im Nordatlantik hat unter den heutigen Randbedin-

gungen zwei unterschiedliche stabile Zustande (Rahmstorf [29]). Einerseits ist der
heutige Zustand stabil, bei dem in hohen Breiten Wasser absinkt und in der Tiefe
nach Suden fliel3t. Andererseits ist aber auch ein Zustand ohne Zirkulation stabil.

In Experimenten mit konzeptionellen Modellen konnte gezeigt werden, daf3 es bei
Anstieg des SuRwasserzuflusses in den Nordatlantik erst zu einer Hopf- und bei
weiterer Erhohung der SuRwasserzufuhr einer Sattel-Knoten-Bifurkation kommt,
wobei das System bei Erreichen der Hopfbifurkation instabil wird. Weiter konnte
mit konzeptionellen Modellen der Thermohalinen Zirkulation bestimmt werden,
welche stationaren Zustande stabil sind, und bei welchen Werten des SuRwasser-
zuflusses es zu einer Bifurkation kommt (Rahmstorf [29], Scott [35], Titz et al.
[43]). An diesen Modellen konnte aber nicht bestimmt werden, wie sich die THC

in transienten Experimenten verhalt.

Experimente von Stocker und Schmittner mit einem zonal gemittelten Ozeanmo-
dell, das an ein Energiebilanzmodell als Atmosphare gekoppelt ist, haben ergeben,
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dal die maximale COKonzentration, bei der die Zirkulation noch stabil bleibt,
stark von der Anstiegsrate des €&bhangig ist (Stocker, Schmittner [37]).

Manabe und Stouffer haben ebenfalls untersucht, wie sich unterschiedliche An-
stiegsraten der COKonzentrationen auf die THC auswirken (Stouffer, Manabe
[41]). Allerdings konnten sie auf Grund der grof3en Rechenzeitanforderungen des
GFDL Modells nur einige wenige C{bzenarien untersuchen. Aul3erdem erreich-

te bei ihren Experimenten die GBonzentrationen nur in einem Szenario (Mana-
be, Stouffer [24]) einen so hohen Wert, dal3 die Zirkulation instabil wurde, so daf3
sie Instabilitatspunkte nur sehr ungenau bestimmen konnten.

Jedoch besitzt die Frage, ob die Thermohaline Zirkulation auch bei weiterer Er-
warmung durch den anthropogenen Treibhauseffekt stabil bleibt, eine hohe Re-
levanz fur das europaische Klima. Daher soll in diesem Kapitel mit Hilfe von
CLIMBER-2 untersucht werden, bei welchen €Ronzentrationen es zu einem
Zusammenbruch der THC kommt. Desweiteren wird auch die Abhangigkeit von
der Anstiegsrate der G{Konzentration untersucht. Aufgrund der geringen Re-
chenzeitanforderungen von CLIMBER-2 war es mdglich, eine grof3e Zahl von
CO, Szenarien zu untersuchen, um so die Punkte, an denen das System instabil
wird, relativ genau bestimmen zu kdénnen.

6.2 Experimente mit CLIMBER-2

Um die Stabilitat der Thermohalinen Zirkulation bei transientem Anstieg der CO
Konzentration zu bestimmen, wurde eine Serie von Experimenten mit CLIMBER-
2 durchgefihrt.

In den Experimenten wird die GOKonzentration mit Anstiegsraten zwischen
0.4%/a und 2%a (im Abstand von 2%/a) fur eine festgelegte Anzahl Jahre
erhdht und bleibt danach konstant bei der erreichten &@nhzentration. Nach
Abschlu3 des Experiments wird das Verhalten der Thermohalinen Zirkulation
analysiert, und das Experiment wird so lange mit unterschiedlichen Anstiegs-
zeiten wiederholt, bis die Anstiegszeit, bei der die Zirkulation zusammenbricht,
bestimmt ist. Auf diesem Weg wird die kritische @®onzentration fur jede der
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betrachteten Anstiegsraten festgestellt.

Ursprunglich sollte diese Anstiegszeit auf 1 Jahr genau bestimmt werden, d.h. bei
einer Anstiegsrate von z.B. 1% ware die maximale C®Konzentration, bei der

die Zirkulation stabil bleibt, auf 1% genau bestimmt worden, aber durch das Ver-
halten des Modells war die genaue Bestimmung dieses Punktes nicht méglich, da
in CLIMBER-2 nicht nur die bekannten stabilen und instabilen Zustande, sondern
auch metastabile Zustande, auftreten.

Diese Experimente werden mit den hydrologischen Sensitivitlﬁte:n0.0S%’,

k = 0.037%, k = 0.043% und k = 0.053" durchgefuhrt, um auch die Abh&n-
gigkeit von der hydrologischen Empfindlichkeit bestimmen zu kdnnen. Bei hy-
drologischen Empfindlichkeiten unt&r= 0.03%’ ist in keinem Experiment die
THC zusammengebrochen. Insgesamt wurden fur die Bestimmung der Instabili-
tatspunkte ca. 350 CG{5zenarien berechnet.

6.3 Verhalten der THC

Bei einer Erhéhung der Kohlendioxidkonzentration treten in CLIMBER-2 drei
Moglichkeiten des Verhaltens der THC auf. Erstens kann es zu einem sofortigen
Zusammenbruch der THC kommen, zweitens kann die THC erst stabil bleiben,
dann jedoch bei konstanter GBonzentration nach einigen Jahren zusammen-
brechen, und drittens kann sich die Zirkulation nach Ende des Anstiegs ger CO
Konzentration wieder stabilisieren.

Die verschiedenen Mdglichkeiten fur das Verhalten der THC sind in Abb. 6.1
dargestellt. Dort sind drei Szenarien abgebildet, wobei die Anstiegsrate der CO
Konzentration 1.8%/a ist. Die hydrologische Empfindlichkeit ist in allen drei Fal-

lenk = 0.043%’. Szenario eins, in Schwarz abgebildet, zeigt einen sofortigen Zu-
sammenbruch der Thermohalinen Zirkulation. In diesem Szenario steigt die CO
Konzentration fur 67 Jahre an, und wird bei den dann erreichten 941.9ppm CO
stabilisiert (Abb. 6.1a). Die Konvektionstiefe in der Tiefenwasserbildungsregion
bei 65N fallt schon zum Zeitpunkt t=80a, d.h. 13 Jahre nach Stabilisierung der
CO, Konzentration, auf unter 150m (Abb. 6.1e). AnschlieRend bricht die Thermo-
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Abbildung 6.1:Méglichkeiten des Verhaltens der Thermohalinen Zirkulation bei
langsamer Erhéhung der GOKonzentration. Schwarz: Sofortiger Zusammen-
bruch der Thermohalinen Zirkulation, Grin: Spaterer Zusammenbruch der THC,
Gelb: Stabilisierung der THC.

a: Kohlendioxidkonzentration, b: Globale Mitteltemperatur, c: Maximum der me-
ridionalen Stromfunktion der THC, d: Stdwasserzuflul3 50N78: Konvektions-
tiefe bei 68N, f: Potentielle Dichte des Oberflachenwassers im Atlantik b&N65
Alle Experimente wurden bei einer hydrologischen Empfindlichkeitds()43%’

und mit einer Anstiegsrate von 1.8%/a durchgefuhrt.
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haline Zirkulation innerhalb von 180 Jahren vollstdndig zusammen (Abb. 6.1c).
Das Absinken der Konvektionstiefe auf weniger als 150m ist ein Indikator dafur,

dal3 ein Zusammenbruch der Thermohalinen Zirkulation unmittelbar bevorsteht.
Bei Erreichen dieser Konvektionstiefe hat sich die THC in keinem der Experimen-
te wieder stabilisiert.

In Szenario zwei, in Grun abgebildet, steigt die Tbnzentration fur 66 Jah-

re an, und wird bei 925.2ppm stabilisiert. In diesem Szenario stabilisiert sich die
Thermohaline Zirkulation erst einmal wieder, aber zum Zeitpunkt t=683a, 617
Jahre nach Stabilisierung des &@®4llt auch bei diesem Szenario die Konvekti-
onstiefe auf unter 150m, und es folgt ein noch schnellerer Zusammenbruch der
Thermohalinen Zirkulation. Dieser Zustand wird im Folgenden als metastabil be-
zeichnet. Wie in Abb. 6.1e zu erkennen ist, fallt auch bei diesem Szenario die
Konvektionstiefe schon bei ca. t=80a auf niedrige Werte, anschlieRend nimmt die
Konvektionstiefe jedoch wieder zu, und die Zirkulation erholt sich vortibergehend
wieder. In Abb. 6.1f wird aber deutlich, dal3 die Dichte der Oberflachenschicht in
der Tiefenwasserbildungsregion auch in der Phase, wo sich die THC voruberge-
hend wieder erholt, stetig abnimmt, bis es zum Zusammenbruch der THC kommt.

In Szenario 3, in Gelb abgebildet, steigt die £Kbpnzentration fur 45 Jahre an,
und wird bei 636.1ppm stabilisiert. In diesem Fall bleibt auch die Thermohaline
Zirkulation stabil.

Nach der ,klassischen” Theorie sind hierbei die Mdglichkeiten 1 und 3 gut er-
klart, aber die zweite Mdglichkeit ist in der bisherigen Literatur zum Thema noch
nicht aufgetaucht. Offensichtlich ist im ersten Fall die Abnahme der Dichte des
Oberflachenwassers durch das zusatzlich herangefuhrte SiRwasser und den Tem-
peraturanstieg so stark, daf’ es zu einem sofortigen Zusammenbruch der Zirkula-
tion kommt, wahrend im zweiten Fall die Abnahme der Dichte anfanglich noch
nicht stark genug ist, um die Konvektion zu unterbrechen. Durch die weitere Suf3-
wasserzufuhr in die Tiefenwasserbildungsregion bei gleichzeitig niedriger Zirku-
lationsstarke kommt es aber zu einer advektiven Ruckkoppelung, d.h. durch das
zugefuhrte SuRwasser nimmt die Dichte ab, das wiederum verlangsamt die Zirku-
lation, die deshalb weniger salzhaltiges Wasser aus niederen Breiten heranfihren
kann. Dies sorgt wiederum daftir, dal3 die Dichte noch weiter abnimmt, bis sie so
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niedrig ist, daf’ die Konvektion unterbunden wird, weshalb es zu einem Kollaps
der THC kommt. Der Ubergang zwischen instabilen und metastabilen Zustanden
ist zwar in dem gewahlten Beispiel sehr deutlich und diskret, aber bei niedrigeren
Anstiegsraten der COKonzentration und bei niedrigeren hydrologischen Emp-
findlichkeiten ist der Ubergang flieRend und eine Unterscheidung der Zustande
wird sehr schwierig.

Ebenso schwierig ist die Unterscheidung zwischen metastabilen und stabilen Zu-
standen, da die Zeiten, nach denen die THC im metastabilen Fall zusammenbricht,
sehr lang werden kénnen. So ist die THC in einem der untersuchten Félle erst
ca. 2000 Jahre nach Stabilisierung der,@@nzentration zusammengebrochen.
Wegen der hohen Rechenzeitanforderungen fiur derartig lange Integrationen war
deshalb eine Untersuchung des Ubergangs metastabil-stabil nicht moglich.

Es ist allerdings fraglich, inwieweit die auftretenden metastabilen Zustande tat-
sachlich eine Entsprechung im realen Klimasystem haben. Derartige Zustdnde
konnten bisher nicht in anderen Klimamodellen festgestellt werden. Es ist zu ver-
muten, dal? der Grund fur diesen Unterschied ist, daf? sich die THC in CLIMBER-
2 nach Erreichen des Minimums der Zirkulationsstarke im Gegensatz zu anderen
Modellen kaum wieder erholt (siehe auch Abschnitt 3.2.2). Wenn sich die Zir-
kulation starker erholen wirde, ware der oben beschriebene advektive Rickkop-
pelungsmechanismus nicht so stark ausgepragt, daf es zu einem spateren Zusam-
menbruch der THC kommt. Hinzu kommt noch, daf3 die Annahme eineiKo®-
zentration, die Uber mehrere Jahrhunderte konstant auf so hohem Niveau bleibt,
als unrealistisch angenommen werden muf3, da die Kohlenstoffvorrate auf der Er-
de endlich sind. Daher durften die metastabilen Zustande, falls sie im realen Ozean
tatséachlich auftreten sollten, keine grof3e Relevanz haben.

6.4 Stabilitat der THC

Bei der Bestimmung des Punktes, an dem die THC instabil wird, tritt das Problem
der Unterscheidung zwischen instabilen und metastabilen Zustanden auf. Zwar
sind diese Moglichkeiten bei hohen hydrologischen Empfindlichkeiten, sowie bei
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hohen Anstiegsraten der G®onzentration klar voneinander getrennt, bei nied-
rigen Anstiegsraten und niedrigen hydrologischen Empfindlichkedtesh diese
Unterscheidung jedoch schwieriger, da die Ubergange zwischen den Zustanden
flieRend sind. Deshalb werden drei Kriterien eingefihrt, um zwischen meta- und
instabilen Zustanden unterscheiden zu kénnen.
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Abbildung 6.2:ZeitdifferenzAt zwischen Stabilisierung der GQKonzentration

und dem Zeitpunkt, an dem die Konvektionstiefe unter 150m féllt, in Abh&ngigkeit
von der CQ Endkonzentration. Links: & 0.05%’ und Anstiegsrate 2%/a, rechts:

k = 0.03%" und Anstiegsrate 1%/a.

Um den Unterschied im Verhalten bei verschiedenen hydrologischen Empfind-
lichkeiten bzw. Anstiegsraten zu illustrieren sind in Abb. 6.2 zwei reprasentative
Falle abgebildet. In beiden Fallen ist die Zeitdifferektzzwischen der Stabili-
sierung der C@Konzentration und dem Zeitpunkt, an dem die Konvektionstiefe
unter 150m fallt, in Abhangigkeit von der erreichten £bnzentration abgebil-

det. In der linken Halfte der Abbildung sind die Ergebnisse von Modelllaufen bei
einer Anstiegsrate von 2%/a und einer hydrologischen EmpfindlichkeélOS%’
dargestellt. Es ist deutlich zu erkennen, dal} es bei hohenEb@konzentratio-

nen zu einem schnellen Zusammenbruch der THC kommt. Bei etwas niedrige-
ren CQ Konzentrationen nimmt die Zeitdiffered leicht zu, bleibt aber immer
noch im Bereich der Zeitdifferenzen bei hoheren Konzentrationen. An einem deut-
lich zu erkennenden Punkt, im hier betrachteten Fall bei einer Konzentration von
754ppm, andert sich das Verhalten jedoch deutlich, es kommt zu einem Sprung
in der ZeitdifferenzAt, in diesem Fall von 55 Jahren bei 770ppm auf 670 Jahre
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bei 754ppm CQ. In den Fallen, wo ein solcher deutlicher Sprung auftritt, wird
der Punkt dieses Sprunges im Folgenden als der gesuchte Instabilitatspunkt be-
trachtet, und die Unterscheidung zwischen instabilem und metastabilem Zustand
ist eindeutig. Dieser Sprung in der Zeitdifferenz ist das erste Kriterium der Unter-
scheidung zwischen meta- und instabilen Zustanden.

Bei niedrigeren hydrologischen Empfindlichkeiten, bzw. bei niedrigeren Anstiegs-
raten ist der Fall jedoch deutlich anders. In Abb. 6.2 rechts ist wiAter Ab-
hangigkeit vom CQ@ abgetragen, in diesem Fall jedoch ket 0.03%’ und einer
Anstiegsrate von 1%/a. Es ist deutlich zu erkennen, daf3 die ZeitdiffAtenzlie-

sem Fall keinen Sprung macht, sondern bei Verringerung deskGQinuierlich
anwachst, wobei die Zuwachsrate der Zeitdifferenz bei ca. 2500ppm etwas grol3er
wird. Dieser Punkt, an dem sich die Anderungsrate der Zeitdiffefeerimdert,

wird im Folgenden als das zweite Unterscheidungskriterium zwischen meta- und
instabilen Zustdnden benutzt, da sich in diesem Fall nicht mehr eindeutig unter-
scheiden laf3t, ob ein Zustand instabil oder metastabil ist. Dies bedeutet allerdings
eine deutlich gré3ere Unsicherheit in der £Kbnzentration, bei der die Zirkula-

tion instabil wird, als in den Fallen, in denen das erste Unterscheidungskriterium
anwendbar ist.

Die Gesamtheit der ca. 350 berechneten, Q2enarien ist in Abb. 6.3 darge-
stellt. Dort ist wieder die Zeitdifferenat in Abhangigkeit von maximaler CO
Konzentration, Anstiegsrate und hydrologischer Empfindlichkeit abgebildet. Es
ist deutlich zu erkennen, wie der SprungAhmit abnehmender hydrologischer
Empfindlichkeit und abnehmender Anstiegsrate des @@ner niedriger wird,

bis Uberhaupt kein Sprung mehr zu erkennen ist. So laRt sich bei der im Vergleich
zu anderen Klimamodellen (siehe auch Abschnitt 3.1.3) recht hohen hydrologi-
schen Empfindlichkeik = 0.05%’ der Instabilitdtspunkt fur alle Anstiegsraten
eindeutig bestimmen, genau wie iei= 0.043%, wahrend dies bek = 0.033

nur im Fall der Anstiegsraten 2%/a und 1.8%/a noch méglich istkBed.0373Y

ist eine eindeutige Bestimmung bei 2%/a bis 1.4%/a moglich.

Die Ergebnisse dieser Analyse sind in Abb. 6.4 abgebildet. Dort ist die maximale
CO, Konzentration, bei der die Zirkulation noch metastabil ist, in Abh&ngigkeit
von der Anstiegsrate der G&onzentration dargestellt. Wahrend die mit schwar-

81



0.03 Sv/iK 0.037 Sv/iK

600 - 800 ;
600 |
400
© B
= £ 4001
< <
2001
200 1
0L gl Al
1000 1000

Anstiegsrate [%/a]

0.043 Sv/iK

1000 -
800 §
600

Atla]

400 4

200

0
700

Abbildung 6.3:ZeitdifferenzAt zwischen Stabilisierung der GKonzentration
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zen Kreisen markierten Punkte aus dem Sprung in der Zeitdiffexebestimmt
wurden, wurden die mit roten Kreuzen markierten Punkte aus dem Wechsel der
Anderungsrate vont bestimmt. Dabei bedeutet ein Wert oberhalb der zur jewei-
ligen hydrologischen Empfindlichkeit gehdrigen Kurve einen sofortigen Zusam-
menbruch der THC.

Die Werte der maximalen und der minimalen £bnzentration, bei deren Uber-
schreitung die Zirkulation bei der betrachteten hydrologischen Empfindlichkeit
instabil wird, sind in Tab. 6.1 zusammengefal3t. Bei den hohen hydrologischen
Empfindlichkeiterk = 0.043%’ undk = 0.05%’ ist dieser Grenzwert klar von der
Anstiegsrate der C&Konzentration abhangig. So liegt der Grenzwert im Fall von
k= 0.05%’ und 0.4%/a bei 920ppm CGOwahrend er bei der Anstiegsrate 2%/a
bei 754 ppm CQliegt - eine Differenz von immerhin 166ppm.

| k[SV/K] | Max. CQ, [ppm] | Rate [%/a]| Min. CO; [ppm] | Rate [%/a]|

0.03 2545 0.6 2110 2.0
0.037 1424 14 1261 2.0
0.043 1092 0.4 919 2.0
0.05 920 0.4 754 2.0

Tabelle 6.1Maximaler und minimaler C@Wert, bei dem die Zirkulation bei der
betrachteten hydrologischen Empfindlichkeit instabil wird, sowie die Anstiegsra-
ten, bei denen diese Werte erreicht werden. Die Werte wurde aus dem Sprung in
der ZeitdifferenzAt bestimmt. (Siehe auch Abb. 6.4.)

Diese regulare Abhangigkeit der maximalen£®@nzentration von der Anstiegs-
rate gilt jedoch nur bei den hoheren hydrologischen Empfindlichkeiten. Bei den
niedrigeren hydrologischen Empfindlichkeitkn= 0.033 und k = 0.037% ist
diese Abhangigkeit nicht so deutlich. Zwar ist bei den aus dem Sprung in der Zeit-
differenzAt bestimmten Punkten das Verhaltnis so, dafl3 die maximale Konzentra-
tion bei niedrigeren Anstiegsraten hoher ausfallt, abekbeD.OS?%’ liegen alle
Punkte, die aus dem zweiten Kriterium bestimmt wurden, in der Umgebung von
1380 ppm CQ, und damit bei einer niedrigeren Konzentration, als bei der An-
stiegsrate 1.4%/a. B&i= 0.03%’ wird die maximale CQ Konzentration bei der
Anstiegsrate 0.6%/a erreicht.

Eine dritte Mdglichkeit der Unterscheidung von instabilen und metastabilen Zu-
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standen ist eine Definition, die weniger physikalische Argumente benutzt, als viel-
mehr die Frage von der Steuerbarkeit des Systems her betrachtet. Dabei stellt sich
die Frage, inwieweit das System nach Erreichen einer kritischenKo@zentra-

tion noch stabilisiert werden kann.

Zur Untersuchung dieser Frage wurde ein Experiment durchgefuhrt, bei dem so-
fort nach Erreichen des Maximums der £€Ronzentration eine Reduktion der
CO, Emissionen auf Null angenommen wird. Die sich daran anschlieende Re-
duktion der CQ Konzentration folgte der Impulse-Response-Funktion, die Hool3
et al. [13] fur die Zeitentwicklung der C£Konzentration bestimmt haben.

Die Reduktion der C® Konzentration fuhrt zu einer sofortigen Reduktion der
Temperatur, was wiederum zu einem Ansteigen der Dichte des Oberflachenwas-
sers fuhrt. Im Nordatlantik wird das Dichteminimum ca. 25 Jahre nach Beginn der
CO, Reduktion erreicht. Aus dieser Verzdgerungszeit ergibt sich der Abbruch-
zeitpunkt, d.h. wenn die Zirkulation bis 25 Jahre nach Stabilisierung der CO
Konzentration noch nicht zusammengebrochen ist, wird die Zirkulation als stabil
angenommen. Diese Punkte konnten auf 1 Jahr genau bestimmt werden, d.h. die
Genauigkeit liegt bei der Anstiegsrate der Kohlendioxidkonzentration. Die Idee
dabei ist, daf3 eine Reduktion der Kohlendioxidemissionen auf Null einen Kollaps
der THC noch verhindern kann, falls der Kollaps langer als 25 Jahre nach Errei-
chen des Maximums der G&onzentration eintritt. In allen mit derartigen GO
Szenarien durchgefihrten Experimenten erholte sich die Zirkulation wieder, aber
da es nur wenige Experimente waren kann nicht ausgschlossen werden, daf3 die
Zirkulation bei bestimmten Szenarien doch noch kollabieren wirde.

Wie zu erwarten und wie in Abb. 6.5 deutlich wird, liegen die maximalery CO
Konzentrationen in diesem Falle etwas hoher, als bei Bestimmung deKQ®
zentration aus dem Sprung &i. So liegt die niedrigste COKonzentrationen,

bei der die THC instabil wird, bei Bestimmung des Instabilitdtspunktes aus dem
ersten Unterscheidungskriterium bei 754ppm, wahrend sie bei Anwendung des
dritten Kriteriums bei 784ppm liegt - ein Unterschied von 30ppm. Der maximale
Unterschied von 474ppm tritt bki= 0.03%’ und der Anstiegsrate 1%/a auf.

Auch bei Anwendung des 25-Jahre-Kriteriums ist bei den hohen hydrologischen
Empfindlichkeiten weiterhin eine klare Abhangigkeit der maximalerp ®On-
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sem Fall, dal3 die THC 25 Jahre nach Stabilisierung dep®&0nzentration noch

stabil war.
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zentrationen von der Anstiegsrate zu erkennen. Bei den niedrigeren hydrologi-
schen Empfindlichkeiten ist allerdings auch bei dieser Methode der Bestimmung
des Instabilitdtspunktes das Verhalten nicht so, wie erwartet. Speziell im Fall von
k= 0.03%’, wo die maximale C@ Konzentrationen bei einer Anstiegsrate von
1%/a erreicht wird, ist das Verhalten deutlich irregular. Inwieweit dieses Verhal-
ten ein Artefakt ist, oder einen realen physikalischen Hintergrund hat, konnte nicht
abgeschatzt werden.

| K[SV/K] | Max. CQ, [ppm] | Rate [%/a]| Min. CO; [ppm] | Rate [%/a]|

0.03 3019 1.0 2284 2.0
0.037 1629 0.8 1312 2.0
0.043 1169 0.4 919 2.0
0.05 946 0.4 784 2.0

Tabelle 6.2Maximaler und minimaler C@Wert, bei dem die Zirkulation instabil
wird, sowie die Anstiegsraten, bei denen diese Werte erreicht werden. Werte wur-
den aus dem Kriterium bestimmt, dal3 die THC 25 Jahre nach Stabilisierung des
CO; nicht zusammenbricht. (Siehe auch Abb. 6.5.)

Die mit diese Definition erhaltenen Werte des maximalen und des minimalen CO
Wertes, bei Uberschreitung dessen die Zirkulation bei der betrachteten hydrologi-
schen Empfindlichkeit instabil wird, sind in Tab. 6.2 zusammengefalt.

6.5 Diskussion

In diesem Kapitel wurde untersucht, bei welchen Kohlendioxidkonzentrationen
die Thermohaline Zirkulation im Klimamodell CLIMBER-2 instabil wird. Die
bestimmten CQ@ Grenzwerte sind von der Anstiegsrate derd{@nzentration
abhéangig, d.h. die THC bricht bei einer hoheren Anstiegsrate friher zusammen,
als bei einer niedrigeren Anstiegsrate. Allerdings ist diese Abhéngigkeit bei nied-
rigeren hydrol. Empfindlichkeiten weniger deutlich, da es einzelne Punkte gibt,
die sich anders verhalten.

Bei der Bestimmung der COGrenzwerte trat das Problem auf, dal CLIMBER-
2 bei Erhohung der COKonzentration nicht nur stabile und instabile Zustéande
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zeigt, sondern auch metastabile Zustande, bei denen sich die Zirkulation nach Er-
reichen der maximalen C{Konzentration erst wieder erholt, und dann wesent-
lich spater doch noch zusammenbricht. Dies geschah teilweise erst nach mehreren
Jahrhunderten. Zur Unterscheidung zwischen instabilen und metastabilen Kriteri-
en wurden drei Kriterien eingefthrt.

Bei hohen hydrologischen Empfindlichkeitktassen sich instabile und metasta-
bile Zustande deutlich unterscheiden, da es einen deutlichen Sprung in der Zeit-
differenz zwischen Stabilisierung der @®onzentration und Zusammenbruch
der Konvektion gibt, aber bei niedrigdnwird diese Unterscheidung schwierig,

da die Zusténde flieRend ineinander Ubergehen. Die Unsicherheit ist daher in die-
sem Bereich recht grof3 ist. Bei einer hydrol. Empfindlichkeii0.0S%’ bewegen

sich die CQ Grenzwerte in einem Bereich von 754-920 ppmJC®ahrend sie

beik = 0.03%’ in einem Bereich von 2110-3019 ppm g{egen.

Das Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) hat Szenarien fir den
moglichen Anstieg der C®Konzentration wahrend der nachsten 100 Jahre ver-
offentlicht. Die maximalen C@Werte der meisten dieser Szenarien bleiben weit
unter dem kleinsten gefundenen £€QGrenzwert von 754ppm, nur in den Sze-
narien 1S92e und 1S92f, sowie im Szenario SRES A2 werden so hohe Werte er-
reicht, dal3 die THC instabil wirde. So wird im Szenario 1S92e im Jahr 2100 eine
CO, Konzentration von 910ppm erreicht, wobei eine maximale Anstiegsrate von
1.1%/a im Jahr 2100 erreicht wird. In den Szenarien 1S92f und SRES A2 wird die
maximale Konzentration von 781 bzw. 822ppm £&uch im Jahr 2100 erreicht
(IPCC [16]).

Nach diesen Szenarien ware also nur im Falle einer hohen hydrologischen Emp-
findlichkeit die Stabilitat der THC gefahrdet, und die Wahrscheinlichkeit, daf3 CO
Konzentrationen erreicht werden, bei denen auch bei einer niedrigen hydrol. Emp-
findlichkeit, die ja mit einer hohen Unsicherheit verbunden ist, die Zirkulation zu-
sammenbricht, muf3 als niedrig angesehen werden. Fraglich bleibt allerdings, wie
sich die CQ Konzentration nach 2100 entwickeln wird, aber diese Frage muf3 als
sehr spekulativ angesehen werden und kann hier nicht beantwortet werden.

Stocker und Schmittner finden mit ihrem Modell bei einer Klimasensitivitat von
3.6 K einen Bereich der COGrenzwerte, der von 630ppm G®ei einer An-
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stiegsrate von 2%/a bis 870ppm bei einer Anstiegsrate von 0.4%/a reicht (Stocker,
Schmittner [37]). Wie in Abb. 6.6 deutlich zu erkennen ist, liegen diese Werte
niedriger, als die mit CLIMBER-2 bestimmten, was auf eine hohe hydrologische
Empfindlichkeit im Modell von Stocker hinweist. Die Breite des Bereiches zwi-
schen Minimal- und Maximalwert ist mit 240ppm aber sehr &hnlich, wie die mit
CLIMBER-2 gefundene.

Uber die Sicherheit dieser Ergebnisse 4Rt sich momentan nur spekulieren. So
ist die Unsicherheit in der Klimasensitivitdt immer noch sehr gro3. Das IPCC
geht dabei von einer Spannbreite von 1.5K bis 4.5K aus (Houghton et al. [14]).
CLIMBER-2 liegt mit 3.6K innerhalb dieses Bereichs. Mindestens ebenso grol3
ist die Unsicherheit in der hydrologischen Empfindlichkeit. Da die Stabilitat der
THC bei steigender C&Xonzentration stark von diesen beiden Faktoren abhangt,
l&R3t sich hier keine klare Aussage machen.

Zusatzlich gibt es neue Untersuchungen von Latif, der Simulationen der Erwar-

mung durch den Treibhauseffekt mit dem hochauflésenden Klimamodell ECHAM4/OPYC3
durchgefluhrt hat. In dieser Simulation entsteht eine permanente El Nifio-ahnliche
Situation, die dazu fuhrt, daf der Salzgehalt im tropischen Atlantik stark ansteigt.

Dieses sehr salzhaltige Wasser wird nach Norden advehiert, so daf? sich die Dich-

te des Wassers in der Tiefenwasserbildungsregion, und damit die Starke der THC,

kaum andert (Latif [20]). Da ein El Nifio aber nur in Klimamodellen mit einer

hohen Auflosung auftritt, kann dieser Effekt mit CLIMBER-2 in der Version 2.1

nicht untersucht werden, da die Auflosung fur derartige Experimente nicht ausrei-

chend ist.
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Kapitel 7

Zusammenfassung und Ausblick

7.1 Zusammenfassung der Ergebnisse

In dieser Diplomarbeit wurden das Zeitverhalten und die Stabilitéat der Thermoha-
linen Zirkulation unter Einflul3 des anthropogenen Treibhauseffektes untersucht.
Fur diese Untersuchungen wurde einerseits das Klimamodell CLIMBER-2 in der
Version 2.1 benutzt, und andererseits wurden zwei konzeptionelle Modelle ent-
wickelt.

Zuerst wurde das Zeitverhalten der Erwdrmung bei Zufuhr von zusétzlichem CO
betrachtet. Fur diese Untersuchung wurde ein konzeptionelles Modell entwickelt,
das das Zeitverhalten der Warmeaufnahme durch zwei Wasserschichten unter-
schiedlicher Schichtdicke beschreibt. Aus diesem Modell wurde eine Impulse-
Response-Funktion bestimmt, die das Zeitverhalten der oberflachennahen Luft-
temperatur als Reaktion auf einen der Atmosphare zugefiuhrtenli@uls be-
schreibt.

Die Responsefunktion sagt einen exponentiellen Anstieg der Temperatur voraus,
der zu 75% auf einer Zeitskala von 7 Jahren stattfindet, wahrend die restlichen
25% auf einer Zeitskala von 109 Jahren ablaufen. Die Abweichungen zwischen
den von CLIMBER-2 vorhergesagten Temperaturen, sowie den Temperaturen, die
die Responsefunktion vorhersagt, sind, Uber den gesamten betrachteten Zeitraum
gesehen, Kklein. Die Giiltigkeit der gefundenen IRF muf} jedoch fiir groRere Tem-
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peraturdnderungen, als die maximal 6K, die hier betrachtetet wurden, verneint
werden, da die Linearisierung, die der IRF zugrunde liegt, auf Grund der Nichtli-
nearitaten des Klimasystems bei gro3eren Temperaturanderungen nicht mehr zu-
l&ssig ist.

Die durch die Erwarmung verursachte Dichteanderung im Oberflachenwasser brei-
tet sich im Ozean als interne Welle aus. Diese interne Welle konnte anhand ei-
nes zwei-Schichten-Modells der Wellenausbreitung in einem zweidimensionalen
Ozeanbecken untersucht werden. In diesem Modell breiten sich die Wellen mit ei-
ner Gruppengeschwindigkei = 3.35- 10‘2% aus. Die Ausbreitung dieser Wel-

len leitet die Anderung des Dichtegradienten ein, und die weiteren Anderungen
des Dichtefeldes finden auf einer advektiven Zeitskala statt. Im Vergleich zum
zwei-Schichten-Modell ist die Wellenausbreitung in CLIMBER-2 deutlich lang-
samer, die Wellen haben hier nur eine Geschwindigkeit vChn]IO*:”%. Dieser
Unterschied ist aber auch in Modellexperimenten mit dreidimensionalen Model-
len festgestellt worden, und wird mit der Beriicksichtigung von Viskositat bzw.
Diffusion in nicht idealisierten Modellen erklart.

Im 6. Kapitel wurde die Stabilitdt der Thermohalinen Zirkulation bei Erwarmung
des Erdklimas durch den Treibhauseffekt untersucht. Es zeigt sich, daf3 die THC
bei ausreichender Erwarmung vom heutigen Zirkulationszustand in einen Zustand
vernachlassigbar schwacher Zirkulation tbergehen kann. Die @@nzwerte,

bei deren Uberschreitung die THC instabil wird, sind von der hydrologischen
Empfindlichkeit des Modells und der Anstiegsrate der Kohlendioxidkonzentra-
tion abhangig. So liegt die kritische G&onzentration bei hohen Anstiegsraten
niedriger, als bei langsamerem Anstieg.

Fur hohe hydrologische Empfindlichkeiten lieRen sich diese Grenzwerte gut be-
stimmen, wahrend sie bei niedrigeren hydrologischen Empfindlichkeiten deutlich
unsicherer sind, da CLIMBER-2 nicht nur stabile und instabile Zustande zeigt,
sondern auch metastabile. Die Unterscheidung von meta- und instabilen Zustan-
den war bei niedrigen hydrologischen Empfindlichkeiten schwierig, da die Zu-
stande flielRend ineinander Ubergehen.

Es zeigte sich, dal’ die Thermohaline Zirkulation nur bei hohen hydrologischen
Empfindlichkeiten instabil wird, falls die C&Konzentration nicht Werte erreicht,
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die heutzutage fir unrealistisch gehalten werden. So ist die THC bei einer hydro-
logischen Empfindlichkeik = 0.05%’ schon bei einer C®Konzentration von
754ppm CQ zusammengebrochen, ein Wert, der nach mehreren der Szenari-
en, die das IPCC veroffentlicht hat, erreicht wird. Dagegen wird die THC mit
k = 0.033 erst bei 2100ppm CLinstabil.

7.2 Ausblick

Bei der Untersuchung von raumlich eng begrenzten Prozessen mit Hilfe eines
zweidimensionalen, zonal gemittelten Klimamodells drangt sich selbstverstand-
lich die Frage auf, inwiefern diese Prozesse durch das grobe Modell Gberhaupt
richtig wiedergegeben werden. Zum jetzigen Zeitpunkt muf’ dazu gesagt werden,
dal3 es wegen der hohen Rechenzeitanforderungen von hoher aufgelésten Model-
len nicht moglich gewesen ware, die grof3e Anzahl an Experimenten mit einem
hoher auflésenden Modell durchzufuhren.

So mul3 dann die Frage, wie sich die Erwarmung durch den Treibhauseffekt in der
Tiefenwasserbildungsregion genau auswirkt, in spateren Arbeiten geklart werden.
Die Prozesse in der Tiefenwasserbildungsregion sind aber von entscheidender Be-
deutung fir die Stabilitat der THC. Auch der Oberflachenantrieb in dieser Region
ist sehr wichtig flr das Zeitverhalten und die Stabilitat der THC. Weitere Unter-
suchungen dieser Fragestellungen waren daher wiinschenswert.

Das Konvektionsverhalten, und speziell die Anderungen in der Konvektion durch
den Treibhauseffekt, wurden in dieser Arbeit gar nicht untersucht. Speziell in die-
sem Fall ware aber eine Untersuchung mit Hilfe eines zonal gemittelten Modells
sehr problematisch, da Konvektionsprozesse sehr kleinrAumig sind. Auch diese
Fragestellung ist fur die Stabilitdt der Thermohalinen Zirkulation von entschei-
dender Bedeutung. Zur Zeit werden jedoch am PIK und an der Universitat Pots-
dam schon Untersuchungen zum Konvektionsverhalten durchgefuhrt.

Eine weitere Frage, die nicht beantwortet werden konnte, ist die genaue Ursache
der metastabilen Zustande, die in Kapitel 6 beschrieben werden. Ebensowenig ist
klar, inwieweit diese Zustande im realen Klimasystem auftreten kdnnen. Publi-
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zierte Ergebnisse, die mit dreidimensionalen GCMs erzielt wurden, geben bisher
keine Hinweise darauf, dal? diese Zustande auch in dreidimensionalen Modellen
auftreten.

Die Ausbreitung von Wellen ist in der Zwischenzeit von mehreren Arbeitsgrup-
pen mit OGCMs untersucht worden, allerdings nur mit Modellen niedriger Auf-
l6sung, die keine Atmosphére beinhalten. Daher kdnnte eine Untersuchung der
Wellenprozesse im Ozean mit einem hochauflésenden Ozeanmodell, das an eine
Atmosphéare gekoppelt ist, unsere Kenntnisse vom Anpassungsprozel3 der Zirkula-
tion an eine Erwarmung des Klimas noch vervollstandigen. Ich erwarte von diesen
Untersuchungen allerdings keine qualitativ neuen Erkenntnisse, sondern nur ein
besseres quantitatives Verstandnis.
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