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Zusammenfassung

Mit Hilfe von Fernerkundungsverfahren wurden in dieser Arbeit die Schaumbedeckung und die
Energiefliisse an der Meeresoberfliche abgeleitet. Aus den erstmals global bestimmten Schaumbe-
deckungsdaten sowie fernerkundeten Windgeschwindigkeiten wurden mit verschiedenen Modellen
Gastransferkoeffizienten bestimmt. Die Energiefliisse und die bodennahe Windgeschwindigkeit wur-
den genutzt um mit einer fiir alle Windgeschwindigkeitsbereiche giiltigen Parametrisierung globale

Felder der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut abzuleiten.

Vergleiche der aus Satelliten-Messungen abgeleiteten Schaumbedeckungen mit Zeitserien von in situ
Messungen liefern eine zufriedenstellende Ubereinstimmung. Durchgefiihrte Vergleiche der direkt
abgeleiteten Schaumbedeckung mit der aus Windgeschwindigkeiten berechneten verdeutlicht die

Unabhingigkeit der beiden Parameter.

In dieser Arbeit wurde erstmals die kiihle Haut an der Ozeanoberfliache fiir Tag- und Nachtsituatio-
nen mit global giiltigen Parametrisierungen fiir ein komplettes Jahr abgeleitet. Die globalen Vertei-
lungen der ermittelten Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut entspricht im wesentlichen den
Erwartungen und stimmt mit bisherigen Berechnungen globaler Felder der kiihlen Haut qualitativ

tiberein.

Die durchgefiihrten Berechnungen zur Bestimmung des CO,-Flusses unter Beriicksichtigung der
kiihlen Haut und der Schaumbedeckung veranschaulichen die unterschiedliche Bedeutung der regio-
nalen Meeresgebiete fiir den globalen CO,-Transport in den Ozean. Besonders die hohen Breiten
zeigen grof3e saisonale und lokale Schwankungen in der Ausbildung der kiihlen Haut, der Schaum-
bedeckung, sowie der CO,-Druckdifferenz zwischen Ozean und Atmosphire auf. Bei der Bestim-
mung globaler Mittelwerte des CO,-Flusses liefert das Schaum-Gastransfermodell Ergebnisse, die
zwischen den Werten der allgemein verwendeten windabhingigen Gastransfermodelle liegen. Der
Einflu} der in dieser Arbeit bestimmten Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut auf den globalen

CO,-GasfluB fiihrt zu einer prozentualen Erhhung um etwa 30%.




Abstract

Remote sensing retrievals have been applied to satellite data to derive foam cover and energy fluxes
at the sea surface. With the estimated global foam cover and wind speed, also derived from satellite
data, gas transfer coefficients were calculated. A parametrization for all wind speed ranges were used

to calculate the cool skin at the sea surface from energy flux and wind speed data.

Comparisons with satellite-derived foam cover and in-situ measurements indicate a satisfying agree-
ment. An Intercomparison between the directly obtained foam cover and those calculated with wind

speed data elucidates the independence of the both parameters.

The cool skin at the sea surface for day and night situations were obtained from satellite data cover-
ing a time period of one year. The global distribution of the cool skin temperature is in good agree-

ment to former estimations.

Global fields of CO, fluxes considering the cool skin effect and foam cover illustrate the different
significance of regional oceanic areas for CO, transport. Large seasonal and local variations of cool
skin, foam cover and the difference between air and oceanic CO, pressure occur almost in the high
latitudes. An estimation of global CO, fluxes using gas transfer coefficients considering foam cover
are in the range of fluxes calculated with those gas transfer coefficients which depend on wind speed.
The impact of the cool skin obtained in this thesis increases the global CO, flux up to 30%.
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1 Einleitung

Die Temperaturverhiltnisse auf der Erde werden mitbestimmt durch die Konzentration der Treib-
hausgase Kohlendioxid (CO,), Methan (CH,) und Lachgas (N,O) in der Atmosphire. Diese Gase
absorbieren, zusammen mit Wolken und Wasserdampf, einen Teil der von der Erdoberfliche emittier-
ten langwelligen Strahlung und sorgen dadurch fiir eine Erwirmung der Atmosphire. Dieser Effekt
wird als Treibhauseffekt bezeichnet. Durch die Analyse von Eisbohrkernen konnte gezeigt werden,
daB die Konzentrationen des CO, starken natiirlichen Schwankungen unterliegen, wie sie z.B. beim
Ubergang von Eis- zu Warmzeiten auftreten (Barnola et al., 1995). Seit Ende der letzten Eiszeit vor
10000 Jahren sind die CO,-Konzentrationen in der Atmosphire relativ konstant. Fiir die atmosphéri-
schen Konzentrationen im vorindustriellen Zeitalter bewirkte der natiirliche Treibhauseffekt eine
Temperaturerhohung der Erde von ca. 33K (Graedel und Crutzen, 1993). Seit Beginn des industriel-
len Zeitalters steigt durch anthropogene Emissionen der Gehalt der Treibhausgase CO,, CH, und
N,O in der Atmosphire an. Besonders gut ist dieser Anstieg im Falle des CO, dokumentiert, wie sich
z.B. an Hand der beriilhmten Zeitserien der CO,-Konzentration gemessen am Mauna Loa, Hawaii
(Keeling et al 1989) zeigen 14Bt (Abbildung 1). Wie grol3 der Beitrag ist, den die durch menschliche
Aktivititen emittierten Treibhausgase am Gesamttreibhauseffekt liefern und ob der damit verbundene
globale Temperaturanstieg sich innerhalb der natiirlichen Temperaturschwankungen selektieren 1aft,

ist eine der zentralen Fragestellungen der aktuellen Klimadiskussion (Houghton et al, 1996).

In der Atmosphire ist die Verteilung von CO, relativ homogen und zeigt nur in Gebieten mit groBer
Bevolkerungs- und Industriedichte oder mit starker Vegetation lokale Ausnahmen. Allerdings variiert
der atmosphérische CO, -Gehalt sowohl im Zusammenhang mit dem téglichen, als auch dem saiso-
nalen Rhythmus der Photosynthese. In den Sommermonaten der jeweiligen Hemisphire sinkt der
CO,-Gehalt durch die verstirkte Photosynthese beim Wachstum griiner Vegetation, wihrend in den
Wintermonaten der Abbau des organischen Materials zu einem Anstieg fiihrt (vergl. auch Abbildung
1). Durch die groBeren Landmassen sind die jahreszeitlichen Schwankungen auf der Nordhemisphére
starker ausgeprégt. Auch ist der Gesamtgehalt des CO, in der Nordhemisphére etwas hoher, da dort
die groBen industriellen Zentren angesiedelt sind und ein inter-hemisphérischer Austausch nur lang-

sam stattfindet (Heimann, 1993).

Durch die Verbrennung fossiler Brennstoffe wird der grofite Anteil an den anthropogenen CO, -
Emissionen in die Atmosphire eingebracht (5.5 Gigatonnen Kohlenstoff (GtC) pro Jahr (vergl.
Abbildung 2). Eine weitere, allerdings weniger genau quantifizierbare Quelle, stellt die Anderung der
Landnutzung mit der Vernichtung der Regen- und borealen Wilder dar. Die Gesamtmenge des
anthropogen emittierten CO, betrégt 7.1 GtC pro Jahr. Etwa die Hilfte des freigesetzten Kohlendi-
oxids verbleibt in der Atmosphire. Die Aufnahmefshigkeit der Atmosphire 1dBt sich aufgrund

genauer und global verteilter Messungen relativ gut bestimmen und betréigt nach neueren Berechnun-
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Abbildung 1: Atmosphérische CO,-Konzentrationen in ppm (ppm = parts per million = millionstel
Volumenanteile) gemessen am Mauna Loa, Hawaii (nach Keeling und Whorf, 1998).

gen von Conway et al. (1996) 3.3 Gigatonnen Kohlenstoff pro Jahr. Fiir die verbleibenden CO,-
Emissionen kommen zwei, mit der Atmosphire in stdndigem Kontakt stehende Speicher in Frage: die
Ozeane und das terrestrische System. Durch die Wiederaufforstung und das Nachwachsen von Wil-
dern auf der Nordhemisphire, wird ein Teil des zusitzlichen CO, aus der Atmosphire als Biomasse
gebunden. Als eine weitere terrestrische Senke wird der Verbrauch von Kohlendioxid bei der Primér-
produktion und Respiration von Biomasse angenommen (Schimel et al, 1995). Allerdings konnte
diese Senke bisher nicht quantifiziert werden, so daB iiber ihre Existenz grofle Unsicherheit besteht.
Allgemein wird die Unkenntnis iiber die fehlende CO,-Senke im Kohlenstoffkreislauf auch als

,missing sink* (fehlende Senke) bezeichnet.

Eine weitere Senke fiir das anthropogen emittierte CO, stellen die Ozeane dar. Der CO,-Austausch
zwischen Ozean und Atmosphire wird angetrieben durch den Konzentrationsunterschied zwischen
Luft und Wasser. Die Intensitit dieses Gasaustausches wird im wesentlichen bestimmt durch die Los-
lichkeit als Funktion der Ozeanoberflichentemperatur und der Windgeschwindigkeit, bzw. dem Wel-
lengang an der Ozeanoberfliche. Im Gegensatz zu den Konzentrationen in der Atmosphére, die iiber
dem freien Ozean verhiltnismiBig homogen sind, sind die CO,-Konzentrationen im Oberflachenwas-
ser stark variabel. Wihrend die Gesamtmenge des ausgetauschten CO, im vorindustriellen Zeitalter
ca. 74 GtC / Jahr entsprach und in der Bilanz ausgeglichen war (Siegenthaler und Sarmiento, 1993),
liegen die aktuellen Austauschraten bei ca. 90 GtC pro Jahr und einem Netto-Kohlenstoff-FluB in den
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Abbildung 2: Kohlenstoffkreislauf mit den Austauschprozessen (GtC/Jahr) und Reservoiren (GtC), die
in Bezug auf die anthropogenen Stérungen von Bedeutung sind (Schimel et al., 1995).
Uber die von Fliissen in den Ozean eingetragenen Mengen des Kohlenstoffs bestehen

groBe Unsicherheiten. Deshalb werden sie hier nicht angeben.

Ozean von 2 GtC/Jahr. Hierbei ist der Anteil anderer Gase wie z.B. CH,4 und CO, verglichen mit dem
Anteil des Kohlendioxids sehr gering und kann bei globalen Betrachtungen vernachldssigt werden.
Das durch den Gasaustausch eingebrachte CO, wird durch chemische Reaktionen in das Karbonatsy-
stem eingebunden. Hierbei reagiert das geloste CO, mit Wasser zu Kohlensiure, die wiederum zu
Hydrogenkarbonat und Karbonat oxidiert. Nur etwa 1% des im Ozean vorkommenden Kohlenstoffs
tritt als gelostes CO, auf. Den weitaus grofiten Anteil an dem im Ozean geldsten anorganischen Koh-
lenstoff trigt das Hydrogenkarbonat bei. Der Zeitraum, bevor sich ein Gleichgewichtszustand zwi-
schen dem atmosphirischen CO, -Gehalt und dem im Ozeanoberflichenwasser gelosten Kohlenstoff
einstellt, wird nach Broecker und Peng (1982) auf ein halbes bis ein Jahr beziffert.




Fiir den Transport von Kohlenstoff in die tieferen Schichten sind zwei Prozesse von Bedeutung: die

»physikalische Pumpe* und die ,,biologische Pumpe*.

* Als ,,physikalische Pumpe* bezeichnet man den Transport von gelostem, organischen und anorga-
nischen Kohlenstoff in die Tiefe bei der Bildung von Tiefen- und Zwischenwasser, wenn relativ
kaltes und/oder salzhaltiges Wasser von der Oberfliche absinkt. Die Geschwindigkeit der ozeani-
schen Austauschprozesse zwischen Tiefen- und Oberflichenwasser stellt eine kinetische Barriere
fiir die CO,-Aufnahmefihigkeit des Ozeans dar. Bei einer Austauschzeit des Ozeanwassers von
1000 Jahren bietet der Ozean allerdings ein riesiges Reservoir fiir die Aufnahme von anthropoge-

nem CO,.

* Die Aufnahme von Kohlendioxid durch Phytoplankton und dessen Umwandlung in organisches
Material mit anschlieBendem Absinken der gebildeten Partikel aus der Oberflichenschicht in die
Tiefsee bezeichnet man als ,,biologische Pumpe®. Da das CO, fiir die im Ozean vorkommenden
Organismen kein limitierender Faktor ist, ist die ,,biologische Pumpe® fiir den Transport von
zusitzlichem CO, in die Tiefsee von untergeordneter Bedeutung (Sarmiento und Siegenthaler,
1992; Schimel et al. 1995).

Aufgrund der starken rdumlichen und zeitlichen Variabilitit des CO,-Austausches ist die Bestim-
mung der tatséichlich vom Ozean aufgenommenen Menge an CO, aus direkten Messungen mit gro-
Ben Unsicherheiten verbunden. Es existiert eine Vielzahl von verschiedenen unabhidngigen
Abschitzungen, die zu unterschiedlichen Ergebnissen fiihren (Broecker und Peng, 1974; Broecker et
al., 1985; Keeling et al., 1989; Tans et al., 1990; Takahashi et al., 1997). Globale Berechnungen des
Netto-Flusses aus Messungen der ozeanischen und atmosphérischen CO,-Verteilung wurden von
Tans et al. (1990) und Takahashi et al. (1997) durchgefiihrt. Die so abgeschétzten Werte des Flusses
liegen deutlich unter dem Wert von 2 GtC / Jahr wie er mit Hilfe von Zirkulationsmodellen berechnet
wird (Sarmiento und Siegenthaler, 1992; Heimann, 1993). Der Grund fiir die zu niedrigen Berech-
nungen ist unter anderem darin zu suchen, dafl der Gasaustausch nur in Abhéingigkeit von der Wind-
geschwindigkeit abgeschitzt wurde. Andere Effekte auf den Gasaustausch wurden nicht
beriicksichtigt: Eintrag von CO, durch Luftbldschen beim Brechen von Wellen, Verminderung des
Austausches bei stabilisierend wirkender Absorption solarer Strahlung im oberen Ozean, Erh6hung
des Austausches bei Labilisierung der Oberflache unter dem Einflu von Verdunstung, Verdnderung
des Austausches bei Niederschlag und die Modifikation der Loslichkeit von CO, bei Temperaturin-
derungen quer zur kiihlen Haut des Ozeans. Die Ableitung einiger dieser Parameter aus Fernerkun-
dungsdaten und die Abschitzung ihres Einflusses auf den CO,-Gasaustausch zwischen Ozean und

Atmosphire ist Gegenstand dieser Arbeit.

Das Einbringen von Luftblidschen in den Ozean durch brechende Wellen und einer damit verbunde-

nen Bildung von Schaum fiihrt zu einer Erh6hung des Gasaustausches (Monahan und Spillane, 1984,



Keeling, 1993). Bei den bisherigen Betrachtungen des globalen CO, Flusses konnte der EinfluB des
Schaumes aufgrund von fehlenden Daten keine Beachtung finden. Modellrechnungen von Erickson
(1992) zeigen aber, da8 die Beriicksichtigung von Schaum zu deutlichen Unterschieden bei der
Bestimmung des Gasaustausches fiihrt, verglichen mit Berechnungen, die eine reine Windabhingig-
keit beinhalten. Die Schaumbedeckung des Ozeans 148t sich aus Mikrowellenmessungen von Satelli-
ten mit einer liickenlosen globalen Abdeckung nach 3-4 Tagen ableiten. Der in dieser Arbeit dafiir
benutzte Algorithmus wurde von Schliissel (1995) entwickelt und auf eine mehrjihrige Zeitserie von

Satellitenmessungen angewendet.

Von weiterer Bedeutung fiir den Gasaustausch ist die Differenz zwischen der Temperatur der kiihlen
Haut an der Meeresoberfliche und der Temperatur in tieferen Schichten. Dieser Effekt bewirkt wegen
der temperaturabhéngigen Loslichkeit des CO, im Meerwasser eine Erhdhung des globalen Netto-
flusses des Kohlenstoffes aus der Atmosphire in den Ozean von 25%-30% (Robertson und Watson,
1992; Van Scoy, 1995) aufgrund der inversen Temperaturabhingigkeit der Loslichkeit von CO,. Die
Bestimmung der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut erfolgt durch eine Parametrisierung der
Energiefliisse an der Ozeanoberfliche. Diese Grenzschichtfliisse lassen sich mit geniigender Genau-
igkeit und globaler Abdeckung mit Hilfe passiv abtastender Infrarot- und Mikrowellenradiometer von
Satelliten aus fernerkunden. Die bisherigen Abschitzungen des globalen Haut-Effektes wurden mit
grobskaligen Daten aus Klimatologien und vereinfachten Modellen berechnet. Die Anwendung der
verbesserten Modelle von Soloviev und Schliissel (1994 und 1996) auf Fernerkundungsdaten mit
hoher zeitlicher und rdaumlicher Auflosung fiihren zu neuen Erkenntnissen der globalen Verteilung

der kiihlen Haut und deren EinfluB} auf den Gasaustausch.



2 Beschreibung der MeBsysteme und der verwendeten Daten

Zur Ableitung der Schaumbedeckung und der Energie- und Impulsfliisse an der Grenzfliche Ozean-
Atmosphire werden die Messungen des Mikrowellenradiometers Special Sensor Microwave/Imager
(SSM/I) benutzt. Zusitzlich werden die Ozeanoberfiichentemperatur und der solare Strahlungsfluf3
an der Erdoberfliche bendétigt. Hier 14BRt sich auf Datensitze zuriickgreifen, die bereits aus Satelliten-
messungen abgeleitet wurden. Im Pathfinder SST Datensatz wurde iiber einen mehrjéhrigen Zeitraum
die Ozeanoberflichentemperatur aus Infrarotmessungen des Advanced Very High Resolution Radio-
meter (AVHRR) bestimmt. Solare StrahlungsfluBdaten kénnen dem Datensatz des Surface Radiation
Project entnommen werden, die wiederum auf Messungen der Satellitenprojekte International Satel-
lite Cloud Climate Project (ISCCP) und Earth Radiation Budget Experiment (ERBE) beruhen.

2.1 Special Sensor Microwave/Imager

Der Special Sensor Microwave/Imager (SSM/I) ist ein Mikrowellenradiometer, das seit 1987 auf den
Satelliten des Defense Meteorological Satellite Program (DMSP) geflogen wird. Diese Satelliten
bewegen sich auf sonnensynchronen Bahnen in einer Hohe von ca. 850 km und mit einer Umlaufzeit
von 102 min um die Erde. Der Inklinationswinkel, d.h. der Winkel zwischen der Satellitenspur am
Erdboden und dem Aquator betriigt 98.8°. Das SSM/I miBt in vier Spektralkanglen die linear polari-
sierte Strahlung. Die horizontale Auflésung an der Erdoberfliche variiert je nach Frequenz zwischen
13km X 15km und 43km x 65km. Die genauen technischen Daten der SSM/I-Kanile sind in Tabelle 1
aufgefiihrt. Die Blickrichtung des Radiometers vom Satelliten aus ist 45°, was einen Zenitwinkel von
53.1° entspricht. Als abbildendes Geridt mifit das SSM/I nicht starr in einer Richtung, sondern tastet
konisch ab und fiihrt pro Abtastlinie 64 Messungen durch, bzw. 128 Messungen im Falle der 85.5
GHz Kandle. Die Breite des Abtaststreifens betrdagt 1394 km. Aufgrund der Umlauf- und Abtastgeo-
metrien kann innerhalb eines Tages keine liickenlose Beobachtung der Erde durch das SSM/I durch-
gefiihrt werden. Es entstehen Liicken in den Tropen und Subtropen sowie iiber den Polen. Die
fehlenden Bereiche in den Tropen und Subtropen werden allerdings in einem Zeitraum von 3-4 Tagen
geschlossen, wihrend die Gebiete in einem Umkreis von 200 km um die Pole aufgrund des Inklinati-

onswinkels des Satelliten meBtechnisch nicht erfalit werden konnen.

Das SSM/I befindet sich an Bord von militirischen Satelliten, was zur Folge hat, daf} die gemessenen
Daten nicht direkt von zivilen Nutzern empfangen werden konnen. Die Messungen des SSM/I wer-
den daher erst nach einigen Tagen als geeichte und navigierte Helligkeitstemperaturen zur Verfiigung
gestellt. Eine Aufbereitung der Daten erfolgt unter anderem durch die Firma Remote Sensing
Systems, deren Ergebnisse in dieser Arbeit benutzt werden. Die Daten wurden dabei einer zusitzli-

chen Fehlerkontrolle nach Wentz (1991) unterzogen.



Ein wesentlicher Vorteil des SSM/I gegeniiber friiheren Mikrowellenradiometern ist die kontinuierli-
che Eichung an Bord des Satelliten. Die somit garantierte Stabilitit der Absolutmessungen iiber lange
Zeitrdume und die Moglichkeit, aus den Messungen des SSM/I eine Vielzahl verschiedener Parame-

ter abzuleiten, fiihrten zu dem groBen Erfolg dieses Mikrowellenradiometers.

Kanal | Todens | WSS | porusaion [ Aiogne | N
/| 19.35 1.55 v 43 X 69 0.35
2 19.35 1.55 h 43 X 69 0.35
3 22.325 1.35 v 40 x 50 0.60
4 37.0 0.81 \4 28 x 37 0.30
5 37.0 0.81 h 28 x 37 0.30
6 85.5 0.35 v 13x 15 0.70
7 85.5 0.35 h 13x 15 0.60

Tabelle 1: Instrumentenspezifikationen des SSM/I (Hollinger et. al., 1987). NEAT ist eine dem

Radiometerrauschen dquivalente Temperaturdifferenz.

Aus Messungen des SSM/I lassen sich unter anderem die Schaumbedeckung, die spezifische Feuchte
und die Windgeschwindigkeit in Bodennizhe, sowie die Gegenstrahlung iiber dem Ozean bestimmen.
Eine genauere Beschreibung der Verfahren erfolgt in den spéteren Kapiteln. Die Parameter werden

zur Ableitung der Energiefliisse und somit zur Bestimmung der kiihlen Haut benétigt.

Aufgrund der hohen Emissivitit der Landoberfliche, die sich auch noch auf Messungen bis etwa
50km von der Kiiste entfernt storend auswirkt, konnen die vom SSM/I ableitbaren Parameter nur fiir

kiistenferne Ozeangebiete berechnet werden.




2.2 Meeresoberfliichentemperatur aus Messungen des AVHRR

Das AVHRR ist ein abbildendes Radiometer, welches seit 1978 auf den Satelliten der National
Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) betrieben wird. Die NOAA-Satelliten bewegen
sich wie die DMSP-Satelliten polarumlaufend auf einer sonnensynchronen Bahn. Auch Flughthe
und Umlaufzeit sind dhnlich. Es werden jeweils zwei Satelliten gleichzeitig operationell betrieben,
die um 6 Stunden versetzt gleiche Gebiete iiberfliegen. Die Abtastung der Erdoberflache durch das
AVHRR erfolgt quer zur Flugrichtung. Die Breite des abgetasteten Bereichs betrigt 2240 km bei
einer Auflésung zwischen 1.1 km im Nadirblick und etwa 5.6 km am Rand. Das AVHRR mift in fiinf
Kanilen im sichtbaren und infraroten Spektralbereich, deren Wellenldngenbénder in Tabelle 2 aufge-
fiihrt sind. Im Gegensatz zum SSM/I werden nicht alle Kanidle des AVHRR wihrend des Fluges
geeicht und konnen somit bei einem langen operationellen Einsatz an Qualitiit einbiien. Nur die

Kanile im thermischen Infrarot werden kontinuierlich an Bord des Satelliten geeicht.

Kanal Wellenldnge [pm]
1 0.58 - 0.68
2 0.73 - 1.05
3 3.55-3.93
4 10.3-11.3
5 11.5-12.5

Tabelle 2: Spektralkanidle des AVHRR

Zur Bestimmung der Ozeanoberflichentemperatur aus Messungen des AVHRR-Radiometers sind
verschiedene Verfahren entwickelt worden, bei denen vor allem die Kanéle 4 und 5 im Frequenzbe-
reich des atmosphirischen Fensters zwischen 10pm und 120 m genutzt werden. In dieser Arbeit
wurden die Ozeanoberflichentemperaturen (7', ), aus dem Pathfinder Programm der NOAA/NASA
benutzt, die auf einem nicht linearen Algorithmus nach Walton (1988) beruhen. Dieser Algorithmus
wurde zusitzlich modifiziert, um den Drift der Sensorgenauigkeit mit der Zeit zu beriicksichtigen,

und besitzt folgende Form:

T,und T sind die Helligkeitstemperaturen der AVHRR Kanile 4 und 5, T, ist eine a priori Ablei-
tung der SST, die nach einer rdumlichen Interpolation aus den 1°x 1° Wochenmitteln der sogenannten




Reynolds Analyse-Ozeanoberflichentemperaturen (Reynolds et al., 1994) bestimmt wird, 0 ist der
Zenitwinkel des AVHRR. Der Koeffizient #, beriicksichtigt die Verinderung der Sensoren mit der
Zeit, der genau wie die Koeffizienten a; empirisch durch multiple Regressionen aus AVHHR-Mes-
sungen und in-situ Temperaturmessungen von Bojen bestimmt wurden. Um dem EinfluB des variie-
renden Wasserdampfgehaltes in der Atmosphire Rechnung zu tragen, wird bei der Anwendung des
Algorithmus zwischen 3 Bereichen der Helligkeitstemperaturdifferenz (7, — T5) unterschieden, in
denen unterschiedliche Koeffizienten angewandt werden. Je hoher der Wasserdampfgehalt, desto

geringer ist die Differenz der Helligkeitstemperaturen.

Um eine mogliche Kontaminierung der Daten durch Wolken auszuschlieBen, werden die Messungen
einem aufwendigen Schwellwertverfahren unterzogen, bei dem besonders die rdumliche und zeitli-
che Variabilitit der Wolken ausgenutzt wird. AuBerdem werden die AVHRR-Kaniile 1-3 mit einbezo-
gen, wobei allerdings Kanal 1 und 2 nur bei Sonnenlicht beriicksichtigt werden konnen, da sie im

sichtbaren Spektrum bzw. im nahen Infrarot messen.

Die Pathfinder-Ozeanoberflichentemperaturen werden vom Physical Oceanography Distributed
Active Archive Center (PO.DAAC) am Jet Propulsion Laboratory (JPL) als Tagesmittel in globalen
Feldern mit einer Gitterpunktanzahl von 2048x1024 erstellt und verbreitet. Dies entspricht einer
riumlichen Auflosung der Daten von 18 km am Aquator. Die Datensitze enthalten sowohl die Tem-
peraturfelder der Tag- als auch der Nachtiiberldufe der Satelliten, die sich im wesentlichen durch die
unterschiedliche Genauigkeit bei der Wolkenanalyse unterscheiden. Die Temperaturfelder wurden
umgerechnet in ein Gitter mit einer rdumlichen Auflosung von 0.25°%0.25° und zu 5-Tagesmitteln
zusammengefaB3t. Gebiete, die innerhalb dieser Zeit nicht wolkenfrei waren und somit Liicken auf-
weisen, werden durch berechnete Monatsmittel gefiillt. Im Falle von persistenter Bewdlkung, die
auch innerhalb eines Monats keine Messung des AVHRR zuléft, wurden die Liicken im Monatsmit-

telfeld durch eine abstandsgewichtete Interpolationstechnik gefiillt.

Eine Validation der Pathfinder-SST Daten mit globalen Datensétzen von Bojenmessungen fiir einen
Zeitraum von mehreren Jahren (1987-1991) wurde von Smith et al., 1996 durchgefiihrt. Die Stan-
dardabweichungen zwischen Satelliten und in-situ Messung schwanken hierbei zwischen 0.75°C und
0.96°C fiir die Jahre 1987 und 1990. Eine Unterteilung in Tag- und Nachiiberldufe zeigt, da8 im Jah-
resmittel die Standardabweichung fiir die Nachtmessungen um etwa 0.05°C hoher liegt als fiir die
Tagmessungen. Der systematische Fehler liegt in allen Féllen unter einem Wert von 0.1°C. Fiir das
Jahr 1991 ist die Auswertung nur bedingt brauchbar, da in diesem Jahr in Folge des Pinatubo-Aus-
bruchs vermehrt Aerosole in die Stratosphire eingetragen wurden, die sich stark qualititsmindernd

auf die satellitengestiitzte Messung der Ozeanoberflichentemperatur ausgewirkt haben.



2.3 Daten des Surface Radiation Budget

Die solare Einstrahlung an der Erdoberfliche bestimmt sich neben dem Sonnenstand im wesentlichen
aus den aktuellen Bewolkungsverhiltnissen. Da die kurzwellige solare Einstrahlung am Erdboden
nicht direkt aus Sattelienmessungen bestimmt werden kann, werden im Surface Radiation Budget
(SRB) des NASA Langley Research Center empirische und physikalische Modelle benutzt, um aus
Satellitendaten die solaren Strahlungsverhiltnisse am Erdboden zu bestimmen. Die hierbei verwen-
deten fernerkundeten Bewolkungsdaten liefert das International Satellite Cloud Climatology Project
(ISCCP). Daten iiber die Ein- und Ausstrahlung am Oberrand der Atmosphére werden im Rahmen
des Earth Radiation Budget Experiment (ERBE) aus Satellitendaten abgeleitet.

Im SRB werden zwei verschiedene Modelle zur Ableitung der solaren Einstrahlung an der Erdober-
fliche benutzt. Das physikalische Modell von Pinker et al. (1992) basiert auf einem Strahlungstrans-
portmodell, in dem mittels delta-Eddington-Approximation die reflektierte und transmittierte
Strahlung in der Atmosphire fiir verschieden Spektralbereiche berechnet wird. Die globalen Felder
der solaren Einstrahlung, die mit Hilfe der Pinker-Methode im SRB berechnet wurden, weisen aller-
dings Liicken auf, so daB in dieser Arbeit auf die Daten zuriickgegriffen wurde, die mit dem im fol-

genden beschriebenden rein empirischen Modell nach Staylor (1990) bestimmt wurden.

Das sogenannte Staylor-Modell des SRB basiert auf einem empirischen Einstrahlungsmodell von
Darnell et al. (1988), das von W. F. Staylor am NASA Langley Research Center modifiziert wurde.
Mit der Niherung, da die kurzwellige Einstrahlung am Erdboden (Qg) als Produkt der Einstrah-
lung am Oberrand der Atmosphire und der Transmission durch die Atmosphére fiir wolkenfreie und

bewoslkte Verhiltnisse aufgefaBBt werden kann, erhélt man:

Qsp= S-cos(0) T, T, 2)

S ist die abstandsnormierte solare Einstrahlung und 6 der Sonnenzenitwinkel. T, ist die Transmis-

sion fiir die wolkenfreie Atmosphére und T die Transmission mit Wolken.

Desweiteren wird vorausgesetzt, dal T, und T von einander unabhingig sind. T, kann dann als
Funktion des Bodendrucks, der Bodenalbedo, einem Aerosolparameter und der effektiven optischen
Dicke der wolkenfreien Atmosphire aufgefalt werden. Zur Bestimmung dieser Groen werden eben-
falls Naherungen und Vereinfachungen herangezogen, bzw. Daten aus dem ISCCP-Datensatz genutzt
(ndheres bei Staylor, 1990). Zur Bestimmung der Transmission im Falle von Wolken wird eine
Schwellwerttechnik angewandt, die 7, und T aus der Reflektion der kurzwelligen Strahlung am
Oberrand der Atmosphire fiir wolkenfreie, vollstindig bewdlkte und die aktuelle bewdlkte Messung
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berechnet. Die Informationen iiber die Bewolkungsverhiltnisse stammen ebenfalls aus dem ISCCP-

Datensatz.

Die Monatsmittel der solaren Strahlungsfliisse sind fiir einen Zeitraum von 6 Jahren (1985 -1990) im
SRB-Shortwave Data Package des NASA Langley Research Center verdffentlicht worden. Die in die-
ser Arbeit benttigten Tageswerte der solaren Einstrahlung sind bisher allerdings nur bis einschlief3-
lich 1988 bereitgestellt worden. Die Strahlungs-Daten des SRB werden in flichentreuen globalen
Feldern, bestehend aus 6596 Zellen, ausgeliefert. Die rdumliche Dimension der Zellen betrigt 280
kmx280km, dies entspricht einer Aufldsung von 2.5° am Aquator. Zur weiteren Verarbeitung werden
die SRB-Daten in ein GauBsches Gitter (winkeltreu) unter Benutzung einer Abstandswichtung umge-

rechnet.

2.4 Partialdruckdifferenzen zwischen Ozean und Atmosphiire aus direkten Mes-
sungen

Um den globalen CO,-Gasflu8 unter Beriicksichtigung von Schaumbedeckung und der kiihlern Haut
berechnen zu kdnnen, werden Felder des Partialdruckes in Luft und Ozean, bzw. deren Differenz
benotigt. Eine neue Klimatologie der Partialdruckdifferenzen von Kohlendioxid (A Pc(p) aus direk-

ten Schiffsmessungen wurde von Takahashi et al. (1997) verdffentlicht.

Die Klimatologie beruht auf einer Datenbasis von 250 000 direkten Messungen von A P, mit Hilfe
der Luft-Wasser Equilibrationsmethode (Broecker und Takahashi, 1966). Die Messungen stammen
von MeBkampagnen aus dem Zeitraum 1960 - 1995. Um dem Anstieg der CO,-Konzentrationen
wihrend dieses Zeitraums Rechnung zu tragen, wurden alle Messungen auf die Werte des Jahres
1990 normiert, wobei zwischen zwei Fillen unterschieden wurde. Um die Bildung von Tiefenwasser
und der damit verbundenen Durchmischung des Oberflichenwassers mit Wasser aus tieferen Schich-
ten in den polaren und subpolaren Gebieten zu beriicksichtigen, wird die Partialdruckdifferenz zwi-
schen Ozeanoberflichenwasser und Atmosphére um eine jihrliche Rate erhoht, die im ersten Fall
dem vollen Anstieg des Partialdrucks in der Atmosphire entspricht. Im zweiten Fall erhoht sich die
Differenz nur um die Hilfte. Wie Beobachtungen gezeigt haben, steigt im iibrigen Ozean der Partial-
druck um etwa die gleiche Rate wie in der Atmosphire (Inoue et al., 1995), so da3 in diesen Gebieten

keine Korrektur erfolgt.

Die so normierten tiglichen Messungen wurden in ein 4°-zonal X 5°-meridional-Gitter fiir 365 Tage
eingeordnet. Um die Liicken in den globalen Partialdruckfeldern zu fiillen, wurden die Felder mit
einem von Takahashi et al. (1995) entwickelten Interpolationsschema bearbeitet. Dieses Schema
beruht auf einem lateralen zwei-dimensionalen Transportmodell, welches unter Beriicksichtigung der
lokalen Ozeanoberflichenadvektionen die globale Verteilung der CO,-Partialdruckdifferenz berech-

net. Die Ergebnisse dieser Analysen werden als Monatsmittel zusammengefaf3t und als globale Fel-
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der der CO,-Partialdruckdifferenz zwischen Ozean und Atmosphire in der 4°x5°-Aufldsung vom

Lamont-Doherty Earth Observatory of Columbia University, New York, USA bereitgestellt.
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3 Die Schaumbedeckung des Ozeans

3.1 Das Entstehen von Schaum

Das Auftreten von Schaum an der Meeresoberflsiche wird hauptsichlich durch brechende Wellen her-
vorgerufen. Hierbei wird durch turbulente Durchmischung Luft in die ozeanische Deckschicht einge-
bracht, die in Form von Luftbldschen wieder an die Ozeanoberfliche gelangt. Die Ursache fiir das
Brechen von Wellen sind erhéhte Windgeschwindigkeiten bzw. Schubspannungen an der Ozeanober-
fliiche und es wird ausgelost, wenn die Neigung der Welle einen Wert von 30° iiberschreitet (Bortkov-
skii, 1987). Dieser Vorgang stellt einen wichtigen Dissipationsprozef3 beim Austausch turbulenter

Energie zwischen Ozean und Atmosphire dar.

Beim Schaum unterscheidet man zwischen den drei Erscheinungsformen: Schaumkronen, Schaum-
streifen und Gischt, die sich durch ihren Enstehungsproze und ihre Lebensdauer unterscheiden.
Schaumkronen entstehen direkt beim Brechen der Wellenkimme und haben nur eine Uberlebens-
dauer von wenigen Sekunden. Sie bestehen aus Luftbldschen mit einem Durchmesser von 1- 2 mm
(Bordonskiy et al. 1978), die schichtformig an der Wasseroberfliche auftreten. Schaumstreifen dage-
gen haben eine lingere Verweildauer (bis zu einigen Minuten) und im Blischenspektrum ein Maxi-
mum bei einem Durchmesser von unter 1 mm. Sie entstehen aus stabileren Luftbldschen der
Schaumkronen, die durch den Wind vertrieben werden. Gleichzeitig werden sie durch Blédschen
erginzt, die beim Brechen der Welle in tiefere Wasserschichten eingetragen wurden und nun wieder
zur Ozeanoberfliche aufsteigen. Schaumstreifen entstehen typischerweise ab Windgeschwindigkei-
ten von 9 m/s (Ross und Cardone, 1974) und haben ebenfalls direkten Kontakt zur Oberfliche, an der
sie in einer oder mehreren Schichten auftreten. Keinen Kontakt zu Ozeanoberfliche haben dagegen
von Wasserfilmen eingeschlossene Luftbldschen mit einem Durchmesser von 3 - 20 m (Andreas et
al., 1995), die bei einer Windgeschwindigkeit ab 15 m/s durch das Abreien von Schaumbléschen an
der Wellenkante oder durch das Zerplatzen von aufsteigenden Luftbldschen an der Wasseroberfléche
entstehen und in der unteren atmosphirischen Grenzschicht schweben. Diese Erscheinungsform des
Schaumes bezeichnet man als Gischt. Bei kontinuierlich hohen Windgeschwindigkeiten ist mit einer

quasi permanenten Anwesenheit von Gischt zu rechnen.

3.2 Die spektralen Eigenschaften von Schaum an der Ozeanoberfliche

Schaumblischen besitzen im sichtbaren Spektralbereich eine um den Faktor zehn groBere Albedo als
die schaumfreie Oberfliche und sind somit deutlich als weie Fldchen erkennbar. Im Mikrowellenbe-
reich dagegen ist die Reflexion von Schaum gering und somit die thermische Emission sehr hoch. Die
Emissivitit fiir Schaum liegt zwischen 0.7 - 1.0, wihrend die Emissivitit der schaumfreien Wasser-

oberfliche nur 0.4 betrigt. Die Strahlung im Mikrowellenbereich stammt im wesentlichen aus den
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obersten Millimetern, so daB die Transmission vernachlissigt werden kann und zwischen Emissions-

vermogen (&) und Reflexionsvermogen (p ) folgende Néherung gilt:

g+p= 1 3)

Obwohl global betrachtet die Schaumbedeckung der Ozeanoberflidche nur wenige Prozent ausmacht,
ist ihr Anteil am Mikrowellensignal der Gesamtwasserfléche nicht zu vernachlidssigen und muf des-
wegen bei Strahlungstransportrechnungen, die zur Ableitung von Auswerteverfahren passiver Mikro-

wellenmessungen genutzt werden, beriicksichtigt werden.

Die Emissivitit einer glatten und schaumfreien Ozeanoberflache hingt ab von Ozeanoberflichentem-
peratur und Salzgehalt. Die natiirliche Variabilitit dieser GroBen hat allerdings nur einen geringen
Effekt auf das Mikrowellensignal (Klein und Swift, 1977), verglichen mit dem Einflu von windbe-
dingter Rauhigkeit und Schaum. Das Reflexionsvermégen in Abhingigkeit von der Windgeschwin-
digkeit wird in der Regel durch empirische Modelle beschrieben, da noch kein befriedigendes, auf
physikalischen Grundprinzipien beruhendes, Modell existiert. Die Emissionseigenschaften von

Schaum hingen im wesentlichen von der Dicke der Schaumschicht, dem Wasser-Luftverhiltnis im

0.9 1 L

0.8 - L
§ 0.7- :
2
2 06- 19 GHz H i
5 19 GHz V

0.5 7 37 GHz H B

od4 ¥  ceemess 37 GHz V i

0.3 i : : 1 :

0 10 20 30

d [mm]

Abbildung 3: Emissivitit einer schaumbedeckten Ozeanoberfliche in Abhingigkeit von der Schicht-
dicke fiir die Vertikal- und Horizontalpolarisation bei 19GHz und 37GHz berechnet nach Dropple-
man (1970).
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Schaumvolumen, der TropfchengréBenverteilung sowie vom Blickwinkel des Radiometers ab. Ein
analytisches Schaummodell, welches die Schaumschicht als einen porosen Korper betrachtet und in
der die dielektrische Konstante des Schaums vertikal konstant ist, wurde 1970 von Droppleman vor-
geschlagen. Abbildung 3 beruht auf Berechnungen dieses Modells und zeigt fiir einen Blickwinkel
von 53°, einem Volumenanteil von Wasser im Schaum von 0.005, einem Salzgehalt des Meerwassers
von 35%o und einer Temperatur von 20°C die Emissivitit in Abhéngigkeit von der Schichtdicke d fiir
die Frequenzen 19GHz und 37GHz bei vertikalen und horizontalen Polarisationen. Schon geringe
Zunahmen der Schichtdicke von wenigen Millimetern fiihren zu deutlich hheren Emissivitdten, ins-

besondere im Falle der horizontalen Polarisation.

In Strahlungstransportmodellen wird vielfach ein empirisches Modell von Stogryn (1972) benutzt,
um die Emissionseigenschaft von Schaum zu beschreiben. Das Emissionsvermogen bei vertikaler
und horizontaler Polarisation in den verschiedenen Frequenzen wird in diesem Modell bei festem
Blickwinkel allein aus der Ozeanoberflichentemperatur bestimmt. Qualitative Vergleiche der
Modelle von Stogryn und Droppleman zeigen fiir groBe Blickwinkel (ab 60°) ein gegensitzliches
Verhalten der Emissivitit fiir die horizontale Polarisation. Wihrend das analytische Modell nach
Droppleman eine Zunahme der Emissivitit fiir groBe Blickwinkel zeigt, tritt im Falle des empirischen
Modells nach Stogryn eine Abnahme auf (Schrader, 1995). Die Ursache hierfiir ist in der unterschied-
lichen Herkunft der Datensitze zu suchen, die bei der Entwicklung der Modelle zu Grunde lagen. Im
Falle eines Blickwinkels von 53°, der dem des SSM/I entspricht, zeigen die beiden Modelle aller-

dings keine wesentliche Unterschiede.
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3.3 Schaumbedeckungsgrad in Abhiingigkeit von der Windgeschwindigkeit

Der Bedeckungsgrad von Schaum an der Ozeanoberfliche setzt sich zusammen aus den Anteilen von
Schaumkronen und Schaumstreifen, wobei letztere den groBeren Beitrag liefern. Es existieren ver-
schiedene empirische Modelle zur Bestimmung des Schaumbedeckungsgrades aus Windgeschwin-
digkeiten (Wu 1979; Monahan und O‘Muircheartaigh, 1980; Monahan und O ‘Muircheartaigh, 1986),

die sich im wesentlichen durch voneinander abweichende Giiltigkeitsbereiche unterscheiden.

Im Gegensatz zum EntstehungsprozeB ist die Stabilitit von Schaumstreifen nicht unabhingig von der
Wassertemperatur. Allgemein 148t sich sagen, daB die Lebensdauer von Schaumstreifen mit steigen-
der Temperatur abnimmt (Bortkovskii, 1987). Die mittlere Verweildauer von Schaumstreifen bei 0°C
Wassertemperatur betriigt etwa 70s, wihrend sie bei 20°C nur noch ca. 30s betrdgt. Im Falle der
Schaumkronen ist eine gegensitzliche Abhingigkeit von der Wassertemperatur gegeben. Da die
dynamische Viskositit von Meerwasser mit der Temperatur stark abnimmt, tritt auch das Brechen
von Wellen bei hohen Temperaturen hiufiger auf als bei niedrigeren, was wiederum zur vermehrten

Bildung von Schaumkronen fiihrt.

Ein Modell zur Ableitung des Bedeckungsgrades von Schaumkronen aus Windgeschwindigkeiten fiir
einen hohen Temperaturbereich des Meerwassers formulierten Monahan und O‘Muircheartaigh,
1980:

Foe= 2.95%107%>> (4)

f  ist der Flichenanteil von Schaumkronen, u die Windgeschwindigkeit in 10m Héhe. Diese Bezie-
hung ist aber nur fiir Wassertemperaturen ab 25°C giiltig. Ein weiteres von Monahan und O‘Muirche-
artaigh (1986) entwickeltes Modell beruht auf einem sehr viel umfangreicheren Datensatz, der auch
Messungen aus kaltem Meeresgebieten mit beriicksichtigt. Dieses Modell ist fiir einen Temperaturbe-
reich von 0°C bis 32°C giiltig und beinhaltet neben der Windgeschwindigkeit auch eine Abhéngigkeit
der Schaumbedeckung von der Stabilitét der Grenzschicht (AT= T,—T,), wobei T und T, jeweils

Ozeanoberflichen- und Lufttemperatur bezeichnen:

wa= 1.95 % 10—5u2.5560.0861AT (5)

Abbildung 4 macht deutlich, daB die Einbeziehung von Daten aus kilteren Wassertemperaturberei-
chen in der Bestimmung von Gleichung (5) zu einer deutlichen Reduzierung der Schaumbedeckungs-
grade fiihrt, die z.B. im Falle neutraler Schichtung bei einer Windgeschwindigkeit von 14 m/s in einer
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um 50% geringeren Schaumkronenbedeckung resultiert. Gleichzeitig zeigt die Abbildung, da3 erst
fiir hohe Windgeschwindigkeiten (# > 10 m/s) nennenswerte Schaumbedeckungen auftreten. Anga-
ben iiber einen Schwellwert der Windgeschwindigkeit, bei der die Entstehung von Schaumkronen
einsetzt, machen Monahan und O‘Muircheartaigh (1986) in Abhéngigkeit von Wassertemperatur und
Grenzschichtstabilitit. Dieser Schwellwert liegt bei neutraler Schichtung und einer Wassertemperatur
von 10°C bei 3.3 m/s.

Im Falle der Schaumkronen wird zwischen zwei verschiedenen Erscheinungsformen unterschieden,
den sogenannten Schaumkronen im Stadium A, bei der eine brechende Welle Schaum vor sich her-
schiebt und den Schaumkronen im Stadium B, die bei stirkerer Neigung der Welle durch das Stiirzen
der Welle entstehen. Eine Beziehung zwischen Schaumkronen des Stadiums A und B auf offener See
geben Monahan und Lu (1990) mit W, = 9.7 - W an. Dieses Verhilinis gilt fir das gesamte
Windgeschwindigkeitsspektrum.

Fiir die Entstehung und Lebensdauer von Schaum spielen neben der Wassertemperatur und der Stabi-
litéit der Grenzschicht auch noch die Wirklinge und Wirkdauer des Windes, der Salzgehalt sowie
organische Filme an der Ozeanoberfliche eine Rolle. Modelle, die die Abhingigkeit der Schaumbe-

deckung vom Salzgehalt des Meerwassers mit beriicksichtigen, sind bisher nicht entwickelt worden.

40 ' ' ' '
nach GI. (4)

— — — nach Gl. (5), labil

301 ——— nach Gl (5), neutral i
--------- nach Gl. (5), stabil

3
S 20-
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Abbildung 4: Schaumbedeckung in Abhéngigkeit von der Windgeschwindigkeit nach Gl. (4) und nach
Gl. (5) fiir verschiedene Grenzschichtsverhiltnisse (labil: AT= 5K, neutral: AT= 0
und stabil: AT= -5K).
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Untersuchungen von Bortkovskii (1987) zeigen allerdings, daB ein erhohter Salzgehalt eine Verlén-
gerung der Lebensdauer des Schaumes bewirkt. Der Effekt der Wirklinge auf den Schaum ist haupt-
sichlich in Kiistennihe von groBerer Bedeutung. Diese Gebiete werden aber bei der Ableitung von
Ozeanparametern aus passiven Mikrowellendaten, wie in Kapitel 2.2 erwihnt, nicht beriicksichtigt.
Der EinfluB von organischen Filmen auf die Schaumbedeckung ist weitgehend unbekannt, allerdings
zeigen Untersuchungen von Scott (1972), daB sich Oberflichenfilme ddmpfend auf das windindu-

zierte Brechen von Wellen und damit auf die Bildung von Schaum auswirken.

Die oben beschriebenen Modelle (Gl. (4), (5)) bestimmen allein den Bedeckungsgrad, den Schaum-
kronen einnehmen. Der Anteil von Schaumstreifen an der Gesamtschaumbedeckung kann allerdings
bei hohen Windgeschwindigkeiten sehr viel groBer als der der Schaumkronen sein. Ist das Verhéltnis
von Schaumstreifen zu Schaumkronen bei einer Windgeschwindigkeit von 10 m/s noch etwa gleich,
so steigt es bei hoheren Windgeschwindigkeiten stark an und erreicht z.B. bei einer Windgeschwin-
digkeit von 20 m/s ein Verhiltnis von 5: 1. Eine einfache Beziehung zwischen Gesamtschaumbedek-
kung (f) und der Bedeckung von Schaumkronen (f,,)
Windgeschwindigkeit in 20m Hohe (u, ) liefert ein Ansatz von Ross und Cardone (1974):

in Abhingigkeit von der

f= Q=199 -uxp))f e (6)

Die hier dargestellten Verfahren und Modelle zur Beschreibung der Abhingigkeit der Schaumbedek-
kung von der Windgeschwindigkeit stellen Idealisierungen fiir stationdre Windverhéltnisse dar.
Gerade bei stark schwankenden Windgeschwindigkeiten ist eine Korrelation mit der Schaumbedek-

kung jedoch nur schwach ausgeprigt.

3.4 Schaumbedeckung aus SSM/I-Messungen

Im Mikrowellenbereich wird die Emission und Reflexion an der Ozeanoberfliche maf3geblich durch
Schaum beeinfluBt. Die Schaumbedeckung an der Ozeanoberfliche beeinfluBlt im Gegensatz zur
Windgeschwindigkeit direkt die Strahlung und ist somit auch genauer mef3bar als die Windgeschwin-
digkeit. Schliissel (1995) entwickelte Algorithmen zur Bestimmung der Schaumbedeckung aus den
Messungen des passiven Mikrowellenradiometers SSM/I. Hierzu wurden mit einem Strahlungsiiber-
tragungsmodell fiir vorgegebene atmosphirische Bedingungen und variierende Schaumbedeckungs-
grade die Strahldichten der entsprechenden Frequenzen, die den Satelliten erreichen wiirden,
berechnet. Es wurden Strahlungstransportrechnungen fiir 1300 global verteilte Situationen durchge-
fithrt. Die Schaumbedeckungen wurden dabei mit Gleichung (4) aus Windgeschwindigkeiten gene-

riert. Es zeigte sich, daB ein besonders ausgeprigtes Signal und ein enger funktionaler
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Zusammenhang zwischen Schaum und Strahldichte fiir die Differenz der 37GHz-Kanile
(T35, —T4,,) besteht, der einen exponentiellen Abfall mit der Schaumbedeckung aufweist. Eine
Untersuchung der Kombinationen von Schaumbedeckung und simulierten Strahldichten aller Fre-
quenzen unter Anwendung einer linearen Regression liefert folgende Kombination von SSM/I-Hel-

ligkeitstemperaturen, die sich als die giinstigste herausgestellt hat:

Inf =ag+a;Tg,+ayT19,~a3T,— 4Ty, —as(Ts7,— T37,) 7

f ist die Schaumbedeckung in [%], T die Helligkeitstemperaturen der entsprechenden Frequenzen i
und Polarisationen j. Die Koeffizienten a, sind in Tabelle 3 angegeben, dabei wird fiir 2 Fille unter-
schieden. Liefert der Algorithmus mit den Koeffizienten der ersten Zeile eine Schaumbedeckung von
mehr als 10% und sind gleichzeitig 7'y, > 129K und (T'y;, — T'37,) <48K , werden die Helligkeits-
temperaturen erneut auf den Algorithmus mit den Koeffizienten der 2. Zeile angewendet. Die theore-
tischen Genauigkeiten der beiden Algorithmen liegen bei 1.1% im ersten Fall und bei 2.3% im

zweiten.
T37,— T3y Ty, a a, ay as a, as
> 48K <129K 64.051 0.084 0.091 -0.064 -0.310 -0.548
< 48K > 129K 16.272 0.102 -0.021 -0.041 -0.069 - 0.087

Tabelle 3: Die Koeffizienten des Schaumbedeckungsalgorithmus nach Schliissel (1995) fiir verschie-

dene Helligkeitstemperaturbereiche.

3.5 Vergleich des SSM/I-Schaumbedeckungsalgorithmus mit Schiffsmessungen

Vor einer operationellen Anwendung eines Algorithmus zur Ableitung eines meteorologischen oder
ozeanographischen Parameters aus Fernerkundungsdaten muf} eine ausfiihrliche Validation durchge-
fiihrt werden. Der Datensatz der Vergleichsmessungen, der dazu benutzt wird, sollte global verteilt
sein und auf einer moglichst groBen Anzahl von Einzelmessungen beruhen. Im Falle der Schaumbe-
deckungsdaten stellt sich dies allerdings als schwierig dar, da in situ-Datensitze iiber den ozeanogra-
phischen Schaumbedeckungsgrad bisher kaum erstellt wurden. Zur Validation der
Schaumbedeckungs-algorithmus aus SSM/I-Messungen standen nur 3 Zeitserien von Videoanalysen
des Battelle Marine Sciences Laboratory und der University of Connecticut aus dem April 1990 und

Februar 1992 zur Verfiigung.
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Die in-situ Schaumbedeckungsdaten stammen aus Videoaufnahmen von Forschungsschiffen. Die
Videobinder wurden mit einem sogenannten ,,Hamatsu-area-analyzer** bearbeitet, um die schaumbe-
deckten Flichen zu berechnen (Monahan, 1993). Die Videoaufnahmen erfassen allerdings im
wesentlichen Schaumbedeckungen des Stadiums A und miissen deswegen mit der in Kapitel 3.3
erwihnten Beziehung zu einem Gesamtschaumbedeckungsgrad umgerechnet werden. Die Schiffs-
messungen wurden im April 1990 im Nordatlantik zwischen 41°N-42°N und 67W-69°W und im
Nordpazifik (50°N-51°N und 158°W-161°W), bzw. im Februar 1992 nur im Nordpazifik (48°N-50°N
und 149°W-151°W) durchgefiihrt. Ein Vergleich zwischen diesen Messungen und den SSM/I-
Schaumbedeckungsgraden ist in Abbildung 5 dargestellt. Fiir das SSM/I sind sowohl alle Einzelmes-
sungen (Punkte) innerhalb eines Radius von 75 km um die Videomessung (Kreuze) als auch der dar-
aus berechnete Mittelwert (Kreis) abgebildet. Die Videoanalysen konnen nur am Tage durchgefiihrt
werden. Die Ubereinstimmung zwischen den Satellitenmessungen und den in situ Messungen ist
zufriedenstellend, da keine systematischen Abweichungen auftreten. Die Schaumbedeckungen aus
den Videobeobachtungen kénnen innerhalb eines Tages starke Variationen aufweisen, wie zum Bei-
spiel am 18. April 1990 oder am 26. Februar 1992. Die Einzelmessungen des SSM/I fiir einen Uber-
flug stammen aus einem groBen Gebiet um die Videoaufnahme herum und konnen deshalb ebenfalls
starke Variationen aufgrund der raumlichen Distanzen aufweisen. In der iiberwiegenden Anzahl der
Fille liegen die Mittelwerte aus den Satellitenmessungen im Bereich der Videomessungen. In ungiin-
stigeren Fillen lassen sich aber zumindest Satelliteneinzelmessungen finden, die mit den Schiffsmes-
sungen iibereinstimmen. Der Bereich der Satellitenmessungen um die Schiffsmessung muB} so grof3
gewihlt werden, um die Ungenauigkeiten bei der Positionsbestimmung der Messungen auszuglei-

chen.
Da insgesamt nur wenige Vergleichsdatenpaare gefunden werden konnten, ist die statistische Fehler-

analyse nicht signifikant. Fiir 29 Datenpaare wurde fiir den Schaumbedeckungsgrad eine Standardab-

weichung von 0.31% und eine systematische Abweichung von 0.17% ermittelt.
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Abbildung 5: Schaumbedeckung [%] an der Meeresoberfldche aus dem Nordpazifik fiir April 1990
(oben) und Februar 1992 (mitte) und aus dem Nordatlantik im April 1990 (unten). Die
Videobeobachtungen sind als Kreuze dargestellt. Einzelmessungen des SSM/I im Um-
kreis von 75 km um die Videobeobachtung als Punkte, der entsprechende Mittelwert als

Kreis.
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3.6 Anwendung auf globale Datensiitze

Mit dem Algorithmus (6) zur Bestimmung des Schaumbedeckungsgrades des Ozeans nach Schliissel
(1995) wurden fiir einen Zeitraum von Juli 1987 bis Juni 1989 aus SSM/I Messungen Schaumdaten
errechnet. Die Ergebnisse wurden als Tages-, 5-Tages- und Monatsmittel auf einem 0.5°x0.5" Gitter

abgelegt.

Als Beispiele fiir globale Verteilungen der ozeanischen Schaumbedeckung werden in Abbildung 6
Zwei-Monatsmittel fiir Sommer (Juli und August 1988) und Winter (Dezember 1988 und Januar
1989) dargestellt. Dabei wird nur jeder achte Wert aus den 0.5° x 0.5° Feldern eingezeichnet. Nicht
beriicksichtigt werden Regionen mit Bedeckung von Meereis und kiistennahe Regionen. Diese
Gebiete bleiben in Abbildung 6 weil3.

Bei der globalen Verteilung der Schaumbedeckung ist zu beobachten, daB3 in beiden Hemisphédren nur
ab dem 40°-Breitengrad polwiirts Schaumbedeckungsgrade iiber 2% auftreten. Hochstwerte von 4%
im Monatsmittel werden in diesen Breiten im jeweiligen Winter erreicht. Wéhrend auf der Nordhemi-
sphire im Sommer kaum Werte iiber 1% erreicht werden, treten im Siidpazifik auch in dieser Jahres-
zeit Werte von fast 2% auf. In den hier nicht dargestellten Ubergangsjahreszeiten Friihling und Herbst
findet eine kontinuierliche Abnahme bzw. Zunahme der Schaumbedeckung in den hohen Breiten

statt.

Die tropischen und subtropischen Gebiete sind in beiden Jahreszeiten durch geringe Schaumbedek-
kungsgrade (kleiner als 0.5%) gekennzeichnet. Nur iiber dem Arabischen Meer sind im Zusammen-
hang mit den hohen Windgeschwindigkeiten wihrend des Sommermonsuns (Somali-Jet)
Schaumbedeckungsgrade von iiber 1% im zwei-Monatsmittel zu beobachten. Wihrend des Hohe-
punktes des Wintermonsuns im Februar und Mirz werden im Arabischen Meer ebenfalls hohere
Schaumbedeckungsgrade gemessen. Allerdings ist die Zunahme nicht so ausgeprégt wie zur Zeit des

Sommermonsuns.
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Abbildung 6: Zwei-Monatsmittel der Schaumbedeckung des Ozeans in % abgeleitet aus SSM/I-Mes-
sungen. Oben: Nord-Sommer (Juli und August 1988), unten: Nord-Winter (Dezembet
1988 und Januar 1989)
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3.7 Schaumbedeckung aus fernerkundeter Windgeschwindigkeit

Aus den Messungen des Mikrowellenradiometers SSM/I kénnen nicht nur Meeresschaumbedeckun-
gen abgeleitet werden, sondern auch einige andere atmosphirische und ozeanographische Parameter.
Zur Bestimmung der bodennahen Windgeschwindigkeit etwa existieren eine Vielzahl von Algorith-
men, z.B. Goodberlet et al., 1989; Stogryn et al., 1994; Krasnopolsky et al., 1995. In dieser Arbeit
wurde ein Windgeschwindigkeits-Algorithmus von Schiiissel (1995) benutzt. Im Gegensatz zu den
anderen erwihnten Verfahren, die auf einer statistischen Anpassung von SSM/I- und in situ-Messun-
gen beruhen, wurde diese Methode auf der Basis von Simulationen mit Hilfe eines Strahlungstrans-
portmodelles entwickelt. Die prinzipielle Vorgehensweise ist hierbei die gleiche wie im Falle des
Schaumbedeckungsalgorithmus von Schliissel (1995). Die Strahlungstransportrechnungen von
Schliissel und Luthard (1991) zeigen, daB die Kanile 2 (19GHz, horizontal) und 5 (37GHz, horizon-
tal) den groBten Informationsgehalt zur Windgeschwindigkeit liefern. Die anderen Kanile des SSM/I
werden benétigt, um den EinfluB der Atmosphire durch den Wasserdampfgehalt und Wolken- und
Regentropfen zu korrigieren. Die von Schliissel (1995) durchgefiihrten lineare Regressionen zwi-
schen Windgeschwindigkeiten und simulierten Helligkeitstemperaturen lieferten schlieBlich fiir fol-

gende Form des Windgeschwindigkeitsalgorithmus die besten Ergebnisse:

u = ay+aT g, +ay(T9,~T19;) + 3T 9, + 4T3, + a5(T37,— T37) (&)

Bei der Anwendung des Algorithmus wird zwischen Situationen mit und ohne Regen unterschieden.
Als Kriterium fiir Regen wird 20K < (T'5;, - T37,) < 55K und 190K >T g, > 160K angeben. Bei
sehr starkem Regen wird die Differenz zwischen den 37GHz-Kanilen kleiner als 20K . In solchen
Situationen kann keine Windgeschwindigkeit bestimmt werden. Vergleiche mit Analyse-Daten iiber
der Nordsee liefern fiir das Verfahren eine zu vernachlissigende systematische Abweichung und eine

Standardabweichung von 1.9 m/s.

Ty7,— T3y T1g), ay a; ar as ay as
> 55K < 160K 149.0 0.88 -0.4887 -0.4642 -0.7131 - 0.4668
<48K < 190K 205.6 - 0.0835 0.0793 -0.1065 -0.7346 -0.9132
>20K > 160K

Tabelle 4: Koeffizienten des Windgeschwindigkeitsalgorithmus nach Schliissel (1995) fiir regnende

und nicht regnende Situationen.
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Die Windgeschwindigkeiten aus SSM/I-Daten werden benétigt, um die Energiefliisse an der Ozean-
oberfliche zu parametrisieren (s.a. Kapitel 5). Gleichzeitig konnen die SSM/I-Windgeschwindigkei-
ten genutzt werden, um mit Gleichung (4) die Schaumbedeckung des Ozeans zu berechnen und die
so ermittelten globalen Felder den direkt bestimmten SSM/I-Schaumbedeckungsgraden gegeniiber-

zustellen.

Abbildungen 7a und 7b zeigen die mit dem Schliissel-Luthard-Algorithmus (Gl. (8)) aus SSM/I-Mes-
sungen berechneten Monatsmittel der Windgeschwindigkeit fiir den Juli 1988 und den Januar 1989.
Man erkennt, daB die hochsten Windgeschwindigkeiten in den hohen Breiten im jeweiligen Winter
der Nord- und Siidhemisphére auftreten und maximal Monatsmittelwerte um 14 m/s erreicht werden.
Die aus den SSM/I-Windgeschwindigkeiten mit Gleichung (4) berechneten Schaumbedeckungen
(Abbildung 7c¢ und 7d) erreichen Werte bis 2.5% im Monatsmittel. Die globalen Schaumbedeckungs-
felder wurden aus SSM/I-Einzelmessungen der Windgeschwindigkeit berechnet und anschlieend zu

Monatsmitteln zusammengefaft.

Die direkt aus SSM/I-Messungen abgeleiteten Schaumbedeckungen der beiden Monate sind in den
Abbildungen 8a und 8b dargestellt. Auch wenn die prinzipiellen Strukturen dhnlich sind, verglichen
mit denen aus der Windgeschwindigkeit berechneten Schaumbedeckungen, so zeigen sich doch
Unterschiede in der Struktur der globalen Felder. Dies verdeutlichen auch die Differenzfelder (Abbil-
dung 8c und 8d) zwischen den beiden Methoden zur Bestimmung der Schaumbedeckung. Negative
Werte zeigen hier an, daf3 die direkt bestimmten Schaumbedeckungsgrade hoher sind als die indirekt
aus der Windgeschwindigkeit berechneten. Obwohl beide GroBen, Windgeschwindigkeit und
Schaumbedeckung, mit dem gleichen Instrument abgeleitet wurden, zeigen die Ergebnisse deutlich
unterschiedliche Muster und kaum systematischen Abhingigkeiten. Daraus kann man schlieen, daB
die vom SSM/I abgeleiteten Schaumbedeckungsgrade tatséchlich bis zu einem gewissen Grade unab-

hingig von der Windgeschwindigkeit an der Ozeanoberflache sind.

Monatsmittel der direkt und indirekt bestimmten Schaumbedeckungen unterteilt in 8 Breitenbereiche
sind in Tabelle 5 eingetragen. Die Breitenbinder erstrecken sich iiber jeweils 20 Breitengrade. Da das
SSM/I an Bord des DMSP-Satelliten F8 von Dezember 1987 bis Mitte Januar 1988 keine Messungen
lieferte, konnte hier leider nicht das vollstindige Kalenderjahr 1988 dargestellt werden. Der Januar
1988 wurde durch den Januar 1989 ersetzt. Die Tabelle verdeutlicht die starke saisonale Abhingig-
keit der Schaumbedeckung von den Winterstiirmen in den hohen Breiten. Im Gegensatz dazu weisen
die Tropen und Subtropen bei globaler Betrachtungsweise, kaum Schwankungen wiéhrend eines Jah-
res auf. Die direkt bestimmten Schaumbedeckungen liegen in fast allen Fillen um etwa 25% hoher
als die aus Windgeschwindigkeiten abgeleiteten. Der Grund hierfiir konnte darin zu suchen sein, dafl
Gleichung (4) nur die Bedeckung der Ozeanoberfliche mit Schaumkronen und nicht die mit Schaum-

streifen beriicksichtigt und somit zu niedrige Werten liefert. Auf der anderen Seite wurde in Kapitel
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Abbildung 7: a.) und b.) Monatsmittel der Windgeschwindigkeit [m/s] iiber dem Ozean, abgeleitet aus
SSM/I-Messungen fiir Juli 1988 und Januar 1989. c.) und d.) Schaumbedeckungen [%]
des Ozeans, abgeleitet aus SSM/I Windgeschwindigkeiten nach Gl. (4).
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Abbildung 8: a.) und b.) Monatsmittel der Schaumbedeckung [%] des Ozeans abgeleitet aus SSM/I-
Messungen fiir Juli 1988 und Januar 1989. c.) und d.) Differenzfelder zwischen den di-
rekt abgeleiteten Schaumbedeckungen und den aus SSM/I-Windgeschwindigkeiten be-
rechneten.
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3.3 darauf hingewiesen, daB die Berechnung des Bedeckungsgrades der Schaumkronen aus Windge-
schwindigkeiten nach Gleichung (4) deutlich hthere Werte liefert als das global giiltige und neuere
Modell von Monahan und O*‘Muircheartaigh (1986). Da dieses Modell allerdings auch die Abhéngig-
keit der Schaumbedeckung von der Stabilitit der Grenzschicht beriicksichtigt, {iber die keine Infor-
mationen zur Verfiigung standen, konnte es hier nicht genutzt werden. Wie aus Tabelle 5 hervorgeht,
treten geringfiigig niedrigere Werte der direkt bestimmten Schaumbedeckungen im Vergleich zu den
aus Windgeschwindigkeiten abgeleiteten nur in den Monaten Juli - September in dem Bereich zwi-
schen 0° und 20°S auf.

Feb. | Mirz | April | Mai | Juni | Juli |August| Sep. | Okt. | Nov. | Dez. |Januar
1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1989

80°N-60°'N| f [1.19 1.14 126 0.70 044 038 042 071 093 1.13 153 1.82
f(u)[1.02 093 105 057 037 036 041 062 075 1.11 141 1.78
60°N-40°N| f |[145 1.41 108 0.68 041 033 042 062 092 138 1.57 1.88
f(w)| 116 1.02 079 052 029 027 036 047 071 1.18 137 1.55
40°N-20°N| f ] 0.66 057 041 029 020 0.17 0.16 020 026 044 057 0.65
f(u)[ 050 038 026 019 0.13 0.13 0.12 0.14 0.18 031 042 047
20N-0° | f 1020 0.19 017 0.19 0.18 0.19 0.18 0.16 0.17 021 025 0.30
f(u)[ 018 0.17 0.13 015 014 0.17 0.14 0.13 012 017 022 0.28
0°-20°S | f [0.13 0.14 0.13 017 019 022 021 021 018 0.17 015 0.15
f(uw)[0.09 0.09 010 013 017 024 022 023 017 015 012 0.13
20°S-40°s| f 1023 0.27 031 039 052 051 046 046 044 031 026 023
f(u)[0.18 021 026 031 040 042 038 0.34 030 023 019 0.16
40°S-60°S| f | 096 107 1.10 122 139 154 136 136 131 1.16 088 0.76
f(u)| 090 100 100 1.10 1.21 133 1.19 118 1.07 1.03 0.74 0.62
60°S-40°S| f |0.79 098 099 088 1.18 138 144 124 1.00 087 059 0.56
f(u)| 0.61 088 095 070 094 1.12 134 1.17 082 0.84 058 0.38
global f 1059 062 058 055 057 060 056 057 059 0.62 0.58 0.60
f(u)| 049 051 048 045 047 051 048 048 047 053 050 049

Breite

Tabelle 5: Monatsmittel der Schaumbedeckung an der Ozeanoberfliche in Prozent, direkt aus

SSM/I-Messungen (f) und indirekt bestimmt aus Windgeschwindigkeiten ( f(u) ).

Die Untersuchungen in diesem Kapitels zeigen, daB die direkte Ableitung der Schaumbedeckung an
der Ozeanoberfliche aus Satellitenmessungen des Mikrowellenradiometers SSM/I erfolgverspre-
chend ist. Obwohl eine Validation des Algorithmus aufgrund einer zu geringen Anzahl an Vergleichs-
daten nicht zu signifikanten Ergebnissen fiihrt, so kann doch eine, im Rahmen der MeBgenauigkeit
und der Beriicksichtigung der Unsicherheiten bei der Lokalisation der Messung, zufriedenstellende
Ubereinstimmung festgestellt werden. Der Vergleich der globalen Schaumbedeckungsfelder, die aus
SSM/I-Windgeschwindigkeiten berechnet wurden, mit den direkt aus SSM/I-Messungen abgeleiteten
Feldern liefert plausible Ergebnisse und verdeutlicht die Unabhéngigkeit der Schaumbedeckung von
der Windgeschwindigkeit.
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4 Gastransferkoeffizienten in Abhiingigkeit von Wind und Schaum

4.1 Gasaustausch an der Grenzfliche Ozean-Atmosphiire

Fiir den Austausch eines Gases iiber die Grenzfliche zwischen Ozean und Atmosphire sind zwei
Transportprozesse verantwortlich: die direkte molekulare Diffusion durch die laminare Grenzschicht
und der Eintrag sich losender Luftbldschen (Schaum) bei héheren Windgeschwindigkeiten. Der

Transport von der Grenzflache weg wird durch turbulente Durchmischung bewerkstelligt.

Allgemein wird der Gasaustausch durch die Konzentrationsdifferenz des jeweiligen Gases angetrie-
ben. Der resultierende Netto-GasfluB F ist nach GroBe und Vorzeichen der Konzentrationsdifferenz
direkt proportional. Die Bulkformel zur Parametrisierung des Flusses fiir ein Gas mit geringer Was-
serldslichkeit und geringer chemischer Reaktivitit (wie z.B. CO,, O,, CH,, Edelgase) lautet:

F =k, (C,-aC) €))

k,, ist der effektive Gastransferkoeffizient (oder auch Transfergeschwindigkeit, da k,, die Dimension
einer Geschwindigkeit besitzt) bezogen auf die wiBrige Phase, o der Loslichkeitskoeffizient, C,, und
C, die Gaskonzentrationen in Wasser und Luft. Der Loslichkeitskoeffizient o ist eine Funktion der
Wassertemperatur (7 in Kelvin) und des Salzgehaltes (S in %o) und wird nach Weiss (1972) parame-

trisiert mit:

2
Ina = a, +a2(%))+ a3ln(%))+ S[b1 +b2(%))+ b3(1%6)} (10)

Die Konstanten a; und b, hiingen von dem zu betrachtenden Gas ab. In Tabelle 5 sind die Werte der
Konstanten fiir CO, aufgefiihrt. Die Loslichkeit von CO, in Wasser weist eine inverse Abhingigkeit
von der Temperatur auf, nimmt also mit zunehmender Temperatur ab. Die Parametrisierung (9)
beriicksichtigt, im Gegensatz zu der von Wilhelm et al. (1977), die Abhéngigkeit der Loslichkeit vom
Salzgehalt, die allerdings gering ist und nur 1%-2% am Gesamtwert ausmacht. Informationen iiber

Gas a; a, a, b, b, b,

CO, -60.2409 | 93.4517 | 23.3585 | 0.023517 | -0.023656 | 0.0047036

Tabelle 6: Koeffizienten fiir die Bestimmung der Loslichkeit von CO, in Meerwasser nach Glei-
chung (10).
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die globale Verteilung des Salzgehaltes im oberflichennahen Wasser lassen sich einer Klimatologie,

veroffentlicht beim National Oceanographic Data Center (NODC), entnehmen.

Zur Berechnung von CO,-Gasfliissen wird alternativ zu Gleichung (9) oft auch folgende Parametri-

sierung benutzt:
F =k, o (pCO,,-pCO,) (1)

in der pCO,,, und pCO,, die Partialdriicke von CO, in Wasser und Luft sind. Die Konzentration
eines Gases in Wasser 148t sich direkt durch das Produkt von Partialdruck und der Loslichkeit des

Gases bestimmen.

4.2 Theoretische Modelle zur Beschreibung der Austauschprozesse

Es existieren verschiedene theoretische Modelle, die die Austauschprozesse von Gasen, aber auch die
der Energiefliisse an der Luft-Wasser-Grenzfliche beschreiben. Diese Modelle lassen sich nach ihrem

physikalischen Ansatz in 3 Gruppen einteilen:

e Das klassische Modell (Whitman, 1923), das sogenannte Film-Modell (engl. ,stagnant film
model*), geht von der Existenz zweier stagnierender laminarer Schichten unmittelbar an der
Grenzfliche aus, in denen der Massen- und Wirmeaustausch allein iiber die molekulare Diffusion
erfolgt. In den Schichten unterhalb und oberhalb der Grenzfliche findet turbulente Durchmi-
schung statt, die den Weitertransport bewirkt.

» Oberflichen-Erneuerungs-Modelle (,,surface renewal models*) begegnen der physikalisch unrea-
listischen Annahme einer zeitlichen und riumlichen Invariabillitit der Schichten und wurden
zuerst als Arbeitshypothese formuliert (Higbie, 1935; Danckwerts, 1951). Dabei erfolgt ein peri-
odischer Austausch einzelner Volumina an der Grenzfliche und eine anschlieBende Ausbildung
der molekularen Grenzschicht. Der limitierende Faktor fiir den Transfer von Masse und Energie

stellt die Erneuerungsrate dieser Volumina dar.

e ,,Grenzschichtmodelle* (engl. boundary-layer-models) beschreiben die Transportverhéltnisse
durch Stromungsmuster, die in direkter Ndhe von festen Winden durch abstandsabhiingige Diffu-
sionskoeffizienten bestimmt werden. Die Wirksamkeit der Turbulenz nimmt zur Grenzfliche hin
ab.
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Im Falle des effektiven Transferkoeffizienten k,, der den Gasaustausch zwischen Luft und Wasser
durch molekulare und turbulente Diffusion beschreibt, kommt es bei der Anwendung der Modelle zu
unterschiedlichen Ergebnissen. In dem Grenzschichtmodell von Deacon (1977) ist der funktionale
Zusammenhang zwischen k., und der dimensionslosen Schmidt-Zahl (S¢ = v/D, v ist die kinema-
tische Viskositit und D die molekulare Diffusionskonstante) k,, ~ Sc_2/3 . Oberflachen-
Erneuerungs-Modelle liefern dagegen eine Proportionalitit von § 12 (Hasse, 1994, Soloviev und
Schliissel, 1994). Im Film-Modell steht der Gastransferkoeffizient in direktem linearen Zusammen-
hang zur molekularen Diffusionskonstante. Dies impliziert, da k,, proportional zu S ¢! ist, was

allerdings den bisherigen experimentellen Erkenntnissen widerspricht.

Der Gastransferkoeffizient hingt von verschiedenen physikalischen Faktoren ab, wie Wind, Wellen,
Schaum und Wirmetransport, wobei die Abhingigkeit von der Windgeschwindigkeit besonders stark
ausgeprigt ist. Dies konnte in verschiedenen Windkanalexperimenten nachgewiesen werden, die

allerdings zu recht unterschiedlichen Ergebnissen beziiglich des funktionalen Zusammenhangs
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Abbildung 9: Schematische Darstellung der Abhingigkeit der Gastransfergeschwindigkeit k,, und
Windgeschwindigkeit u fiir verschiedene Windregimes (nach Liss und Merlivat, 1986).
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gefiihrt haben, die zumeist auf die unterschiedliche Dimensionierung der Windkanile zuriickzufiih-
ren sind. Nach Liss und Merlivat (1986) lassen sich idealisiert 3 Windgeschwindigkeitsbereiche
unterscheiden (Abbildung 9). Fiir niedrige Windgeschwindigkeiten (x < 5 m/s) mit ruhiger Ozean-
oberfliche gilt in guter Ndherung das Grenzschichtmodell nach Deacon (1977) mit dem oben
genannten Verhiltnis zwischen &, und Sc. Fiir mittlere Windgeschwindigkeiten 5 < u < 12 m/s mit
rauherer Ozeanoberfliche, aber kaum brechenden Wellen, liegt die Proportionalitit zwischen Trans-
fergeschwindigkeit und Schmidt-Zahl nach Jihne et al. (1987a) bei k,, ~ Sc”>*°

die Anwendbarkeit des Oberflichenerneuerungsmodells in diesem Windgeschwindigkeitsbereich.

. Dies spricht fiir

Die sprunghaften Uberginge zwischen den unterschiedlichen Regimen entsprechen durchaus den
realen physikalischen Verhiltnisse, die sich durch plétzliches Einsetzen von Wellen sowie deren Bre-
chen ab einer bestimmter Windgeschwindigkeit duBern. Solche sprunghaften Veridnderungen des

Transferkoeffizienten konnten experimentell bestitigt werden (Broecker et al., 1978).

Bei hohen Windgeschwindigkeiten mit brechenden Wellen kommt es zum Eintrag von Luftbldschen
ins Wasser, die zusitzlich zum diffusiven Transport einen weitern Beitrag zum Gasaustausch liefern
(Thorpe, 1982; Woolf und Thorpe, 1991). Dieser ProzeB fiihrt zu einem deutlichen Anstieg des Gas-
transfers. Experimentell konnte dieser Vorgang ebenfalls in Windkanalexperimenten nachgewiesen
werden (Merlivat und Memery, 1983, Broecker und Siems, 1984). Theoretisch wurden die Vorgénge
und Prozesse beziiglich des Gasaustausches beim Brechen von Wellen und dem Eintrag von Luftbla-
sen z.B. von Kitaigorodskii (1984), Woolf und Thorpe (1991) und Keeling (1993) betrachtet.

32



4.3 CO,-Gastransferkoeffizienten in Abhéingigkeit von der Windgeschwindigkeit

Kohlendioxid gehort zu jener Gruppe von Gasen, bei der eine chemische Reaktivitit im Wasser auf-
tritt. Durch Hydration des CO, und der Reaktion im Karbonatsystem wird neben der Diffusion ein
weiterer Mechanismus, der ,,chemische Transportpfad fiir den Austausch durch die Grenzschicht
von Bedeutung. Die Hydration des CO, ist allerdings ein relativ langsamer ProzeB, der sich auf den
chemischen Transport limitierend auswirkt. Windkanal-Versuche zeigen, da3 die chemischen Reak-
tionen nur bei niedrigen Windgeschwindigkeiten (u <5 m/s) einen mefBbaren Einfluf} auf die Trans-
fergeschwindigkeit von CO, haben (Liss, 1973). Der Beitrag des chemischen Reaktionspfades auf
den CO,-Gasaustausch wird von Bolin (1960) mit 2%-3% beziffert.

Es existiert eine Vielzahl von unterschiedlichen Modellen zur Quantifizierung des Gastransferkoeffi-
zienten. Bei dem Ansatz von Liss und Merlivat (1986), der bereits in Kapitel 4.2 angesprochen

wurde, werden die Transferkoeffizienten k,, fiir 3 Windgeschwindigkeits-Regime bestimmt:

Sc -2/3
k, = 0.17-u-(@) (u<3.6)m/s (12)
Sc -1/2
k, = (2.85-u—9.95)-(m) (3.6<u<13)m/s (13)
Sc -1/2
k, = (59-u-493)- (W)) ( u>13 )m/s (14)

u ist die Windgeschwindigkeit in 10 m Hohe iiber der Meeresoberfliche. Die Transferkoeffizienten
wurden fiir ein Gas mit S¢ = 600 (dies entspricht der Schmidt-Zahl von CO, in SiiBwasser bei einer
Temperatur von 20°C) abgeleitet. Zur Anpassung der Transfergeschwindigkeiten von CO, in Salz-
wasser (35 %o) wird die Beziehung von Jihne et al. (1987b) zwischen Schmidt-Zahl und Temperatur
(T in Celsius) benutzt:

Sc = 2073.1-125.62- T +3.6276 - T> —0.043219 - T° (15)

Bei einer Wassertemperatur von 20°C erhilt man nach Gleichung (15) eine Schmidt-Zahl fiir CO, in
Meerwasser von 660. Da die Temperaturabhéngigkeit der Schmidt-Zahl und die der Loslichkeit von
CO, entgegengesetzt wirken und sich teilweise aufheben, wird von vielen Autoren zur Bestimmung
globaler CO,-Gasfliisse ein  temperaturunabhingiger  Transferkoeffizient K =k, o
[mol C m? atm’! Jahr’l] definiert (Etcheto und Merlivat, 1988; Tans et al., 1990; Van Scoy et al.,
1995; Takahashi et al., 1997). Fiir die in den Ozeanen auftretenden Temperaturbereiche ist diese
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Néherung durchaus gerechtfertigt, da die temperaturbedingten Variationen von K um maximal 10%
um einen Mittelwert schwanken (Etcheto und Merlivat, 1988; Wanninkhof, 1992).

Da der Zusammenhang zwischen Gastransferkoeffizient und Windgeschwindigkeit offensichtlich
nicht linear ist, wurde von Wanninkhof (1992) eine alternative Beziehung zu dem Modell von Liss
und Merlivat (1986) entwickelt. Wihrend das Modell von Liss und Merlivat nur auf wenigen Mes-
sungen aus einem Zeitraum von zwei Tagen auf einem See beruht, basiert das Modell von Wan-
ninkhof auf umfangreicheren Messungen von natiirlichem und Bomben- “C im Ozean, deren
Verhiltnis ausgenutzt wurde, um folgende quadratische Beziehung zwischen Transferkoeffizienten
und Windgeschwindigkeit zu ermitteln:

—-1/2
k,=031-u’ (6‘%60) (16)

Wanninkhof (1992) weist darauf hin, daB wegen der quadratischen Beziehung zwischen Windge-
schwindigkeit und Gas-Transferkoeffizient bei der Berechnung von globalen CO, -Fliissen mit Wind-
geschwindigkeiten aus klimatologischen Mitteln zu niedrige Fliisse berechnet wurden. Hohe
Windgeschwindigkeiten, obwohl nach der Rayleigh-Verteilungsfunktion seltener auftretend, liefern
einen erhohten Beitrag zum Gastransfer. Aus diesem Grund gibt Wanninkhof (1992) eine alternative

Funktion fiir den Gastransferkoeffizienten aus klimatologische Windgeschwindigkeiten u,,, an.

S -1/2
Ky oy = 0.39-1,,% (é)) (17)

Die beiden Modelle von Liss und Merlivat (1986) bzw. von Wanninkhof (1992) sind weit verbreitet
und die daraus berechneten Gasfliisse wurden in zahlreichen Studien gegeniibergestellt und diskutiert
(z.B. Takahashi et al., 1997; Bakker, 1998). Zusammenfassend 148t sich iiber einen Vergleich der bei-
den Modelle sagen, daB das Modell von Wanninkhof um etwa einen Faktor zwei hohere Gasfliisse

liefert als das Modell von Liss und Merlivat.
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4.4 CO,-Gastransferkoeffizienten in Abhéngigkeit von der Schaumbedeckung

Neben dem diffusiven Transport findet ein zusitzlicher Anteil des Gasaustausches durch den Eintrag
von Luftblischen in den Ozean statt. Dies geschieht beim Brechen von Wellen und ist somit direkt mit
der Bildung von Schaum an der Ozeanoberfliche gekoppelt (Monahan und Woolf, 1988). Ein Modell
zur Parametrisierung des Gastransferkoeffizienten, das eine reine funktionale Abhingigkeit vom
Schaumbedeckungsgrad f  beinhaltet, wurde von Monahan und Spillane (1984) entwickelt:

k, =k, (1-f)+kf, (18)

w

k,, ist die Gastransfergeschwindigkeit, die den Transport durch molekulare Diffusion beschreibt und
iiberall da existiert, wo keine Schaumbedeckung vorhanden ist. Die Gastransfergeschwindigkeit &
bezeichnet den Transport durch den Eintrag von Luftbldschen. Werte fiir die Transfergeschwindig-
keitskoeffizienten geben Monahan und Spillane (1984) fiir das Gas Radon an. Eine Umrechnung fiir
CO, erfolgt unter Verwendung des Verhiltnisses der Schmidt-Zahlen der beiden Gase und nimmt

nach Erickson (1993) die Werte k,, ¢ = 9.58 cm h™' und ks co, = 475 cmh™’ an.

Die Modelluntersuchungen von Erickson (1993) haben bei einem Vergleich der unterschiedlichen
Ansitze nach Liss und Merlivat (1986) und Monahan und Spillane (1984) gezeigt, daB sich die
berechneten Gastransferkoeffizienten zwischen schaum- und nicht schaumbedeckten Gebieten deut-
lich unterscheiden. Unter Einflu von Schaum kénnen bis zu doppelt so hohe Werte des Gastransfer-
koeffizienten im Falle von CO, auftreten. Gleichzeitig schlidgt Erickson (1993) neue Werte fiir die
Gastransfergeschwindigkeiten ~ fiir das  Schaummodell vor  (k, co, = 5cmh” und
ks, co, = 1300 cm h_l), da die von Monahan und Spillane (1984) vorgeschlagenen Werte unter
windschwachen Bedingungen zu einem zu hohen Gastransferkoeffizienten fiithren, der sich mit den

bisherigen Beobachtungen nicht vereinbaren la6t.

Die reine Abhingigkeit des Gastransferkoeffizienten von der Schaumbedeckung in Gleichung 18
kann ebenfalls nur als Néherung betrachtet werden, da andere EinflugroBen auf den Gasaustausch
nicht beriicksichtigt werden. Insbesondere ist die Annahme eines konstanten k,, fiir nicht schaumbe-
deckte Ozeanflichen fraglich, da es auch durch freie Konvektion und beim Brechen kleinerer Wellen
ohne Schaumbildung zu Ozeanoberflichenerneuerungen und somit zu einem verstirkten Gasaus-

tausch kommt.

In Abbildung 11 sind die Gastransfergeschwindigkeiten fiir CO,, berechnet nach den verschiedenen
Modellen in Abhingigkeit von der Windgeschwindigkeit, dargestellt. Die fiir das Modell von Erick-
son benétigten Schaumbedeckungsgrade wurden aus den Windgeschwindigkeiten mit Gleichung (4)

erzeugt. Fiir die beiden auf Windgeschwindigkeit basierenden Modelle von Liss und Merlivat und

35



dem von Wanninkhof ergeben sich groBe Unterschiede bei der Berechnung der Koeffizienten. Der
Koeffizient nach Wanninkhof ist in fast allen Windgeschwindigkeitsbereichen um den Faktor zwei
groBer als der Koeffizient nach Liss und Merlivat. Bei Windgeschwindigkeiten iiber 15 m/s wird das
Verhiiltnis schnell noch groBer. Die aus Schaumbedeckungsgraden berechneten Gastransferkoeffizi-
enten nach Erickson liegen fiir Windgeschwindigkeiten bis ca. 18 m/s zwischen den beiden anderen
Modellen. Dariiber hinaus steigt der Gastranfergeschwindigkeit sogar noch stirker an als im Falle des
Wanninkhof Modells. Auch fiir sehr niedrige Windgeschwindigkeiten (# <3) bestimmt dieses

Modell hohere Transferkoeffizienten als die beiden anderen.

Neben den hier beschriebenen Verfahren zur Bestimmung des Gastransferkoeffizienten existieren
noch eine Vielzahl anderer Modelle. Einfache lineare Abhingigkeiten des Transferkoeffizienten von

der Windgeschwindigkeit, die empirisch bestimmt wurden und von Smethie (1985) und Takahashi
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Abbildung 11: Gastransfergeschwindigkeit k,, fiir CO, berechnet mit den Modellen von Liss und Mer-
livat (1986), Wanninkhof (1992) und Erickson (1993) in Abhéngigkeit von der Wind-
geschwindigkeit u , bzw. Schaumbedeckungsgrad.
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(1989) vorgeschlagen wurden, erwiesen sich bei der Bestimmung des CO,-Gasflusses als zu unge-
nau. Modelle, die das Brechen von Wellen und den Eintrag von Luftbldschen auf den Gasaustausch
beriicksichtigen, wurden z.B. von Kitaigorodskii (1984) und Keeling (1993) aus theoretischen
Betrachtungen heraus entwickelt. Da zur Bestimmung des Gastransferkoeffizienten mit diesen
Modellen zusitzliche Informationen iiber den atmosphérischen Zustand an der Ozeanoberfliche
bendtigt werden, konnen sie in dieser Arbeit nicht benutzt werden und werden deswegen hier nicht

weiter vorgestellt.

Der Gasaustausch an der Ozeanoberfliche wird durch die dort vorherrschenden Energiefliisse mitbe-
stimmt (Csanady, 1990). Soloviev und Schliissel (1994 und 1996) entwickelten neue Modelle, die
den Gastransferkoeffizienten unter Beriicksichtigung der an der Ozeanoberfldche vorherrschenden
Energiefliisse berechnet. Die Kenntnis iiber die Energiefliisse an der Ozeanoberflache versprechen
eindeutige Verbesserungen bei der Ableitung des Gastransferkoeffizienten (Liss et al., 1997). Auf-
grund der Tatsache, daB bei in situ-Messungen des Gasaustausches bei Feldexperimenten selten alle
benotigten Energiefliisse gleichzeitig abgeleitet wurden, fanden diese Modelle bisher kaum prakti-

sche Anwendung.

Einen weiteren Einflu auf den Gasaustausch zwischen Luft und Ozean haben Filme an der Ozean-
oberfliche (Liss, 1983). Diese Filme bestehen aus gelostem organischen Material, entstanden als
Abfallprodukt des Phytoplankton oder beim Absterben von Organismen. Dazu kommen terrestri-
sches anorganisches Material, eingetragen durch Fliisse oder iiber die Atmosphére sowie Erddl durch
die Verschmutzung von Schiffen oder Forderplattformen. Die chemische Zusammensetzung der
Oberflichenfilme auf den Weltmeeren ist sehr vielfiltig. Uber die GroBe der Ozeanfldche die von Fil-
men bedeckt ist, bestehen keine genaueren Erkenntnisse. Bei Feldexperimenten im Mittelmeer wur-
den Film-Bedeckungsgrade von mehr als 50% beobachtet (Garabetian et al., 1993).

Die Anwesenheit von organischen oder anorganischen Filmen wirkt sich ddimpfend auf die Wellenbe-
wegung an der Ozeanoberfliche aus (Alpers und Hiihnerfuss, 1989). Durch die verringerte Turbulenz
und den geringeren Eintrag von Luftbldschen wird auch der Gasaustausch zwischen Ozean und
Atmosphire reduziert. Laboruntersuchungen haben gezeigt, dal diese Reduzierung bis zu 60%, in
Abhingigkeit von der Filmdicke im Vergleich zu sauberem Seewasser ausmachen kann (Goldman et
al., 1988). Untersuchungen von Frew (1997) im Nordwestatlantik beim Vergleich zwischen sauberem
und filmbedecktem Ozeanwasser unter sonst gleichen Bedingungen zeigen eine Reduzierung des
Gastransferkoeffizienten zwischen 40%-60%. In kiistennahen Gewissern (Abstand zur Kiiste < 50
km) wurde sogar eine Abnahme von 80%-90% beobachtet.
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4.5 Globale Felder des CO,-Gastransferkoeffizienten

Mit den vorgestellten Modellen zur Bestimmung des Gastransferkoeffizienten aus Windgeschwindig-
keiten nach Liss und Merlivat (1986) und Wanninkhof (1992), sowie aus Schaumbedeckungen nach
Erickson (1993) wurden aus einer zweijihrige Zeitserie von Satellitendaten globale Felder des CO,-
Gastransferkoeffizienten abgeleitet. Die Windgeschwindigkeiten wurden hierbei nach Algorithmus
(6), die Schaumbedeckungen nach Algorithmus (7) aus SSM/I-Messungen bestimmt. Um Situationen
mit zu intensiven Regenfillen auszuschliefen, wurde das in Kapitel 3.7 erwidhnte Schwellwertver-
fahren bei der operationellen Verarbeitung der Satelliten-Helligkeitstemperaturen angewendet. Neben
der Tatsache, dal der SSM/I-Windgeschwindigkeitsalgorithmus bei starken Regenféllen nicht
anwendbar ist, ist dariiber hinaus auch iiber den EinfluB des Niederschlags auf den Gasaustausch zwi-
schen Ozean und Atmosphire noch wenig bekannt. Auf der einen Seite kommt es an der Ozeanober-
fliche durch die auf treffenden Regentropfen zu einer Erh6hung der turbulenten Durchmischung und
der Bildung von Luftblidschen, welches eine Erhohung des Gasaustausches bewirkt. Dagegen fiihrt
der FrischwasserzufluBl und die damit verbundene Erniedrigung des Salzgehaltes des Ozeanoberfli-
chenwassers zu einer Verminderung des Gasaustausches. Eine Quantifizierung des Gasaustausches
unter regnenden Bedingungen sowie die Entwicklung einer funktionalen Abhéngigkeit von der Nie-

derschlagsintensitit wurde bisher noch nicht erbracht.

Die aus SSM/I-Windmessungen bestimmen Felder des globalen CO,-Gastransferkoeffizienten fiir
den Zeitraum Februar 1988 bis Januar 1989 sind in Abbildung 12 dargestellt. Die Konturlinien haben
einen Abstand von Ak, co, = 5 cm/h. Die hellgrauen Flichen im Bereich der Pole zeigen die maxi-
male ozeanische Eisbedeckung wihrend des bearbeiteten Zeitraums. Die Felder von k,, ., berech-
net nach dem Modell von Liss und Merlivat (1986) und dem nach Wanninkhof (1992) aus SSM/I-
Winddaten zeigen deutliche Unterschiede im Wertebereich auf. Wahrend die Berechnung nach Liss
und Merlivat maximale Werte zwischen 20 cm/h und 25 cm/h in den subpolaren Gebieten der Siidhe-
misphire (40°S bis 60°S) liefert, werden mit dem Modell nach Wanninkhof in diesem Bereich
Maxima von 40 cm/h bis 50 cm/h bestimmt. Auf einen Unterschied der beiden Modelle um in etwa
den Faktor zwei wurde bereits in Kapitel 4.3 hingewiesen. In den tropischen und subtropischen
Gebieten treten aufgrund der dort vorherrschenden niedrigen Windgeschwindigkeiten kaum hohere
Werte als 10 cm/h im Falle des Liss-Merlivat-Modells, bzw. 15 cm/h im Falle des Wanninkhof-
Modells auf. Auch im Bereich des Somali-Jets, mit den vergleichsweise hohen Windgeschwindigkei-
ten wihrend des Sommer-Monsuns im Arabischen Meer, sind im Jahresmittel kaum hohere Gastrans-

ferkoeffizienten zu beobachten.
Abbildung 13 zeigt globale Felder des CO,-Gastransferkoeffizienten abgeleitet aus SSM/I-Schaum-

bedeckungen und aus modellierten Schaumbedeckungen nach Erickson (1993). Dunkelgrau unter-

legte Flachen sind Bereiche mit Werten unter 15 cm/h. Erickson benutzte Ergebnisse des Community
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Abbildung 12: Jahresmittel des CO,-Gastransferkoeffizienten [cm/h] nach dem Modell von Liss und
Merlivat (1986) (oben) und Wanninkhof (1992) (unten) berechnet aus SSM/I-Windge-
schwindigkeiten fiir den Zeitraum Februar 1988 bis Januar 1989.
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Abbildung 13: Oben: Jahresmittel des CO,-Gastransferkoeffizienten nach Erickson (1993) berechnet
aus SSM/I-Schaumbedeckungsgraden. Unten: Jahresmittel des CO,-Gastransferkoeffi-
zienten nach Erickson aus modellierten Schaumbedeckungen (aus Erickson, 1993).
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Climate Model 1 des National Center of Atmospheric Research (NCAR) in Boulder, USA, um ozea-
nische Schaumbedeckungen in Abhzngigkeit von der Windgeschwindigkeit, der Ozeantemperatur
und der Stabilitit der Grenzschicht zu bestimmen. Aus den Schaumbedeckungsdaten wurden dann
gemif Gleichung (18) mit den von Erickson (1993) vorgeschlagenen Werten fiir k,, o = 5 cm/h
und k, - = 1300 cm/h globale CO,-Gastransferkoeffizienten berechnet. Die von Erickson berech-
neten CO,-Transferkoeffizienten in Abbildung 13 stellen ein Jahresmittel, berechnet mit Daten aus
einem Zeitraum von 5 Jahren, dar. Als deutlichster Unterschied zu den aus SSM/I-Daten berechneten
CO,-Gastransferkoeffizienten fallen die sehr hohen Werte im Nordpazifik bei den Modellberechnun-
gen auf. Wihrend die aus SSM/I-Messungen berechneten &, co, maximale Werte von 25 cm/h auf-
weisen, erreichen die Modellergebnisse Werte iiber 50 cm/h. In den subpolaren Gebieten der
Stidhemisphire ist der Unterschied nicht so gravierend; hier zeigen die Modellergebnisse ein Maxi-
mum von 40 cm/h und die SSM/I-Beobachtungen 35 cm/h. Der Grund fiir die starken Unterschiede
im Nordpazifik ist vermutlich darin zu suchen, daB beide hier dargestellten Zeitspannen keine klima-
tologischen Mittel darstellen und die jihrlichen Variationen der atmosphirischen Parameter grofle
Unterschiede aufweisen konnen. Allerdings ist auch denkbar, daB die von Erickson verwendete funk-
tionale Abhéngigkeit der Schaumbedeckung von der Stabilitét der Grenzschicht zu den hohen Werten
gefiihrt hat. Denn gerade in den Wintermonaten der Nordhemisphire, wenn die Differenz zwischen
Wassertemperatur und Lufttemperatur in den polaren und subpolaren Gebeten besonders grof ist,
modelliert Erickson extrem hohe Werte (k,, co,> 100 cm/h).

Die Monatsmittel und das Jahresmittel der CO,-Gastransferkoeffizienten der verschiedenen Verfah-
ren berechnet aus SSM/I-Messungen und aufgeteilt in 40° weite Breitenkreiszonen sind in Tabelle 7
eingetragen. Die Ergebnisse fiir die windabhingigen Modelle von Liss und Merlivat (1986) und Wan-
ninkhof (1992) verdeutlichen den bereits angesprochenen Unterschied um etwa den Faktor zwei zwi-
schen den beiden Verfahren. Die aus fernerkundeten Schaumbedeckungen bestimmten CO,-
Gastransferkoeffizienten nach Erickson (1993) liegen in allen Monaten zwischen den beiden windab-
hingigen Koeffizienten. In den Wintermonaten der Nordhemisphére erreichen die Monatsmittel von
k., co, aus Schaumdaten in den hohen und gemiBigten Breiten fast die hohen Werte des Wan-
ninkhof-Modells. In den Sommermonaten der Nordhemisphire dagegen néhern sich in diesen Brei-

ten die Gastransferkoeffizienten nach Erickson den Werten des Liss-Merlivat-Modells.
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Feb. | Mirz | April | Mai | Juni | Juli |August| Sep. | Okt. | Nov. | Dez. |Januar|{Jahres-
1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1989 || mittel

80°N-40°N| LM [ 18.6 17.7 162 126 9.1 87 102 125 150 19.0 20.6 22.0| 15.1
WK [ 31.7 29.8 369 202 145 139 162 20.1 244 325 359 39.3] 263
EK 1286 279 24.1 166 11.7 104 11.8 160 20.7 273 31.5 36.5| 21.8

40°N-O'N| LM | 87 76 62 62 54 60 54 55 56 7.7 9.0 101| 7.0
WK |[14.1 125 104 101 91 98 91 92 94 124 144 160|114
EK [ 116 108 94 86 79 79 176 177 83 99 113 124]| 9.5

0°-40°S [LM [ 55 58 65 73 87 98 92 90 78 7.1 61 59| 7.3
WK | 92 97 106 11.8 13.8 154 145 141 125 11.3 100 9.7 | 119
EK| 78 82 85 96 108 11.0 11.0 104 100 88 82 79| 90

40°S-80°S| LM [ 155 17.2 175 17.6 192 203 196 192 182 17.6 148 129] 16.6
WK 257 28.8 294 29.7 329 352 337 33.0 30.8 29.6 24.0 20.6|27.3
EK 1204 228 232 244 280 307 284 28.0 267 240 188 16.8| 22.5
global | LM | 10.8 [ 11.0 [ 10.6 | 10.4 [ 10.5 | 11.1 | 10.7 { 10.9 [ 10.7 | 11.5 | 11.0 | 10.9 | 10.9
WK 1179|182 |17.7|17.2(174(183|17.6 | 179 |17.6 | 19.0 | 182 | 17.9 | 179
EK 1149|154 )|14.7 142|146 [ 149 | 142 | 14.6 | 150 | 15.3 | 14.7 | 15.0 | 14.7

Breite

Tabelle 7: CO,-Gastransferkoeffizienten [cm/h] aus SSM/I-Windgeschwindigkeiten nach Liss und
Merlivat (1986) (LM), nach Wanninkhof (1992) (WK) und aus SSM/I-Schaumbedeckun-
gen nach Erickson (1993).
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5 Die Energiefliisse an der Ozeanoberfliche

Die Energiefliisse an der Ozeanoberflidche bewirken eine Abkiihlung des obersten Millimeter des
Ozeans. Um diesen Effekt der kiihlen Ozeanoberflichenhaut parametrisieren zu kdnnen, miissen die
Impuls- und Energiefliisse an der Grenzfliche Ozean-Luft bekannt sein (vergl. Kapitel 6). Fiir die
Parametrisierung der kiihlen Haut bei Nachtsituationen werden folgende Energiefliisse an der Ozean-

oberfliche bendtigt:
* latenter und fiihlbarer Warmefiuf3
» langwelliger Nettostrahlungsflu3

* Impulsflufl

Um den EinfluB der solaren Strahlung und die dadurch bedingte Erwéarmung der Ozeandeckschicht
wihrend des Tages auf die kiihle Haut zu beriicksichtigen, wird zusitzlich zu den oben genannten

Fliissen noch der
e solare Strahlungsflufl

bendtigt.

In den letzten Jahren wurden am Meteorologischen Institut der Universitit Hamburg Verfahren ent-
wickelt, die eine Abschitzung der Wirmefliisse, des langwelligen Nettostrahlungsflusses und des
Impulsflusses aus Satellitendaten erméglichen (Schliissel und Luthard, 1991; Schulz, 1993; Englisch,
1993: Schliissel, 1995). Diese Verfahren sind auf eine ldngere Zeitserie von Satellitenmessungen
angewendet worden, um globale Felder der ozeanischen Energiefliisse und schlieBlich der kiihlen
Haut (Kapitel 6) zu erhalten. Globale Felder des solaren Strahlungsflusses wurden dem Datensatz des

Surface Radiation Budget (SRB) entnommen, der in Kapitel 2.4 umfassend beschrieben wurde.

5.1 Latenter und fiihlbarer Wiirmefluf3

5.1.1 Der latente Wiarmefluf3

Den Austausch von Wirme zwischen Ozean (oder Boden) und der Atmosphire durch Kondensation
und Verdunstung bezeichnet man als latenten Wirmeflu. Im Falle der Kondensation gewinnt der
Ozean an Wirme gegeniiber der Atmosphire, im Falle der Verdunstung verliert er an Wiarme. Die
direkte Bestimmung der latenten und fiihlbaren Wirmefliisse ist meftechnisch nur mit groem Auf-
wand zu betreiben. Aus diesem Grund wurde die sogenannte ,,Bulk-Methode* entwickelt, die eine

Abschitzung der turbulenten Fliisse aus Routinemessungen des meteorologischen MeBnetzes ermog-
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licht. Diese Bulkformeln lassen sich auch auf Satellitendaten anwenden, die eine globale Beobach-

tungen der Wirmefliisse mit hoher zeitlicher Auflésung realisieren (Schulz, 1993; Schliissel, 1995).

Die latente WirmefluBdichte [W/m?] an der Ozeanoberfliche wird mit der ,,Bulk-Methode* aus der
bodennahen Windgeschwindigkeit und der Feuchtedifferenz zwischen Luft und Ozeanoberfliche mit

folgender Formel parametrisiert:

Q; = p,LCrulq,—q,) (19)

hierbei ist p,; die Luftdichte, L die Verdunstungswirme von Wasser, Cp ein dimensionsloser Trans-
ferkoeffizient (auch Dalton-Zahl), g, und ¢, die spezifische Sittigungsfeuchte der Luft bzw. an der
Ozeanoberfliche. Negative Werte von Q; nach Gleichung (19) zeigen einen Fluf3 latenter Wirme
vom Ozean in die Atmosphire (Verdunstung) an. Die Luftdichte ist eine Funktion des Druckes und
der Temperatur. Bei der Anwendung der Bulkformel auf Satellitendaten wurde zur Bestimmung von
p der Druck mit 1013.25 hPa global konstant gehalten. Die Lufttemperatur iber dem Ozean wurde
mit Hilfe der Magnusformel unter Annahme einer konstanten relativen Feuchte von 80% bestimmt.
Die so abgeschitzte Lufttemperatur wird auch bei der Berechnung der Verdampfungswirme von
Wasser benutzt, die von der Lufttemperatur abhiingt. Die Dalton-Zahl C hingt ab von der Stabilitt
der Grenzschicht, also der Differenz zwischen Luft- und Wassertemperatur, und wird nach einem
Modell von Smith (1989) berechnet. Die Ungenauigkeiten bei der Ableitung der Lufttemperatur
unter Annahme einer konstanten relativen Feuchte von 80% konnen im Einzelfall bis zu 20% betra-
gen (Taurat, 1996). Dieser Fehler wirkt sich als groBte Unsicherheit bei der Bestimmung von Cp und

somit auf die Abschitzung des latenten Flusses aus (Schulz et al., 1997).

Die Parameter u und g, lassen sich aus Mikrowellenmessungen mit Hilfe des SSM/I fernerkunden,
g, wird indirekt iiber die Ozeanoberflichentemperatur aus Infrarotmessungen des AVHRR abgelei-
tet. Die Bestimmung der bodennahen Windgeschwindigkeit u erfolgt mit dem in Kapitel 3.2 vorge-
stellten Algorithmus von Schliissel und Luthard (1991). Die Ableitung der spezifischen Feuchte der
Luft g, basiert auf einem Ansatz von Schulz (1993), der im Gegensatz zu dem herkommlichen Ver-
fahren (z.B. Liu, 1990) die spezifische Feuchte iiber den Grenzschichtwasserdampfgehalt und nicht
iiber den Gesamtwasserdampfgehalt ableitet. Die Genauigkeit des Verfahrens gibt Schulz mit 1.2g/kg
an. Ein etwas verbesserter Algorithmus von Schliissel (1995) liefert fiir die spezifische Feuchte eine
theoretische Genauigkeit von 1.1 g/kg. Bei diesem Verfahren wird die spezifische Feuchte direkt aus
den SSM/I-Helligkeitstemperaturen abgeleitet. In dieser Arbeit wurde der von Schliissel (1995) ent-

wickelte Algorithmus

q; = ag+a Ty, +ayT g, + a3, + a1, +asTy,, (20)
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mit folgenden Koeffizienten

ay

as

- 80.23

0.6295

- 0.1655

0.1495

-0.1553

- 0.06695

benutzt.

Vergleiche der spezifischen Feuchte aus SSM/I-Daten, bestimmt nach Algorithmus (19), mit Schiffs-
messungen aus dem Zeitraum von Juli bis September 1987 weisen eine Standardabweichung von
1.61 g/kg auf. Die berechnete systematische Abweichung betrigt 0.08 g/kg und ist somit

vernachlissigbar.

Zur Bestimmung der spezifischen Feuchte an der Ozeanoberfliche g, wird die Oberflachentempera-
tur benotigt. Hierzu werden die in Kapitel 3.2 beschriebenden Datensidtze aus AVHRR Messungen
benutzt. Aus der Ozeanoberflachentemperatur 148t sich der Séttigungsdampfdruck auf Meeresniveau
mit Hilfe der Magnusformel bestimmen und daraus die spezifische Feuchte g, an der Oberflidche
berechnen. Die geringe zeitliche Variabilitit der Ozeanoberflichentemperatur begriindet die Anwen-
dung von Wochen bzw. 5-Tagesmittel der Temperatur bei der Ableitung aktueller Wirmefliisse aus
Satellitendaten (Schulz, 1993).

Mit Hilfe der fernerkundeten GroBen 148t sich der latente WirmefluB nach Gleichung (19) ableiten.
Bei einem Vergleich mit in-situ-Messungen wird eine Standardabweichung von 28 W/m? fiir Einzel-
messungen berechnet (Schulz et al, 1997). Fiir Monatsmittel des latenten Wérmeflusses sinkt die
Standardabweichung auf Werte um 15 W/m?. Das Verfahren ist global anwendbar und zeigt nur im
Fall extremer Bedingungen, wie sie in der ,,warm-pool“ Region im westlichen Pazifik auftreten, eine
systematische Abweichung. Es konnte anhand von Radiosondendaten des TOGA/COARE Experi-
ments gezeigt werden, daB es bei gelegentlich auftretendem extrem hohem Wasserdampfgehalt in der
mittleren Atmosphire zu einer Uberschitzung der fernerkundeten spezifischen Feuchte kommt. Dies

wiederum bewirkt eine Unterschitzung des latenten Wirmeflusses.
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5.1.2 Der fiihlbare Wiirmefluf

Die Temperaturdifferenz zwischen dem Ozeanoberflichenwasser und der dariiber liegenden Luft
bestimmt den Fluf der fiihlbaren Wirme Q. Die fithlbare WirmefluBdichte in W/m? 148t sich in

analoger Weise zur latenten WirmefluBdichte mit der entsprechenden Bulkformel berechnen:
Qn = pc,Cpyu(T,-T)) 21

Dabei ist ¢, die spezifische Wirmekapazitit von Wasser bei konstantem Druck. Den Transferkoeffi-
zienten Cy bezeichnet man als Stanton-Zahl. Fiir die Stanton-Zahl gelten die prinzipiellen Voraus-
setzungen wie im Falle der Dalton-Zahl C. Sie wird ebenfalls mit dem Modell nach Smith (1989)
berechnet. Die spezifische Wirmekapazitit des Meerwassers wurde bei der Ableitung des Wirme-
flusses aus fernerkundeten Daten mit ¢ p = 1005 [J/kgK] konstant gehalten. Die Lufttemperatur. T,
in Kelvin wird abgeschitzt aus SSM/I-Messungen der spezifischen Feuchte unter der Annahme einer
konstanten relativen Feuchte. Die Ozeanoberflichentemperatur 7, stammt aus dem Pathfinder-

Datensatz, welcher auf AVHRR-Messungen basiert.

Da die Lufttemperatur nicht direkt fernerkundet werden kann, sondern nur iiber die Annahme einer
konstanten relativen Feuchte von 80% aus der vom SSM/I gemessenen spezifischen Feuchte abgelei-
tet wird, kann im Falle des fiihlbaren Warmeflusses nur von einer groben Schétzung gesprochen wer-
den. Differenzen zwischen der tatséichlichen relativen Feuchte und einer angenommenen relativen
Feuchte von 80% verursachen besonders bei niedrigen Werten der spezifischen Feuchte einen grof3en
Fehler bei der Bestimmung der Lufttemperatur (Taurat, 1996). Dies wirkt sich besonders bei der
Bestimmung des fiihlbaren Wirmeflusses in den polaren Gebieten aus, wenn sich z.B. kalte Luftmas-
sen tiber relativ warmem Oberflichenwasser befinden. In den tropischen und subtropischen Berei-
chen, in denen in der Regel vergleichsweise konstante Wetterbedingungen herrschen, wirkt sich der
Fehler bei der Abschitzung der Lufttemperatur am geringsten aus. Diese Gebiete sind auBerdem

durch niedrige Absolutwerte des fithlbaren Warmeflusses gekennzeichnet.

5.2 Langwelliger Nettostrahlungsflufl

Im langwelligen Spektralbereich emittiert die Ozeanoberfliche Strahlung in Abhéngigkeit von der
Temperatur und absorbiert die aus der Atmosphire abwirtsgerichtete Strahlung. Der langwellige
NettostrahlungsfluB Q, . resultiert aus der Differenz zwischen auf- und abwirtsgerichteten Strah-
lungsfluBl. Die abwirtsgerichtete Strahlung, die Gegenstrahlung G, wird maf3geblich bestimmt durch
Wolken und den Wasserdampfgehalt der Atmosphire. Der aufwirtsgerichtete StrahlungsfluBl setzt
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sich zusammen aus der Abstrahlung an der Ozeanoberfliche bei der Temperatur 7, und der Refle-
xion der Gegenstrahlung G. Die langwellige NettostrahlungsfluBdichte 148t sich demnach mit fol-
gender Gleichung bestimmen (Schliissel, 1995):

Q. = €G-¢oT" (22)

€ ist das spektral gemittelte Emissionsvermégen der Ozeanoberfliache und ¢ die Stefan-Boltzmann-
Konstante. Das Emissionsvermégen hingt ab von der Ozeanoberflichentemperatur. Bei der Berech-

nung der globalen Felder des langwelligen Netto-Strahlungsflusses wurde € = 0.91 gesetzt.

Die Gegenstrahlung G hingt von den Bewdlkungsverhiltnissen und dem Wasserdampfgehalt in der
Atmosphire ab. Strahlungstransportrechnungen von Schliissel (1995) haben gezeigt, da3 die Hellig-
keitstemperaturen der SSM/I -Kaniile bei 22GHz und 37GHz eng mit der Temperatur und dem Was-
serdampfgehalt in der wuntersten Schicht der Atmosphire korreliert sind. Der
Gesamtwasserdampfgehalt der Atmosphire wirkt sich besonders auf die Messungen des 22GHz-
Kanals aus, der speziell auf die Wasserdampf-Absorptionslinie bei 22.235 GHz abgestimmt ist. Der
EinfluB der Wolken auf die Gegenstrahlung 148t sich durch Einbeziehung des 85 GHz-Kanals im
Auswerteverfahren beriicksichtigen. Englisch (1992) entwickelte unter diesem Ansatz mit Hilfe von
Simulationen und Optimierung durch Regressionsanalysen folgenden Algorithmus zur Ableitung der

Gegenstrahlung in W/m? aus SSM/I-Messungen:
4 4 4 4 4
G = -57+0.9456T,,, + 0.5806(T,,,~T37,) + 1.8276(Tgs,— T»y,) (23)

Die Genauigkeit dieses Verfahrens wird mit 30 W/m? angegeben. Die Beziehung (22) beriicksichtigt
die Messungen des 85.5 GHz-Kanals bei vertikaler Polarisation, der leider ab Januar 1989 auf dem
DMSP-Satelliten F8 ausgefallen ist. Englisch (1993) entwickelte einen weiteren Algorithmus, der
ohne die Beriicksichtigung des 85.5 GHz-Kanals die Gegenstrahlung ableitet. Da aber die Gegen-
strahlung sehr stark von der Bewdlkung abhingt und der 85.5GHz-Kanal besonders sensibel auf die
Bewolkungsverhéltnisse reagiert, liefert dieser Algorithmus deutlich schlechtere Ergebnisse vergli-
chen mit denen aus Gleichung (23), so dal im Rahmen dieser Arbeit auf die Anwendung des Algo-

rithmus ohne Beriicksichtigung des 85.5 GHz-Kanals verzichtet wurde.
Vergleiche der SSM/I-Gegenstrahlung mit Pyrgeometermessungen wiahrend TOGA/COARE zeigen

keine systematischen Abweichungen und die berechnete Standardabweichung zwischen Satelliten-
und Schiffsmessungen betrigt nur 14 W/m? (Schanz, 1993). Bei der Fehlerbetrachtung der Netto-
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strahlungsfludichte Q, . kann der Einflul} eines Fehlers der Ozeanoberfiachentemperatur im Ver-
gleich zu dem der Gegenstrahlung vernachlissigt werden, da selbst ein Temperaturfehler von 1K nur

zu einem Fehler von etwa 5 W/m? fiihren wiirde (Schliissel, 1995).

5.3 Impulsfluff

Die Schubspannung des Windes bewirkt einen Impulseintrag in den Ozean. Dies geschieht durch

zwel Prozesse an der Ozeanoberfliche.

¢ Durch die Viskositit der Fluide in beiden Medien entsteht ein reibungsbedingter Widerstand der
tangential zur Ozeanoberfliche wirkt. Bei niedrigen Windgeschwindigkeiten (# < 5 m/s) liefert
dieser Vorgang den dominierenden Anteil der Schubspannung an der Ozeanoberfliache (Makin et.
al, 1995).

* Der zweite ProzeB ist der Impulseintrag durch den Staudruck an den geneigten Flidchen der Wel-
len. Dieser Vorgang ist bei hoheren Windgeschwindigkeiten von iibergeordneter Bedeutung. Eine
Zunahme der Windgeschwindigkeit und damit der Schubspannung bewirkt ein weiteres Anwach-
sen der Wellenamplitude. Das Brechen der Wellen bei sehr hohen Windgeschwindigkeiten limi-

tiert dieses Anwachsen und stellt gleichzeitig einen wichtigen Dissipationsvorgang dar.
Ober- und unterhalb der Ozeanoberflidche erfolgt der weitere Impulstransport durch Turbulenz.

Die fiir die Ableitung des skalaren Impulsflusses benttigten Windgeschwindigkeiten lassen sich aus
SSM/I-Beobachtungen nach dem oben genannten Verfahren von Schliissel und Luthardt (1991)

bestimmen. Der skalare Impulsflu oder Schubspannung T 148t sich dann mit der Bulk-Formel
2
T= Cppu (24)

parametrisieren. C/, ist der dimensionslose Drag-Transferkoeffizient, der, wie die anderen Transfer-
koeffizienten (Stanton-Zahl, Dalton-Zahl), in dieser Arbeit mit dem Verfahren nach Smith (1989)
bestimmt wird. Aus der Schubspannung T 148t sich direkt die Schubspannungsgeschwindigkeit im
oberen Ozean mit der Beziehung u, = m berechnen. p,, ist die Dichte des Meerwassers. In
den im folgenden Kapitel 6 beschriebenen Modellen zur Parametrisierung der kiihlen Haut wird der
EinfluB8 des ImpulsfluB auf die kiihle Haut durch Einbeziehung der Schubspannungsgeschwindigkeit
u, beriicksichtigt.
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5.4 Solarer Strahlungsfluf

Im Gegensatz zur langwelligen Strahlung, die nur wenige Millimeter in die Ozeanoberflidche ein-
dringt, wird die kurzwellige solare Strahlung erst in Wassertiefen von Metern bis Dekametern, je
nach Triibung des Meerwassers, vollstindig absorbiert. Durch Absorption der solaren Strahlung
erwirmen sich die oberen Ozeanschichten und es kommt zur Ausbildung einer thermoklinen Schich-
tung (engl. diurnal thermocline), die in Abhingigkeit von der Einstrahlung und den meteorologischen
Bedingungen Tiefen zwischen 10m und 100m erreicht. Wihrend der Nacht wird die thermokline
Schichtung durch windinduzierte Mischung und Labilisierung des oberen Ozeans durch Energiever-
luste bei der Ausstrahlung im langwelligen Spektralbereich sowie bei der Abkiihlung durch turbu-

lente Wirmefliisse wieder abgebaut (Price et al., 1986).

Die kurzwellige Einstrahlung an der Ozeanoberfliche setzt sich zusammen aus der direkten Sonnen-
strahlung und der diffusen Himmelsstrahlung und wird bestimmt durch den Sonnenstand und die
aktuellen Bewdlkungsverhiltnisse. Aus fernerkundeten Bewdlkungsdaten des International Satellite
Cloud Climatology Project (ISCCP) lassen sich mit einem empirisch-physikalischen Algorithmus
von Staylor (1980) die solaren Strahlungsverhiltnisse am Erdboden abschitzen. So abgeleitete
Tageswerte der Strahlungsfliisse wurden bisher iiber einen Zeitraum von zwei Jahren (1987-1988) im
Surface Radiation Budget (SRB) Shortwave Data Package des NASA Langley Research Center ver-
offentlicht, so daBB im Rahmen dieser Arbeit darauf zuriickgegriffen werden konnte. Die Ableitung
der solaren Einstrahlung am Erdboden aus Satellitendaten im SRB-Projekt und eine ausfiihrliche

Beschreibung dieses Datensatzes erfolgte bereits in Kapitel 2.3.
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5.5 Globale Felder der Energiefliisse an der Ozeanoberfléiche aus Satellitendaten

Mit Hilfe der beschriebenen Verfahren wurden aus SSM/I- und AVHRR-Messungen globale Felder
des latenten und des fiihlbaren Wirmeflusses, sowie des langwelligen Netto-Strahlungsflusses fiir
einen mehrjihrigen Zeitraum (Juli 1987 bis Dezember 1992) abgeleitet. Die berechneten Fliisse wur-
den, wie im Falle der Schaumbedeckungen, als Tages-, 5-Tages- und Monatsmittel auf ein 0.5°x0.5°
Gitter abgelegt. Als Beispiele fiir die globale Verteilung der Fliisse werden in diesem Kapitel jeweils
die Monatsmittel fiir Februar und August 1988 gezeigt. Zusitzlich erfolgt eine Darstellung des sola-
ren Strahlungsflusses aus dem SRB-Datensatz fiir die gleichen Monate.

Abbildung 14 zeigt die latenten und fiihlbaren Wirmefliisse an der Ozeanoberfliche. Fiir diese Dar-
stellung wurden die Vorzeichen der Fliisse umgekehrt. Positive Werte zeigen also einen Fluf} aus dem
Ozean in die Atmosphire an. Im Falle des latenten Flusses Q; (Abb. 14 a und b) wird deutlich, da3
in fast allen Gebieten der Weltmeere Verdunstung an der Ozeanoberflache vorherrscht. Maximale
Verdunstungsraten werden in den mittleren Breiten beider Hemisphiren in den jeweiligen Wintermo-
naten erreicht. Hier konnen latente Wirmefliisse von 300 W/m? im Monatsmittel auftreten. Auch die
Passatregionen in beiden Hemisphiren sind in der Regel durch hohe Verdunstung gekennzeichnet. In
Tropen und Subtropen treten iiber den Meersgebieten entlang der Kontinente mit kalten Oberfldchen-
stromungen (z.B. Humboldtstrom, Benguelastrom) deutlich niedrigere Verdunstungsraten auf. In
polaren Meeresgebieten kénnen sogar zeitweilig Bedingungen vorherrschen in denen sich Tau an der
Ozeanoberfliche niederschligt und der latente Wirmeflul somit sein Vorzeichen #ndert. Solche
Situationen treten hauptséchlich in den Sommermonaten der Nordhemisphire auf, wenn warme und

feuchte Luft auf relativ kaltes Meerwasser trifft.

Die globale Verteilung des fiihlbaren Warmeflusses Q; zeigen die Abbildungen 14 ¢) und d). In den
Tropen und Subtropen sind groBe Meeresgebiete durch einen fithlbaren WirmefluB nahe Null
gekennzeichnet. Bei globaler Betrachtung zeigt der iiberwiegende Teil der Ozeane Werte fiir —Q,
zwischen -40 W/m? und 40 W/m?. In den Wintermonaten der Hemisphéren konnen allerdings verein-
zelt auch hohe fithlbare Wirmefliisse vom Ozean in die Atmosphére auftreten. Dies passiert z.B.

dann, wenn polare Kaltluftausbriiche auf vergleichsweise warme Meerestromungen treffen.

Globale Felder des langwelligen Netto-Strahlungsflusses Q, p fiir die Monate Februar und August
1988 sind in Abbildung 15 a) und b) dargestellt. Der Wertebereich der Monatsmittel erstreckt sich
von 10 W/m? bis 140 W/m?. Extrema von —Q, g treten besonders im Februar 1988 in der Nordhemi-
sphire westlich von Kalifornien, im Mittelmeer, im Golf von Oman, in der nérdlichen Arabische See
und um Japan auf. In diesen Fillen streichen trockene kontinentale Luftmassen iiber vergleichsweise
warme Meeresgebiete. Die niedrigsten Werte von —Q,  sind im Bereich der innertropischen Konver-

genzzone und in den Auftriebsgebieten westlich der Kontinente zu beobachten.
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Abbildung 14:Monatsmittel der latenten WirmefluSdichte —-Q; in W/m? (a. und b.) und der fiihlbaren
WirmefluBdichte -0 [W/m?] (c. und d.) iiber dem Ozean abgeleitet aus Satelliten-
Messungen fiir Februar 1988 und August 1988.
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schen Meeres bewirkt. Zusitzlich ist in den Sommermonaten die untere Atmosphére sehr feucht, was

zu einer sehr geringen Verdunstung bzw. zu einem niedrigen latenten WarmefluB fiihrt.

Die Absolutwerte des fiihlbaren Wirmeflusses (Abbildung 22, unten) fallen im Vergleich zum laten-
ten WirmefluB deutlich geringer aus. FluBdichten von mehr als 50 W/m? werden im Bereich des
Indischen Ozeans aufgrund der vergleichsweise geringen Differenz zwischen Luft- und Ozeanober-
flichentemperatur kaum erreicht. Allein wihrend der Sommermonate treten im Bereich der Auf-
triebsgebiete vor der somalischen Kiiste negative Werte von maximal 40 W/m? auf, wenn aufgrund
des kiihleren Ozeanoberflichenwassers eine hohere Temperaturdifferenz zwischen Wasser und Luft

vorherrscht

GroBere saisonale Schwankungen des langwelligen Nettostrahlungsflusses treten nur im nordlichen
Arabischen Meer auf (Abbildung 23, oben). Hier kann im Februar und im November aufgrund der
relativ wasserdampfarmen Atmosphire und der fehlenden Bewdlkung eine langwellige Ausstrahlung
von 150 W/m? erreicht werden. Im Gegensatz dazu fiihrt die extrem feuchte und bewolkte Atmo-
sphére im August zu einem fast verschwinden Nettostrahlungsfluf} in diesem Gebiet. Im dquatorialen
Indischen Ozean schwankt die langwellige NettostrahlungsfluBdichte wéhrend des ganzen Jahres nur
zwischen 25 und 75 W/m?.

Die solare Einstrahlung an der Ozeanoberflidche (Abbildung 23, unten) zeigt fiir die hier vorgestellten
Monate iiber dem Arabischen Meer, im Gegensatz zu dem iibrigen Indischen Ozean, kaum Variabili-
tit auf. Im Februar, Mai und November 1988 variiert der solare StrahlungsfluBdichte im Arabischen
Meer aufgrund der geringen Bewolkung zwischen 250 W/m? und 300 W/m? im Monatsmittel. Nur
im August, zur Zeit des Sommermonsuns, bewirkt die zunehmende Bewolkung lokal eine Reduzie-
rung auf etwa 150 W/m?. Im Golf von Bengalen sind dagegen auch in den Monaten Mai und Novem-
ber geringe Einstrahlungen zu beobachten. Gebiete des siidlichen Indischen Ozeans weisen schon in
Breiten zwischen 20°S und 30°S im Siidwinter, aufgrund der ausgeprégten Zyklonenbildung zu die-
ser Jahreszeit, kaum héhere Werte als 50 W/m? solarer Einstrahlung auf. In Abbildung 23 tritt die
geringere riumliche Auflosung (2.5° X 2.5°) der solaren StrahlungsfluBdaten durch eine grobere

Rasterung deutlich hervor.
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Im Bereich der innertropischen Konvergenzzone bewirken die hohen Wasserdampfgehalte in der
Atmosphire und die dichte Bewdlkung eine sehr hohe Gegenstrahlung. Diese wirken der, aufgrund
der hohen Ozeanoberflichentemperaturen, vergleichsweise kriftigen Ausstrahlung entgegen und fiih-
ren somit zu den niedrigen Netto-Strahlungsfliissen. In den Auftriebsgebieten ist die Temperaturdif-
ferenz zwischen Oberflichenwasser und Wolkenunterkante noch geringer, so daf hier die geringsten
Absolutwerte von —Q, , zu finden sind. Die vergleichsweise geringen Werte in den polaren und
gemiBigten Breiten der Nordhemisphire im August 1988 sind auf hohe Wasserdampfgehalte der
Atmosphire bei gleichzeitig hoher Temperatur und teilweise bedecktem Himmel zu dieser Jahreszeit

zuriickzufiihren.

Die globale Auswertung des solaren Strahlungsflusses Q¢ aus dem SRB-Datensatz ist im Gegen-
satz zu den anderen Grenzschichtfliissen auch iiber Land und iiber vom Meereis bedeckten Gebieten
méglich (Abbildung 15 ¢ und d). Maximale Einstrahlung wird wihrend der Sommermonate in den
Passatregionen beider Hemisphiiren und im August 1988 in der Sahara mit Werten von iiber 300
W/m? im Monatsmittel erreicht. Dichte Bewdlkung wie z.B. in den Auftriebsgebieten, im Bereich
der Innertropischen Konvergenzzone, bei Durchzug von Zyklonen in den geméBigten und polaren
Breiten sowie im indischen Ozean wihrend des Sommermonsuns fiihrt aufgrund der geringen Trans-
mission und der hohen Reflexion der solaren Einstrahlung zu einer deutlichen Erniedrigung des sola-
ren Strahlungsflusses an der Ozeanoberfliche. In den Wintermonaten der jeweiligen Hemisphire
wird die geringe solare Einstrahlung maBgeblich durch den niedrigen Sonnenstand und die kurze

Sonnenscheindauer bestimmt.
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Abbildung 15: Monatsmittel der langwelligen Netto-StrahlungsfluBdichte —Q,  in W/m? an der Oze-
anoberfliche (a.undb.) und der kurzwelligen Strahlungsfludichte am Erdboden
in W/m? (c. und d.) abgeleitet aus Satelliten-Messungen fiir Februar und August 1988.
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6 Die kiihle Haut des Ozeans

Die Temperatur der Ozeanoberfldche ist in der Regel um einige Zehntel Grad kilter als die Tempera-
tur in einer Tiefe von ~ 0.5mm (Hasse, 1971; GraBl, 1976, Schliissel, 1995). Die Ursache fiir die Aus-
bildung dieser kiihlen Oberflichenhaut sind die Energie- und Impulsfliisse durch die
Ozeanoberfliche. In groBerer Entfernung von der Ozeanoberfldche wird der Transport durch turbu-
lente Vorginge gewihrleistet. Nahe der Grenzfliche zwischen Ozean und Atmosphire verschwindet
die Turbulenz und der Transport wird dort durch molekulare Prozesse geleistet. Um einen Flu3 durch
die molekulare Grenzschicht aufrecht zu erhalten, muf ein Temperaturgradient quer zur Grenzschicht
existieren. Da der EnergiefluB meist vom Ozean in die Atmosphére gerichtet ist, muf in diesen Féllen
die Ozeanoberfliche kilter als die darunterliegenden Wasserschichten sein. In Fillen intensiver Son-
neneinstrahlung bildet sich dagegen eine warme thermische Deckschicht aus, die eine Verschiebung
des Temperaturbereiches hin zu wirmeren Werten bewirkt. Dies kann dazu fiihren, daf die Tempera-
turdifferenz zwischen Oberflichenhaut und tieferen Wasserschichten positive Werte annimmt. Die
Michtigkeit der thermischen Grenzschicht nimmt mit steigenden Windschubspannungen an der Oze-
anoberfliche ab. Beim Brechen von Wellen wird die thermische Grenzschicht zerstort. Allerdings
wird sie schnell wieder aufgebaut. Der Zeitraum, der bis zur Wiederherstellung der Schicht vergeht,
hingt von Temperatur und der Windgeschwindigkeit ab (Schliissel, 1995). Mit steigender Temperatur
und mit steigender Windgeschwindigkeit verringert sich der Zeitraum bis zur Wiederherstellung der
Schicht. Bei Windgeschwindigkeiten iiber 13 m/s liegt die Zeitspanne zur Erneuerung der Grenzs-
chicht bei maximal 5 s. Bei niedrigen Windgeschwindigkeit kann die Wiederherstellung sehr lange
dauern (bis eine Minute und mehr), allerdings ist dann auch die Wahrscheinlichkeit der Zerstérung
durch brechende Wellen sehr viel geringer. Der Temperaturgradient kann dagegen bei windschwa-

chen Situationen auch durch die dann vorherrschende freie Konvektion zerstort werden.

Die als ,,Ozeanoberflichentemperatur* bezeichnete GroBe wird meistens von Schiffen und Bojen in
Tiefen von einem bis einigen Metern gemessen. Diese Temperatur, auch als Bulktemperatur T'p,, ;0
bezeichnet, weist also eine Differenz zur Temperatur der Ozeanoberfliche T';;, auf. Das im folgen-
den benutzte AT = T, — T g, Zeigt bei negativen Werten die Existenz einer kiihleren Ozeanober-
fliche an. Die Angaben iiber die in Feldexperimenten gemessene Temperaturdifferenz schwanken
zwischen -1K und +1K (z.B. Saunders, 1967; Hasse, 1971; GraBl, 1976; Schliissel, 1995; Schliissel
und Soloviev, 1994 und 1996). Als Mittelwert von AT wurde meist ein Wert von -0.3K ermittelt.

Die von Satellitenradiometern gemessene Infrarotstrahlung der Ozeanoberfliche stammt aus den
obersten Mikrometern des Ozeans. Die gemessene Helligkeitstemperatur entspricht also in etwa der
Temperatur der thermischen Grenzschicht. Allerdings sind die angewendeten Verfahren zur Bestim-
mung der Oberflichentemperatur, wie z.B. im Falle des Pathfinder-Datensatzes (vergl. Kapitel 3.2),
darauf ausgelegt, die ozeanische Bulktemperatur zu reprisentieren. Vergleiche von Wick et al. (1992)
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zeigen, daf} die aus AVHRR-Daten abgeleiteten Ozeanoberflichentemperaturen niaher an den Werten
der Bulktemperatur liegen als an der wahren Oberflichentemperatur, also eine mittlere Temperatur-

differenz mitberiicksichtigt wird.

6.1 Modelle zur Parametrisierung der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen
Haut

6.1.1 Nachtsituationen

Die zur Bestimmung der kiihlen Haut benétigte Energiebilanz an der Ozeanoberfliche setzt sich aus
dem latenten und fiihlbaren Wirmeflu}, dem langwelligen Netto-Flu3 sowie dem Impulsflufl zusam-

men. Fiir Nachtsituationen ist die solare Einstrahlung nicht gegeben.

Ein erster Ansatz zur Parametrisierung der ,kithlen-Haut“ fiir Nachtsituationen wurde von Saunders
(1967) basierend auf Dimensionsanalysen beschrieben. Er folgerte fiir die Temperaturdifferenz zwi-
schen Oberfldche und tieferen Wasserschichten fiir mittlere Windgeschwindigkeiten den Zusammen-

hang:

APrQ,

c Pl

AT = (25)

mit:

A = dimensionsloser Koeffizient

Pr = v/x=Prandtl-Zahl

v = kinematische Viskositit

k = thermischer Diffusionskoeffizient

0, = GesamtenergiefluBdichte fiir Nachtsituationen (Q; + Oy + Q;r)
cp= Wirmekapazitit bei konstantem Druck

u. = Schubspannungsgeschwindigkeit

p = Dichte des Meerwassers.

Der Koeffizient A wird von Saunders als windunabhingig angenommen und besitzt Werte zwischen
5 und 10. Spitere Untersuchungen bei Feldexperimenten zeigten allerdings eine deutliche Abhingig-
keit des Koeffizienten von der Windgeschwindigkeit (z.B. GraBl, 1979; Schliissel, 1990).

Bei niedrigen Windgeschwindigkeiten liefert das Modell von Saunders aufgrund der inversen Abhén-
gigkeit von der Windgeschwindigkeit keine realistischen Ergebnisse. Ein weiteres Modell, welches
die Temperaturdifferenz allein fiir windschwache Bedingungen bestimmt, wurde von Katsaros et al.
(1977) entwickelt.

Um auch hohe Windgeschwindigkeiten mit brechenden Wellen bei der Bestimmung von AT zu
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beriicksichtigen, entwickelten Soloviev und Schliissel (1994) eine Parametrisierung, welche auch in

diesem Windregime Giiltigkeit hat:

AT = AyPr(qy/u.)(1+Rfo/Rf,)" 41 +Ke/Ke,)"? (26)
mit:
A, = dimensionslose Konstante
90 = —Qy/ (pc,)=normierte Energiefludichte
Rfy = —(0gqyv)/ ui = Oberflachen-Richardson-Zahl
o = thermische Ausdehnungskoeffizient
g = Schwerebeschleunigung
Rf ., = kritische Oberfldchen-Richardson-Zahl
Ke = uz/ (gVv) = Keulegan-Zahl
Ke ., = kritische Keulegan-Zahl

Die Konstante A, besitzt einen Wert von A, = 13.3. Als kritische Zahlen werden
Rf. =-15X 10 und Ke .r = 0.18 angegeben. Fiir niedrige und mittlere Windgeschwindigkei-
ten geht Gleichung (26) bei asymptotischer Nidherung in die Parametrisierungen von Katsaros et al.
(1977) bzw. Saunders (1967) tiber. Das Modell von Soloviev und Schliissel (1994) ist also im Gegen-
satz zu den anderen Modellen fiir alle Windgeschwindigkeitsbereiche geeignet. Die Abhingigkeit der
Temperaturdifferenz von der Windgeschwindigkeit und von der Warmefludichte nach Gleichung
(26) ist in Abbildung 16 dargestellt.

Eine Gegeniiberstellung von AT aus in situ-Messungen und nach der Parametrisierung von Soloviev-
Schliissel (26) liefert im Vergleich zu den Modellen von Saunders (1967) und Katsaros et al. (1977)
die besten Ubereinstimmungen. Fiir Messungen aus dem Nordostatlantik wurde eine Standardabwei-
chung von 0.11K und eine systematische Abweichung von 0.05K fiir das Soloviev-Schliissel-Modell
bestimmt, wéahrend der Vergleich im tropischen Pazifik eine Standardabweichung von 0.08K und eine
systematische Abweichung von 0.02K liefert (Schliissel, 1995).
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Abbildung 16: Nach dem Modell von Soloviev und Schliissel (1994) berechnete Differenzen zwischen
der Bulktemperatur und der Oberflichentemperatur in Abhingigkeit von der Windge-
schwindigkeit fiir verschiedene Wéarmefliisse: Q, = -10 Wi/m? ( ),
Q, = —-100 Wm? (— =), Q, = =300 W/m? (---), Qp = =500 W/m? (----),
Qy = —700 W/m? (----. ).
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6.1.2 Tagsituationen

Die Erwarmung des oberen Ozeans durch die solare Strahlung wihrend des Tages bewirkt eine Ver-
ringerung des Effektes der kiihlen Haut und kann unter bestimmten Bedingungen, z.B. bei hohen
solaren Einstrahlungen und niedrigen Windgeschwindigkeiten, zu positiven Temperaturdifferenzen

fiihren.

Ein einfaches Modell zur Berechnung von AT fiir Tagsituationen, welches nur fiir mittlere Windge-
schwindigkeiten Giiltigkeit besitzt und die Erwdrmung der Deckschicht miteinbezieht, wurde von
Hasse (1971) angeben:

AT = ¢,Qy/u+c,Qg/u 27

Qpist die solare StrahlungsfluBdichte an der Ozeanoberfliche, ¢;und c, sind Koeffizienten, die
allein von der Wassertiefe, in der die Bulk-Temperatur gemessen wurde, abhidngen. Bei niedrigen
Windgeschwindigkeiten fiihrt (27) aufgrund der inversen Wind-Abhéngigkeit zu unrealistisch hohen

Werten von AT und ist somit in diesem Windgeschwindigkeitsbereich nicht anwendbar.

Eine weitere Parametrisierung, die den Effekt der Erwdrmung der molekularen Grenzschicht durch

solare Einstrahlung Qp beriicksichtigt, wurde von Paulson und Simpson (1981) vorgestellt:
AT= ¢ 159 / 28
T= £{0+093-0p}|1-2F  Fii(1-exp(-d/3))] (28)

Hierbet ist d die Dicke der molekularen Grenzschicht. Die Koeffizienten F; beinhalten die spektrale
Verteilung der solaren Strahlungsflu3dichte unmittelbar unter der Ozeanoberfliche, unterteilt in neun
spektrale Bénder. (; beriicksichtigt die Verteilung der Eindringtiefe innerhalb dieser Binder. Die
Werte fiir die Koeffizienten F,; und {; beruhen auf Berechnungen der spektralen Einstrahlung im

klaren Wasser. Beziehung (28) ist nur fiir mittlere Windgeschwindigkeiten anwendbar.

Ein neues Modell zur Bestimmung von AT fiir Tag und Nachtsituationen wurde von Soloviev und
Schliissel (1996) entwickelt. Es handelt sich dabei um eine Erweiterung ihres Modells fiir Nachtsitua-
tionen und basiert auf der Oberflichenerneuerungstheorie (vergleiche Kapitel 4.2). Die Erneuerungs-
theorie beruht auf der Annahme eines periodischen Austausches von Volumina an der Grenzschicht
zwischen Ozean und Atmosphire. Die angenommene Zeit, die zwischen der Zerstdrung und der Neu-
bildung der Oberflachenschicht vergeht, wird als Erneuerungszeit (engl. ,,renewal time*) bezeichnet.

Die Temperaturdifferenz unter Tagesbedingungen wird von Soloviev und Schliissel (1996) in zwei
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Komponenten aufgeteilt:

AT = AT (2, 1) + ATg(z, 1) (29)

wobei AT -(z,t) die Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut beschreibt und AT g(z, t) aus der
Absorption der solaren Strahlung resultiert. ¢ ist die Zeit, die seit der letzten Zerstorung der Oberfld-

chenhaut vergangen ist. z ist die Tiefe auf die die Temperaturdifferenz bezogen wird.

Die solare StrahlungsfluBdichte im Ozean wird entsprechend dem Modell von Paulson und Simpson

(1981) als die Summe von Exponenten aus neun spektralen Bander modelliert
9
qR(Z) = qR(O)Zi _q C,-eXP(—Bl-Z) (30)

Dabei sind gg(z) die normierte solare FluBdichte (gg(z) = —Qg(2)/(pc))) und ¢, die Gewichte
der spektral verteilten Absorptionskoeffizienten 3;.

Ausgehend von dem Diffusionsgesetz:

o(AT) _ 9q' 94r
ot  dz Oz D

mit ¢ = kKd(AT)/(dz), erhalten Soloviev und Schliissel nach Integration von (31), mit den Randbe-
dingungen q(0, ) = —g, und AT(z,0) = 0:

1/2
AT (2. 1) = 202 ) 1 Pexp(-E)-Eerfe(®)] (32)

und
ATy 1) = (-3 JirO 'S, _ e (exp(-Bz+ 811 +erf(§-5))]

+exp(P;z + 8:‘2)[1 —erf(§ - 8,)] - 2exp(-B;z;)

+ 487" P exp(-€7) — & + Eerf(E)]) (33)

X

2
mit & = z(4xr)"’> und 8, = B,(xr)""? als dimensionslose Tiefe und Zeit. erf = fe " ar ist die
Fehlerfunktion und erfc ist als 1 - erf definiert. 0
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Die Gleichungen (32) und (33) lassen sich fiir z = 0 zusammenfassen und man bekommt fiir die Tem-

peraturdifferenz tiber die thermische Grenzschicht:

172 5
K_tn) + ar ig: lciB,-_l{eXp(Siz)[l —erf(8,)] -1} + 2qR(éJ (34)

AT(0,1) = —2q0( >

Um den Mittelwert von AT bestimmen zu konnen, muBl Gleichung (34) noch iiber viele Erneue-
rungszyklen integriert werden. Dies geschieht nach einem Ansatz von Kydryavtsev und Luchnik
(1979) unter Annahme einer logarithmisch-normalverteilten Wahrscheinlichkeitsdichte der Erneue-
rungszeit. Nach Kydryavtsev und Luchnik ist die mittlere Temperaturdifferenz durch die kiihle Haut

des Ozeans:

AT = j: p(t)((l/t) JJO (AT (O, t‘))dt')dt (35)

p(t)ist die Wahrscheinlichkeitsdichte der Ermeuerungszeit, die nach Rao (1971) fiir ¢ >0 folgender-

mafen verteilt ist:

p(0) = n ' (01) exp[~(In(r) - m)* /6] (36)

hierbei ist m der Mittelwert von Int und o die Varianz des Logarithmus von ¢.

Nach Einsetzen von (34) und (36) in (35) und Integration erhalten Soloviev und Schliissel (1996)

schlieBlich fiir die mittlere Temperaturdifferenz quer zur thermischen Grenzschicht:

— _ _-1/2_-1 , 2, 2.(4 (t)?
AT = -1 "“c _Eoexp[—(u -m) /0 ](qu(K—n) +

+ q?’* S B (3 -erf(3)] - 1+28m 2~ 8718, +

+qu(0)(]—(t7t)l/2)du‘, u = In(r) (37)

. 2 ) )
mit m = In(t+) — 6" /4 und ¢, als mittlere Erneuerungszeit.
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Die mittlere Erneuerungszeit ¢, zwischen der Zerstorung und Neubildung der Oberflichenhaut in

Nachtsituationen geben Soloviev und Schliissel (1994) mit

2
27AVT” -1/2
ty = W;:Ao(l +Rfy/Rf,)"/*(1+Ke/Ke,,) (38)

an. Hier sind A = 1.85 und A, = 13.3 dimensionslose Konstanten. Gleichung (38) ist nur giiltig
fiir Nachtsituationen und wenn gleichzeitig der Netto-Wirmeflu Q,, positive Werte besitzt, also aus
dem Ozean gerichtet ist (Verdunstung). In diesem Fall ist Rf, < 0. Ein negativer Gesamt-Energie-
fluB, der von der Atmosphire in den Ozean gerichtet ist, kann in Gebieten mit starker Kondensation
von Wasserdampf an der Ozeanoberflidche auftreten, da es hier zu hohen negativen Werten des laten-
ten Wirmeflusses kommt. Um ¢, in solchen Fillen und auch fiir Tagsituationen bestimmen zu kon-
nen, erweiterten Soloviev und Schliissel (1996) ihre Parametrisierung der Erneuerungszeit, in dem sie
die Effekte der Absorption solarer Strahlung und die der Kondensation durch eine Neudefinition der
Oberflachen-Richardson-Zahl beriicksichtigten.

£ 800—‘ (@ QFI... """"""""""""""" =
E 400 ;
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Abbildung 17: Berechnung der Temperaturdifferenz nach dem Modell von Soloviev und Schliissel fiir
verschiedene Schubspannungsgeschwindigkeiten. a) idealisierter Tagesgang der sola-
ren Einstrahlung Q, und Wirmefliisse Q,; b) Erneuerungszeit fiir verschiedene
Windgeschwindigkeitsbereiche; ¢) Temperaturdifferenz durch die kiihle Haut der Oze-
anoberfliache; in b) und c) bedeutet die gepunktete Linie freie Konvektion (u. = 0.1
cm/s), die gestrichelte Linie erzwungene Konvektion ( #, = 0.75 cm/s) und die durch-
gezogene Linie ,,brechende Wellen“ (u,. = 0.75 cm/s) (aus Soloviev und Schliissel,
1996).
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In Abbildung 17 sind Ergebnisse des Modells zur Berechnung von AT fiir Tagsituationen mit einem
idealisierten Tagesverlauf aufgefiihrt. Bei niedrigen Windgeschwindigkeiten (u,= 1 cm/s) bewirkt
die Déampfung der freien Konvektion durch die solare Einstrahlung einen sprunghaften Anstieg der
Werte der Erneuerungszeit ¢.. Dies wirkt sich auch auf die Temperaturdifferenz AT aus, die unter

diesen Bedingungen zu positiven Werten von AT fiihrt.

Bei einem Vergleich dieses neuen Modells mit den Tagesmessungen aus dem tropischen Pazifik
berechneten Soloviev und Schliissel (1996) eine Standardabweichung von 0.18 K und eine systemati-
sche Abweichung von 0.1 K. Um die zusitzliche Temperaturdifferenz, die durch die Ausbildung
einer thermoklinen Schichtung wihrend des Tages entsteht, beriicksichtigen zu kdnnen benutzten sie
ein Modell von Price et al. (1986).

Der Einflu von Regen auf die molekulare Grenzschicht des Ozeans ist dulerst vielféltig (Schliissel
et al. 1997). Neben der Reduzierung des Salzgehaltes durch den Frischwasserflul und einer Abkiih-
lung durch die meist kiltere Temperatur der Regentropfen, kommt es zu einer Verdnderung der Rau-
higkeit, sowie zu einer Ddmpfung der Wellenbewegung an der Ozeanoberfliche. Zusitzlich
beeinflut das Eintauchen der Regentropfen in den Ozean die Oberflichenerneuerung. Vorhandene
Oberflichenfilme werden durch Regentropfen zerteilt und teilweise entfernt. Die Kombination dieser
Effekte auf die kiihle Haut wurde von (Schliissel et al. 1997) untersucht. Es zeigte sich, da} bei
Regenraten unter 50 mm/h die Oberflichenhaut nicht vollsténdig zerstort wird und es zu einer Redu-
zierung der Oberflichentemperatur mit steigender Regenrate kommt, die allerdings AT = 0.1 K nicht
iibersteigt. Bei htheren Regenraten iiberwiegt die Vermischung und es kommt zu minimalen Erneue-
rungszeiten. Gleichzeitig wird durch die starke Extinktion der Strahlung durch Regen die SSM/I-
Messung der Grenzschichtparameter, die zur Bestimmung der kiihlen Haut bendtigt werden, schwie-
riger, so daB der Einflu von Niederschlag auf die kiihle Haut in dieser Arbeit nicht beriicksichtigt

wurde.
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6.2 Globale Bestimmung der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut aus
Satellitendaten

Mit dem im vorherigen Abschnitt beschriebenen Verfahren nach Soloviev und Schliissel (1996) wur-
den globale Felder der kiihlen Haut fiir Tag- und Nachtsituationen mit Hilfe der fernerkundeten
Grenzschichtfliisse fiir einen Zeitraum von eineinhalb Jahren (Juli 1987 - Dezember 1988) abgeleitet.
Ab Januar 1989 fiel der 85.5 GHz-Kanal des SSM/I an Bord des DMSP-F8 Satelliten aus. Die Mes-
sungen vertikal polarisierter Strahlung des 85.5-GHz-Kanals werden zur Ableitung der Gegenstrah-
lung benétigt. Dies hat zur Folge, daB die Ableitung der Zeitserie des langwelligen Netto-
Strahlungsflusses abgebrochen werden muBte. Erst ab Januar 1990, mit dem Start des DMSP-F10

Satelliten ist die Bestimmung des langwelligen Nettostrahlungsflusses wieder moglich.

Auf seiner sonnensynchronen Bahn iiberfliegt der DMSP-F8 Satellit gleiche Orte immer zur gleichen
lokalen Ortszeit. So wird der Aquator immer um 6:30 und 18:30 LT iiberquert. Der Uberflug in den
friihen Morgenstunden findet folglich, je nach geographischer Breite, noch zum Teil in der Ddmme-
rung, also ohne solare Einstrahlung statt. Die Messungen der Morgeniiberfliige werden somit zur
Ableitung der Temperaturdifferenz quer zur kithlen Haut fiir ndchtliche Situationen benutzt. Aus den
Messungen der SSM/I-Abendiiberfliige wird, mit den solaren Strahlungsfliissen aus dem SRB-Daten-
satz, die Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut fiir Tagsituationen bestimmt. Die solaren Strah-
lungsfliisse liegen als Tagesmittel in 2.5°x2.5°-Boxen vor. Um die nichtlineare Abhingigkeit der
solaren Strahlung auf die Oberflichenhaut zu beriicksichtigen, wurde durch Integration aus den
Tagesmittelwerten unter der Annahme eines idealisierten Tagesgangs der solaren Einstrahlung stiind-
liche Werte bestimmt und daraus die kiihle Haut berechnet. Fiir die anderen Energiefliisse und den

Impulsflul wurde ein vernachlédssigbarer Tagesgang angenommen.

Abbildung 18 zeigt als Beispiel fiir die globale Verteilung des Skineffektes die Monatsmittel fiir
Nacht- und Tagsituationen im Februar und August 1988. Dargestellt ist der Skineffekt als Differenz
zwischen der Temperatur an der Oberfléche und der Bulktemperatur (AT = T g;, — T, ;i )- Negative
Werte von AT weisen also auf die Existenz einer kiihlen Haut hin, positive Werte auf eine wirmere

Meeresoberfliche.

Im Fall der nichtlichen Situationen zeigen groBe Teile des Ozeans in den jeweiligen Wintermonaten
der Hemisphiren ein Monatsmittel von AT um -0.3K. Eine Temperaturdifferenz quer zur kiihlen
Haut von -0.5K im Monatsmittel findet sich im Februar 1988 im nordwestlichen Pazifik. Meeresge-
biete ohne, bzw. mit einem leicht positiven AT , befinden sich im Bereich der innertropischen Kon-

vergenzzone und in den hohen und mittleren Breiten zur Zeit der Sommermonate.
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Abbildung 18: Monatsmittel der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut fiir Nachtsituationen (a.)
und (b.) und fiir Tagsituationen (c.) und (d.) im Februar und August 1988. Angegeben
sind die Werte von AT in K.
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Bei den Tagesmessungen wird der Effekt der kiihlen Haut durch die solare Einstrahlung und der
damit verbundenen Erwirmung der Ozeandeckschicht modifiziert. Dies wirkt sich naturgemaB
besonders in den Sommermonaten auf der jeweiligen Hemisphire aus. Regional konnen dann Erwir-
mungen der Oberflichenhaut bis 0.2 K beobachtet werden. Solche Situationen treten in beiden Mona-
ten in den tropischen Breiten vor den Westkiisten Siidamerikas und Afrikas auf. Im Februar 1988

wiesen auch die Meeresgebiete im ostlichen Nordpazifik kriftige Erwérmungen auf.

Die Trennung von AT fiir Tagsituationen in die Komponenten AT und AT ist in Abbildung 19
dargestellt. Die globalen Felder von AT . unterscheiden sich kaum von den Feldern der Temperatur-
differenz quer zur kiihlen Haut fiir Nachtsituationen (Abbildung 18 a) und b)), da auch die Wérme-
flisse und die Windgeschwindigkeit zwischen Morgen- und Abendiiberflug des Satelliten im

Monatsmittel nur wenig variieren.

Die Erwiirmung der Oberflichenhaut durch die solare Einstrahlung AT, schwankt auf der globalen
Skala zwischen 0 K in Gebieten mit sehr niedriger Einstrahlung und Werten bis 0.2K im Monatsmit-
tel. Letzteres tritt in lokal begrenzten Gebieten auf und héngt weniger von der Intensitét der solaren
Einstrahlung (vergleiche hierzu Abbildung 15 ¢) und d)) ab, als viel mehr von der Windgeschwindig-
keit. Dies verdeutlicht Abbildung 20, in der die monatliche Windgeschwindigkeit aus SSM/I-Mes-
sungen dargestellt ist. Die Meeresregionen mit besonders geringen Windgeschwindigkeiten finden
sich im Februar 1988 im Pazifik im westlichen und &stlichen Bereich der innertropischen Konver-
genzzone und westlich von Kalifornien, im Atlantik vor der Westkiiste Afrikas und im nordlichen
Indischen Ozean. Im globalen Feld der solaren Einstrahlung AT, sind genau diese Gebiete durch
hohe Erwidrmungen gekennzeichnet. Im August 1988 liegen die Gebiete mit den hdchsten Werten

von AT und gleichzeitig den geringsten Windgeschwindigkeiten im westlichen Pazifik.
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Abbildung 19: Monatsmittel von AT . fiir Tagsituationen (a.) und b.)) und die Erwérmung der Ober-
flichenhaut durch solare Einstrahlung (AT, ) im Februar 1988 und August 1988. Die
Werte sind in K angeben.
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August 1988
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Abbildung 20: a.) und b.) Monatsmittel der bodennahen Windgeschwindigkeit [m/s] iiber dem Ozean,
abgeleitet aus SSM/I-Messungen.

Tabelle 8 zeigt die zonalen und globalen Mittel der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut fiir das
Jahr 1988. Der globale Mittelwert von etwa —0.2K ist geringer als der Wert bisheriger globaler
Berechnungen. Robertson und Watson (1992) und Van Scoy et al. (1995) bestimmten mit dem
Modell von Hasse (1971) und unter Verwendung klimatologischer Mittelwerte fiir die Energiefliisse
und Windgeschwindigkeit einen globalen Mittelwert fiir AT von —0.3 K. Auffallend bei der Betrach-
tung der zonalen Mittelwerte fiir 1988 ist das fast vollstindige Verschwinden der kiihlen Haut in den
polaren und gemiBigten Breiten der Nordhemisphire wihrend der Sommermonate. Der Grund hier-
fiir ist in der Wechselwirkung der beiden Komponenten der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen
Haut zu suchen. Der Abkiihlungseffekt AT . ist in dieser Jahreszeit besonders gering. Zusétzlich
kommt es zu vergleichweise kriftigen Erwidrmungen des Oberflichenwassers wéhrend des Tages und

somit zu hohen Werten von AT R
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Januar| Feb. | Mirz | April | Mai | Juni | Juli [August| Sep. | Okt. | Nov. | Dez. ||Jahres-
1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 | 1988 || mittel

80°N-40°N| AT [-0.25 -0.21 -0.20 -0.19 -0.10 -0.04 -0.03 -0.03 -0.12 -0.15 -0.20 -0.24{-0.15
AT -0.26 -0.22 -0.21 -0.20 -0.13 -0.09 -0.07 -0.06 -0.14 -0.17 -0.21 -0.24|(-0.17
AT, 0.02 0.02 003 0.04 0.06 0.08 0.07 0.06 0.05 0.03 0.02 0.01| 0.04

40°N-O°N| AT [-0.21 -0.23 -0.22 -0.22 -0.15 -0.14 -0.13 -0.16 -0.16 -0.17 -0.21 -0.23||-0.19
AT~ |-0.25 -0.26 -0.25 -0.25 -0.18 -0.17 -0.16 -0.18 -0.19 -0.20 -0.23 -0.25[[-0.21
AT, |0.05 005 0.06 006 006 0.06 0.05 0.05 006 0.07 0.05 0.04] 0.06
0°-40°S | AT |-0.18 -0.19 -0.19 -0.20 -0.21 -0.24 -0.26 -0.22 -0.22 -0.22 -0.22 -0.19}|-0.21
AT [-021 -0.22 -0.22 -0.22 -0.22 -0.25 -0.27 -0.25 -0.24 -0.24 -0.24 -0.23|/-0.23
AT, | 0.06 0.06 0.05 0.05 004 0.03 0.02 0.03 0.04 0.05 005 0.05] 0.05
40°S-80°S| AT |-0.15 -0.14 -0.14 -0.13 -0.16 -0.20 -0.20 -0.17 -0.15 -0.18 -0.14 -0.12{|-0.16
AT | -017 -0.16 -0.15 -0.14 -0.16 -0.20 -0.20 -0.17 -0.16 -0.19 -0.16 -0.15||-0.17
AT, | 004 004 0.02 001 001 O 0 001 0.02 0.03 0.04 0.04] 0.02
global | AT [-0.19]-0.19]-0.19(-0.18[-0.18[-0.18]-0.18 [ -0.17 | -0.18 [-0.19 [-0.19|-0.19| -0.18
AT ~(-0.20|-0.21|-0.20{-0.20|-0.20|-0.19|-0.19| -0.18 | -0.20 | -0.21 | -0.21 | -0.20 | -0.20
ATR|0.04 [ 0.05 | 0.04 | 0.04 | 0.04 | 0.04 | 0.03 | 0.03 | 0.04 | 0.05 | 0.04 | 0.04 | 0.04

Breite

Tabelle 8: Die Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut (AT ) als Summe iiber Tag- und Nachtsi-
tuationen, die Abkiihlung der Oberflichenhaut AT . fiir Tag- und Nachtsituationen und

die Erwédrmung wihrend des Tages ATy,

Eine quantitative Fehlerbetrachtung der aus Satellitendaten abgeleiteten Temperaturdifferenz quer
zur kiihlen Haut ist aufgrund der nur geringen Vergleichsmoglichkeiten mit in situ Messungen
schwierig. Nach Fehlerfortpflanzung wird unter Beriicksichtigung der Genauigkeiten der Energie-
fliisse und der Windgeschwindigkeit fiir den Monatsmittelwert von AT in Nachtsituationen ein Feh-
ler von etwa 0.05K abgeschitzt. Da keine Angaben iiber die Genauigkeit des solaren
Strahlungsflusses aus dem SRB-Datensatz gemacht werden ist eine Abschitzung des Fehlers der
Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut fiir Tagsituationen aus Satellitendaten nicht moglich. Auf-
grund der Tatsache, daB bei der Ableitung des solaren Strahlung am Boden mit Hilfe des Staylor-
Modells eine Vielzahl von Vereinfachungen und Néherungen angewendet wurden, muf3 von einer
relativ hohen Ungenauigkeit der SRB-Daten ausgegangen werden. Dies konnte auch zu einer Erho-

hung des Fehlers fiir AT fiir Tagsituationen fiihren.
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7 Fallbeispiel: Energiefliisse und kiihle Haut im Arabischen Meer

Um die Abhingigkeit der kiihlen Haut von den lokalen Energie- und Impulsfliissen analysieren zu
konnen, wird der Jahresgang der Grenzschichtparameter iiber dem Arabischen Meer als Fallbeispiel
betrachtet. Das Gebiet des Arabischen Meers ist gekennzeichnet durch eine hohe rdumliche und jah-
reszeitliche Variabilitidt der Atmosphire und des Ozeans. Diese Variabilitit wird im wesentlichen
durch die asiatische Monsunzirkulation hervorgerufen. Wihrend des Sommermonsuns kommt es auf-
grund der Druck- und Temperaturunterschiede zwischen dem asiatischen Festland und dem Indi-
schen Ozean zu einem aus siidwestlicher Richtung strémenden bodennahen Wind, der im Bereich des
Arabischen Meeres mit besonders hohen Windgeschwindigkeiten auftritt (Somali-Jet). Im Gegensatz
dazu herrschen iiber dem Arabischen Meer zur Zeit des Wintermonsuns Winde aus nordlicher oder
nordostlicher Richtung vor. Die jahreszeitlichen Umkehrungen des Windsystems bewirken auch eine

Richtungsidnderung der Ozeanoberflichenstrome innerhalb des Arabischen Meeres.

In Abbildung 21 sind die Monatsmittel der kiihlen Haut fiir Nacht- und Tagsituationen im Februar,
Mai, August und November 1988 dargestellt. Fiir die Monate Februar, Mai und November weisen
groBe Teile des Indischen Ozeans im Falle der Temperaturdifferenz quer zur kithlen Haut fiir Nachtsi-
tuationen im Monatsmittel Werte um -0.3K auf. Ein AT von iiber -0.5K im Monatsmittel finden sich
fiir den Monat Mai in der nordlichen Arabischen See und im Persischen Golf. Dagegen ist AT im
August 1988, also wihrend des indischen Sommermonsuns, in fast allen Gebieten im nérdlichen
Indischen Ozean gering und es werden sogar positive Werte in den Auftriebsgebieten vor der somali-
schen Kiiste beobachtet. Die Tagesmessungen der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut (Abbil-
dung 21, unten) werden in der Arabischen See durch die solare Einstrahlung und die damit
verbundene Erwirmung der molekularen Grenzschicht nur schwach modifiziert. Nur im Februar
1988 kommt es im Bereich der nérdlichen Arabischen See durch die Erwidrmung zu einer Reduzie-

rung der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut um etwa 0.1K.

Um die Verdnderungen Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut im Jahresgang analysieren zu kén-
nen, sind in den Abbildungen 22 und 23 die einzelnen EnergiefluBdichten der Grenzschicht Ozean-
Atmosphire dargestellt. Abbildung 22 (oben) zeigt fiir die vier ausgewéhlten Monate den latenten
Wirmefluf in W/m? im Indischen Ozean. In den Monaten Mai und November sind hohe latente
Fliisse mit mehr als 250 W/m? im Arabischen Meer zu beobachten. In diesen Jahreszeiten fiihrten die
relativ trockene Atmosphire und die hohe Oberflichentemperatur zu einer kriftigen Verdunstung
(vergleiche auch Abbildung 24). Im Gegensatz dazu ist in den Monaten des Sommermonsuns (Juni,
Juli und August) die Oberflichentemperatur des Arabischen Meeres vergleichsweise gering. Als
Ursache hierfiir ist der ablandige Wind vor der Nordostkiiste Afrikas (Somali-Jet) zu betrachten, der
zu einem Auftrieb von kaltem Tiefenwasser an die Ozeanoberfliche fiihrt, das wegen der vorherr-

schenden Meeresstromungen eine Abkiihlung des Oberflichenwassers in weiten Teilen des Arabi-
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Abbildung 21: Monatsmittelwerte der Temperaturdifferenz quer zur kithlen Haut in K fiir Nachtsitua-
tionen (oben) und fiir Tagsituationen im Arabischen Meer aus dem Jahr 1988.

70




Februar

November

a0 7. 0" 80°

T T eesse———
-50 0 50 100 150 200 250 300

Februar

August > November
15° ;
- ,_:;E;s' A & }1’

0° e
45°

_ Qo R s o _ o . ° -

30 4o 807 80" yp,. 30 o 60" 80" 44,

T —eeea—

-60 -40 -20 0] 20 40 60
Abbildung 22: Monatsmittelwerte der latenten Wirmefludichte —Q; (oben) und der fiihlbaren Wir-
mefluBdichte —Q,; (unten) in W/m? im Arabischen Meer fiir Februar, Mai, August und
November 1988.
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Abbildung 23: Monatsmittelwerte der langwelligen Netto-StrahlungsfluBdichte —Q; , (oben) und der
solaren Strahlungsfluldichte in W/m? im Arabischen Meer.
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In Abbildung 24 sind fiir das Jahr 1988 die Monatswerte der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen
Haut fiir Tag- und Nachtsituationen und die der Energiefliisse als Mittel iiber das gesamte Arabische
Meer aufgetragen. Zusitzlich sind noch die Monatsmittel der bestimmenden Parameter des latenten
Wirmeflusses, die Differenz der spezifischen Feuchten zwischen Luft und Ozeanoberfliche und die

Windgeschwindigkeit in Bodennihe dargestellt.

Der jahreszeitliche Verlauf der Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut im Arabische Meer weist
in den Sommermonaten, zur Zeit des Monsuns, ein Minimum auf. Die Ursache hierfiir liegt in der
extremen Abnahme des latenten Wirmeflusses und des langwelligen Nettostrahlungsflusses zu dieser
Jahreszeit. Fiir den latenten WirmefluB ist ein zweites Minimum, allerdings nicht so stark ausgeprigt,
in den Monaten Februar, Mirz und April gegen Ende des Wintermonsuns zu beobachten. Um zu zei-
gen, daB der zeitliche Verlauf des latenten Wirmeflusses im Jahr 1988 nicht zufillig ist, sind in
Abbildung 24 zusitzlich die Monatsmittel des latenten Wirmeflusses fiir das Jahr 1990 aufgetragen,

die zu 1988 unterschiedliche Absolutwerte, aber einen dhnlichen Verlauf aufweisen.

Die hier vorgestellten, aus Satellitendaten abgeleiteten Energiefliisse im Arabischen Meer zeigen im
wesentlichen den selben jahreszeitlichen Verlauf wie die Energiefliisse, die im Rahmen einer Ener-
giebilanzierung von Hastenrath und Greischar (1993) aus Schiffsmessungen, Analysedaten und

Satellitenmessungen zusammengetragen wurden.
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Abbildung 24: Monatsmittelwerte verschiedener Parameter im Arabischen Meer fiir 1988. Oben:
Temperaturdifferenz quer zur kiithlen Haut fiir Tag- (gestrichelt) und Nachtsituationen
(durchgezogen). Mitte: langwellige Netto-Strahlungsfludichte (Kreise), fiihlbare
WirmefluBdichte (Quadrate), latente WarmefluBdichte (Dreiecke; zusitzlich gepunkte-
te Linie: 1990). Unten: Differenz der spezifischen Feuchten (durchgezogen) und Wind-
geschwindigkeit (gestrichelt).
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8 CO,-GasfluB} unter Beriicksichtigung von Schaum und kiihler Haut

Die in dieser Arbeit berechneten globalen Felder der Schaumbedeckungen und der kiihlen Haut aus
Satellitendaten werden nun mit den Daten der CO,-Partialdruck-Klimatologie (vergl. Kapitel 2.4)
verkniipft um den Netto-CO,-Gasaustausch zwischen Ozean und Atmosphire zu bestimmen. Die
unterschiedlichen Ergebnisse fiir die verschiedenen Gasaustauschkoeffizienten werden einander
gegeniibergestellt und diskutiert. Die so ermittelten globalen Mittelwerte des CO,-Flusses werden
mit bisherigen Angaben aus der Literatur verglichen. Ebenfalls wird der Einflu} der in dieser Arbeit
bestimmten Temperaturdifferenz quer zur kithlen Haut auf den CO,-Austausch abgeschitzt und Ver-
gleiche mit den Ergebnissen anderer Autoren durchgefiihrt. Zuvor wird in diesem Kapitel noch auf
die CO,-Partialdruckdifferenz zwischen Ozean und Atmosphire eingegangen und Felder der globa-

len Verteilung von AP, dargestellt und beschrieben.

8.1 Die CO,-Partialdruckdifferenz zwischen Ozean und Atmosphiire

Die globale Verteilung des CO,-Druckes im Ozean durch die Temperaturabhéngigkeit der CO,-Los-
lichkeit beeinflut. So erwartet man generell in hohen Breiten niedrigere CO,-Driicke im Wasser als
in der Atmosphire, also eine negative Partialdruckdifferenz. Durch die starke vertikale Vermischung
und die Bildung von Tiefenwasser wird diese negative Partialdruckdifferenz aufrecht erhalten. In den
Tropen herrscht aufgrund der hohen Wassertemperaturen und des stromungsbedingten Transports
von kohlenstoffreichem Zwischenwasser an die Ozeanoberfliche eine ozeanische Ubersittigung des
CO,. In weiten Bereichen der Subtropen werden nur geringfiigige Partialdruckdifferenzen erwartet,
da aufgrund der stabilen Schichtung des oberen Ozeans in diesen Breiten kaum ein vertikaler Aus-
tausch stattfindet (Broecker und Peng, 1982).

Biologische Prozesse konnen die Verteilung des Partialdruckdifferenz zwischen Ozean und Atmo-

sphire modifizieren.

e Phytoplankton entzieht bei der Primirproduktion gelostes CO, aus dem Umgebungswasser und
reduziert dadurch den CO,-Druck im Oberflichenwasser. Eine hohe biologische Aktivitédt kann

zu einer deutlichen Reduzierung des ozeanischen CO,-Druckes fithren (Watson et al., 1991).

« Ein weiterer biologischer ProzeB, der die Partialdruckdifferenz beeinfluflt, ist die Bildung von
Schalen, bzw. Skeletten durch das Plankton. Zum Aufbau der Schalen wird hierzu, je nach Plank-
tontyp, entweder Silikat oder Kalziumkarbonat verwendet. Bei der Produktion von Karbonat-
Schalen erhéht sich die CO,-Konzentration im Ozeanwasser, da bei der Bildung von Karbonat
ein CO,-Molekiil freigesetzt wird. Zur Wahrung der Ladungsneutralitit des Ozeanwassers wird

ein weiteres CO,-Molekiil aus dem Hydrogenkarbonat freigesetzt.
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Aufgrund der Bedeutung des CO,-Austausches zwischen Ozean und Atmosphire in der aktuellen
Klimadiskussion sind in den letzten Jahren groBe Anstrengungen unternommen worden, die bisher
lickenhafte Kenntnis iiber die globale Verteilung des ozeanischen CO,-Partialdruckes zu schlieBen.
Hierzu wurden zahlreiche MeBkampagnien in allen Teilen der Weltmeere durchgefiihrt. Die Ergeb-
nisse, gesammelt von der internationalen Forschergemeinschaft, werden vom Carbon Dioxide Infor-
mation Analyse Center in Oak Ridge, USA, koordiniert und standardisiert.

Abbildung 25 zeigt Schiffsmessungen der CO,-Konzentrationen des Ozeanwassers und der Atmo-
sphire im Nordpazifik aus drei verschiedenen Jahren. Die Messungen wurden von Murphy et al.
(1995) entlang eines Langengradenbereiches zwischen 140°W und 170°W in den Jahren 1986, 1988
und 1989 durchgefiihrt. Die Abbildung verdeutlicht die hohe rdumliche Variabilitit der ozeanischen
CO,-Konzentrationen in diesem Meeresgebiet, besonders in den Bereichen nordlich des 25. Breiten-
grades. Auch die zwischenjihrliche Variabilitit ist hier besonders stark ausgeprégt und zeigt bei-

spielsweise eine Schwankungsspanne zwischen 260ppm und 380ppm.

CO,-Konzentration [ppm]

250 ! I i [ . ! ¥ 1 . | i

60N 50 40°N 30 20N 10 0

Abbildung 25: Messungen von CO,-Konzentrationen im Nordpazifik aus den Zeitraumen 2.7. bis
22.7. 1986 (Quadrate), 8.4. bis 5.5. 1988 (Dreiecke) und 7.4 bis 20.4. 1989 (Kreise). Die

ausgefiillten Symbole reprisentieren die CO,-Konzentrationen im Wasser, die nicht

ausgefiillten die der Atmosphére (nach Murphy et al., 1995).
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Zur Erstellung einer CO,-Druckdifferenz-Klimatologie wurden von Takahashi et al. (1997) 250000
Schiffsmessungen zusammengetragen und ausgewertet. Abbildung 26 zeigt Datenfelder der monatli-
chen Verteilung von AP, der sogenannten ,,vollen Korrektur* (vergl. Kapitel 2.4.) dieser Klimatol-
ogie aus dem Februar und August. Die Partialdruckdifferenzen werden in patm angeben (1 atm =
1.013 - 10° Pa). Das Referenzjahr, auf das alle Werte bezogen und normiert wurden, ist das Jahr 1990
(vergl. Kapitel 2.4). Positive Werte von APcq, zeigen Gebiete mit einen FluB von CO, aus dem
Ozean in die Atmosphire an. Besonders starke Quellen atmosphirischen CO, im Februar sind in fol-
genden Meeresgebieten zu finden: der gesamte dquatoriale Pazifik und Atlantik (Aufsteigen von koh-
lendioxidreichem Tiefenwasser), der siiddstliche subtropische Pazifik und der subtropische
Siidatlantik (saisonale Erwirmung), der westliche dquatoriale Indische Ozean (Aufsteigen von Tie-
fenwasser) und der nordwestliche subarktische Pazifik (winterliches Aufsteigen von Tiefenwasser).
Senken atmosphirischen CO, findet man im Februar im ostlichen Nordpazifik und im gesamten
Nordatlantik (saisonale Abkiihlung), in den subpolaren und polaren Gebieten im Siidatlantik (Photo-

synthese) und Ostlich von Neuseeland (Photosynthese).

-150 -100 -50 0] 50 100

Abbildung 26: a.) und b.) Monatsmittel der CO,-Partialdruckdifferenz in patm zwischen Ozean und
Atmosphire fiir die Monate Februar und August des Referenzjahres 1990 (aus Taka-
hashi, 1997).
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Im August (Abbildung 26 b) sind folgende starke Quellen atmosphirischen CO, zu beobachten:
zentraler und Ostlicher dquatorialer Pazifik (Aufsteigen von Tiefenwasser), Gebiete des Nordpazifik
(saisonale Erwiarmung), westlicher Nordatlantik (saisonale Erwirmung des Labradorstroms) und das
Arabische Meer (monsunbedingtes Aufsteigen von Tiefenwasser). Die gelben Flichen siidlich von
50°S in Abbildung 26 b stellen mit Meereis bedeckte Gebiete dar. Meeresgebiete die als starke Sen-
ken fiir atmosphirisches CO, im August wirken sind: der Nordatlantik (Photosynthese), der westli-
che Nordpazifik (Photosynthese) und Gebiete in den mittleren Breiten des Siid-Pazifiks, -Atlantiks

und Indischen Ozeans (saisonale Abkiihlung).

8.2 Der globale CO,-Fluf§ unter Beriicksichtigung von Wind und Schaum

Der CO,-FluB 148t sich aus der Partialdruckdifferenz und den fernerkundeten Gastransferkoeffizien-
ten aus Wind- und Schaumdaten mit Hilfe von Gleichung (11) berechnen. Die Loslichkeit oo und der
Gastransferkoeffizient k,, werden dabei, wie bereits angesprochen, zu einem temperaturunabhéngi-
gen Transferkoeffizienten K zusammengefaBt. Als Loslichkeit fiir eine Temperatur von 20°C erhilt
man mit Gleichung (10) 33.22 mol m™ pwm. Fiir die Bestimmung des CO,-Flusses ist anzumerken,
daB die verwendeten Daten unterschiedliche Jahre reprisentieren. Wéhrend die fernerkundeten Gas-
transferkoeffizienten aus Messungen des Zeitraumes Februar 1988 bis Januar 1989 stammen, sind die

Daten der P¢q,-Klimatologie auf das Jahr 1990 normiert.

Abbildung 27 zeigt Felder des globalen CO,-Gasflusses in mol m2Jahr'!, berechnet mit den windab-
hiingigen Gastransferkoeffizienten nach Liss und Merlivat (1986) (Gleichungen (12) - (14)) und Wan-
ninkhof (1992) (Gleichung (17)) fiir die Monate Februar und August. Als erstes féllt auf, daB
aufgrund der generell hoheren Gastransferkoeffizienten nach Wanninkhof gegeniiber Liss und Merli-
vat auch die Amplituden der berechneten Gasfliisse um den erwihnten Faktor 2 hoher ausfallen. Im
Falle des Gastransferkoeffizienten nach Wanninkhof sind maximale Werte von + 6 mol m™2 Jahr! zu
beobachten, wihrend fiir das Modell nach Liss und Merlivat kaum Werte iiber 4 mol m2 Jahr'! auf-

treten.

Die Hauptquellen fiir atmosphirisches CO, liegen in beiden dargestellten Monaten in den
dquatorialen Meeren, besonders stark ausgepriigl sind diese allerdings im Pazifik. Die erreichten
Werte liegen hier zwischen etwa + 4 mol m2 Jahr'! im Falle des Wanninkhof-Modells und + 2 mol
m2 Jahr'! im Falle des Liss-Merlivat-Modells. Auffillig ist auch die starke Quelle im Arabischen
Meer im August zur Zeit des Sommermonsuns. Die relativ hohen Windgeschwindigkeiten bei gleich-
zeitig hoher Ubersittigung des Oberflichenwassers sorgen hier fiir einen kriftigen CO,-FluB in die
Atmosphire (+ 6 mol m2 Jahr'! bzw. + 3 mol m™ Jahr''). Ebenfalls sehr hohe positive Werte treten
fiir den Februar im Nord-Pazifik auf. Dies ist bedingt durch die hohen Windgeschwindigkeiten und
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Abbildung 27: Monatliche CO,-Gasfliisse [mol m2/J ahr] berechnet aus fernerkundeten Gastransfer-
koeffizienten nach dem Modell von Liss und Merlivat (a) und (b) und Wanninkhof (c)
und (d) aus dem Februar 1988 und August 1988 und A P, fiir das Referenzjahr 1990.
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die starke vertikale Vermischung zu dieser Jahreszeit.

Die Hauptsenken, mit gebietsweise auftretenden Gasfliissen im Monatsmitteln von mehr als —6 mol
m2 Jahr'! fiir die Berechnung nach Wanninkhof, sind die windstarken gemiBigten und polaren Brei-
ten auf beiden Hemisphiren. Der Nordatlantik stellt hier in beiden Jahreszeiten eine deutliche Senke
fiir atmosphirisches CO, dar. Fiir die windschwachen Sommermonate ist die Ursache hierflir in der
stark negativen Partialdruckdifferenz auch wihrend dieser Jahreszeit zu suchen (Abbildung 20 b).
Auffillig ist auch, daB im Februar der nordwirtsgerichteten Golfstrom und der Kuro-Schio-Strom als

kriftige Senken hervortreten. Das gleiche gilt im Siidwinter auch fiir den Brasilstrom.

Die prinzipiell gleichen Strukturen, wie in den aus windabhingigen Gastransferkoeffizienten berech-
neten CO,-Gasfliissen, finden sich auch in den GasfluB-Feldern wieder, die mit dem schaumabhéngi-
gen Modell nach Erickson (1993) (Gleichung (18)) bestimmt wurden (Abbildung 28). Die
Absolutwerte liegen in einem Wertebereich zwischen den beiden Windmodellen. Als maximalen
Wert erhilt man mit dem Schaummodell einen CO,-FluB von etwa 1 5 mol m? Jahr'l. Auffillig ist,
daB die dquatorialen Auftriebsgebiete nicht so deutlich als Quelle atmosphérischen CO, hervortreten.
Die mit den schaumabhiingigen Gastransferkoeffizienten bestimmten Fliisse liegen hier in etwa im

gleichen Wertebereich wie die Fliisse aus dem Liss-Merlivat-Modell.

Abbildung 28: Monatliche CO,-Gasfliisse [mol m2/Jahr] berechnet aus fernerkundeten Gastransfer-
koeffizienten nach dem Modell von Erickson (1993) aus SSM/I -Schaumdaten.
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Breite Januar| Feb. | Mérz | April | Mai | Juni | Juli [August| Sep. | Okt. | Nov. | Dez.

50°N-80°N| LM [-1.20 -0.68 -0.81 -0.99 -1.18 -1.45 -1.47 -1.80 -2.18 -2.20 -2.29 -1.80
W [-2.79 -1.51 -1.71 -2.05 -2.34 -2.73 -2.87 -3.56 -4.34 -4.44 -491 -3.98
E |-1.69 -1.05 -1.16 -1.33 -1.45 -1.68 -1.72 -2.08 -2.74 -3.02 -3.07 -2.64

14'N-50°N| LM [-0.73 -0.76 -0.74 -0.69 -0.54 -0.21 +0.01 +0.12 +0.02 -0.21 -0.45 -0.65
W [-1.48 -1.55 -1.49 -1.36 -1.04 -0.40 +0.04 +0.26 +0.06 -0.39 -0.92 -1.35
-0.94 -1.00 -0.93 -0.89 -0.64 -0.26 +0.05 +0.17 +0.06 -0.22 -0.62 -0.91

14°N-14°S| LM [+0.59 +0.47 +0.37 +0.36 +0.45 +0.48 +0.58 +0.51 +0.53 +0.39 +0.44 +0.46
W |+1.13 +0.96 +0.79 +0.79 +0.92 +0.96 +1.12 +0.98 +1.01 +0.79 +0.87 +0.91
+0.65 +0.64 +0.60 +0.63 +0.66 +0.61 +0.62 +0.56 +0.55 +0.51 +0.54 +0.58

14°S-50°S | LM |-0.18 -0.16 -0.14 -0.22 -0.36 -0.46 -0.55 -0.52 -0.47 -0.41 -0.35 -0.28
W |-0.34 -0.31 -0.26 -0.45 -0.73 -0.94 -1.05 -1.05 -0.87 -0.85 -0.69 -0.55
-0.21 -0.17 -0.17 -0.27 -0.44 -0.61 -0.67 -0.70 -0.60 -0.63 -0.45 -0.36

50°S-80°S [ LM |-0.60 -0.94 -0.70 -0.34 -0.08 -0.11 -0.06 -0.10 -0.19 -0.13 -0.28 -0.45
W |-1.20 -193 -1.46 -0.72 -0.19 -0.25 -0.13 -0.20 -0.39 -0.27 -0.59 -0.92
E |-0.77 -1.24 -0.90 -0.44 -0.13 -0.17 -0.08 -0.12 -0.27 -0.21 -0.41 -0.60

global |LM [-0.18 -0.24 -0.23 -0.21 -0.17 -0.14 -0.07 -0.10 -0.11 -0.19 -0.22 -0.23
W [-0.39 -0.49 -045 -0.39 -0.34 -0.29 -0.19 -0.22 -0.24 -0.39 -0.47 -0.49
E [-0.26 -0.31 -0.26 -0.22 -0.18 -0.19 -0.14 -0.15 -0.19 -0.28 -0.31 -0.33

Tabelle 9: Monatsmittel des CO,-Gasflusses [mol m™%/Jahr] berechnet mit den Gastransfermo-
dellen nach Liss und Merlivat (LM), Wanninkhof (W) und Erickson (E) fiir fiinf ver-

schiedene Breitenzonen und dem globalen Ozean. Alle Werte sind flichengewichtet.

Tabelle 9 zeigt die Monatsmittel der berechneten Gasfliisse fiir ein vollstindiges Jahr unterteilt in fiinf
Breitenzonen. Die hochsten negativen Werte im zonalen Mittel treten in den Monaten August bis
Dezember in den Breiten ab 50° nordlich auf. Dieses Breitenband weist fiir alle Modelle auch die
groBten Variationen der CO,-Fliisse zwischen den Jahreszeiten auf. Im Bereich zwischen 80°S und
50°S auf der Siidhalbkugel erreichen die zonalen Mittel nur halb so hohe FluBraten wie in der Nord-
hemisphire. Ebenfalls negative Fliisse treten in gemi#Bigten und subtropischen Breiten auf, allerdings
sind dic Absolutwertc dcutlich geringer als in den hohen Breiten. In den Monaten Juli bis September
ergeben sich leicht positive Fliisse im Bereich zwischen 14°N und 50°N. Da der FluB iiber weite Teile
des Ozeans zu dieser Zeit fast ausgeglichen ist, spiegeln sich hier auch die extrem hohen positiven
Fliisse aus dem Arabischen Meer wider, obwohl die eingenommene Fliche sehr klein ist. Positive
Werte im zonalen Mittel treten im gesamten Jahr in den tropischen Breiten auf. Wegen der groBen
Flichen, die die Meeresgebiete in den Tropen zwischen 14°N und 14°S gegeniiber den hohen Breiten

einnehmen, bestimmen sie maBgeblich den Netto-CO,-Flufl zwischen Ozean und Atmosphire mit.
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Die Jahresmittelwerte des CO,-Gasflusses in Gigatonnen Kohlenstoff pro Jahr sind in Tabelle 10
zusammengefaBt und den Werten bisheriger globaler Berechnungen, durchgefiihrt von Takahashi et
al. (1997) und Tans et al. (1990), gegeniibergestellt. Die in dieser Arbeit berechneten globalen Mittel-
werte des CO,- Gasflusses variieren je nach Modell zwischen —0.65 GtC/Jahr (Liss-Merlivat)
und —1.33 GtC/Jahr (Wanninkhof). Die von Takahashi et al. (1997) mit dem gleichen A Pg,-Daten-
satz berechneten Fliisse liegen im Falle des Wannickhof-Modells unter und im Falle des Liss-Merli-
vat-Modells iiber den hier berechneten Werten. Die Ursache hierfiir liegt in den unterschiedlichen
Winddaten die benutzt wurden. Takahashi et al. berechneten die Gastransferkoeffizienten aus klima-
tologischen Mittelwerten, die im Gegensatz zu den SSM/I-Winddaten keine so hohe rdumliche Varia-
bilitit aufweisen und im Mittel geringer ausfallen, als die hier verwendeten Monatswerte. Der globale
Mittelwert des CO,-Flusses, berechnet mit den Gastransferkoeffizienten des Schaummodells nach
Erickson, liegt mit F = —0.86 GtC/Jahr zwischen den Werten des Wanninkhof- und des Liss-Merli-
vat-Modells nach den Berechnungen von Takahashi (1997). Dies spricht fiir eine gute Anwendbarkeit

des Schaummodells zur Berechnung von globalen CO,-Gastransferkoeffizienten. Der globale Wert

. Netto - CO,-FluB [GtC/Jahr]
Breite |Modell
diese Arbeit [Takahashietal| Tans etal.
50°N-80°N LM -0.22 -0.22 -0.12
W -0.46 -0.35
-0.29
14°N-50°N LM -0.32 -0.35 -0.18
W -0.65 -0.55
E -041
14°N-14°S LM +0.48 +0.46 +0.65
A\ +0.96 +0.72
E +0.61
14°S-50°S LM -0.43 -0.45 -1.35
W -0.87 -0.71
E -0.57
50°S-80°S LM -0.15 -0.15 +0.5
W -0.31 -0.25
E -0.20
global LM -0.65 -0.71 -0.6
W -1.33 -1.14
E -0.86

Tabelle 10: Zonale und globale Mittel des jahrlichen CO,-Gasflusses zwischen Ozean und Atmo-
sphire in GtC pro Jahr fiir die verschiedenen Gastransfermodelle im Vergleich mit Anga-

ben aus fritheren Berechnungen.
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von Tans et al. liegt etwas niedriger als die von Takahashi et al. und die im Rahmen dieser Arbeit
bestimmten Fliisse, was auf den unvollstindigen Datensatz der CO,-Partialdriicke, besonders auf der

Siidhalbkugel, zuriickzufiihren ist.

8.3 EinfluB} der kiihlen Haut auf den CO,-Fluf}

Zur Bestimmung von Gasfliissen nach der Bulkformel (10) wird in der Regel die Loslichkeit im Was-
ser in Abhingigkeit von der Bulktemperatur, also der Temperatur aus tieferen Wasserschichten,
bestimmt. Die Loslichkeit eines Gases hingt jedoch sehr stark von der Temperatur ab und da der Gas-
austausch direkt durch die Oberflichenhaut stattfindet, sollte bei der Bestimmung eines Gasflusses

zwischen Ozean und Atmosphire der EinfluB der kiihlen Haut beriicksichtigt werden.

Einen Ansatz fiir die Beriicksichtigung der kiihlen Haut liefern Robertson und Watson (1992), indem
sie zu der Loslichkeit o in tieferen Wasserschichten einen Korrekturfaktor addieren, um die Loslich-

keit o.; an der Oberfliche zu erhalten:

o, = o-(1+9) (39)

hierbei bedeutet & die Verinderung der Loslichkeit des Gases durch die Temperaturdifferenz quer zur
kiihlen Haut. Setzt man (41) in die Gleichung (11) (vergl. Kapitel 4.1) ein, erhélt man fiir den Gasflufl

zwischen Ozean und Atmosphire:

F =Tk, o (Pcopy=Pcoa)l - [80 -k, - Pcoyl (40)

Der letzte Term dieser Gleichung beriicksichtigt die Veréinderung des Gasflusses durch den Einfluf3
der kiihlen Haut. Dieser Term 148t sich mit dem Transferkoeffizienten K auch folgendermaBlen aus-

driicken:

Zur Berechnung von AF wird also nicht die CO,-Partialdruckdifferenz benétigt, sondern allein der
CO,-Partialdruck in der Luft. In dieser Arbeit wurde ein atmosphérischer CO,-Partialdruck von 349
ppm als konstant angenommen. Dieser Wert entspricht in etwa dem globalen Mittelwert des Jahres
1990. Der Faktor & bestimmt sich nach Umwandlung von Gleichung (39) aus der Loslichkeit der
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reduzierten Temperatur und der als konstant vorausgesetzten Loslichkeit bei einer Temperatur von
20°C.

Die Verinderung des CO,-Gasflusses durch den EinfluB der kiihlen Haut ist in den Abbildungen 29
und 30 dargestellt. Negative Werte von AF bedeuten einen zusétzlichen Gasflu von der Atmosphére

in den Ozean.

Aufgrund der hohen Werte der Gastransferkoeffizienten im Februar (vergl. Abbildung 12 und 13) und
der gleichzeitig kriftigen Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut in den hohen Breiten (Abbildung
18) wird eine deutliche Zunahme des CO,-Flusses in den Ozean im Nordpazifik und im Nordaltantik
erreicht. Im Falle des windabhingigen Gastransferkoeffizienten nach Wanninkhof erhdht sich dabei
stellenweise der FluB im Monatsmittel auf iiber 6 mol m2 Jahr'!. Nur 3 mol m2 Jahr'! werden im
Falle des Liss-Merlivat-Modells erreicht. Fiir das Schaum-Gastransfermodell nach Erickson (Abbil-
dung 30) ergeben sich in diesen Meeresgebieten im Februar ebenfalls Werte von bis zu 6 mol m™2
Jahr'l. In den weitaus groften Bereichen der Ozeane, ndmlich in den Tropen und Subtropen, werden
aufgrund der niedrigen Transferkoeffizienten und einer gleichzeitig geringen Temperaturdifferenz
quer zur kiihlen Haut fiir alle drei Modelle kaum hohere AF -Werte als 0.5 mol m™2 Jahr'! beobachtet.
Leicht positive Werte, also ein verstirkter CO,-Flul vom Ozean in die Atmosphire, treten hauptséch-
lich im August im Nordpazifik auf. Dies ist darauf zuriickzufiihren, daB saisonal bedingt durch die

hohe Einstrahlung eine Erwdrmung der Oberflachenhaut stattfindet.
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Abbildung 29: Monatsmittelwerte des zusétzlichen CO,-Flusses in mol m"2/Jahr durch Beriicksichti-
gung der kiihlen Haut, berechnet mit den Gastransferkoeffizienten nach Liss und Mer-
livat (1986) (a und b) und Wanninkhof (1992) (¢ und d) fiir Februar und August.
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Abbildung 30: Monatsmittelwerte des zusatzlichen CO,-Flusses in mol m"%/Jahr durch den Effekt der
kiihlen Haut, berechnet mit den Gastransferkoeffizienten nach Erickson (1993) fiir Fe-
bruar und August.

Die Abbildungen 29 und 30 verdeutlichen, daB eine besonders starke Erhohung des CO,-Gasflusses
in den Ozean durch die kiihle Haut in Meeresgebieten der hohen Breiten stattfindet. Diese Gebiete
sind zusitzlich durch eine besonders hohe negative Partialdruckdifferenz (Abbildung 26) gekenn-

zeichnet. Dies gilt insbesondere fiir den Nordatlantik.

Tabelle 11 zeigt die zonalen Mittelwerte von AF fiir die Monate Januar bis Dezember in den fiinf
Breitenzonen. Besonders hohe Werte sind in den Wintermonaten der Nordhemisphére zu beobachten.
Fiir den Januar 1988 ist allerdings anzumerken, da aufgrund eines Ausfalls in der Dateniibermitt-
lung nur Messungen vom 15. bis 31. dieses Monates zur Verfiigung stehen. Die angegebenen Werte
konnen also nicht als echtes Monatsmittel betrachtet werden. In den Sommermonaten nimmt der
zusitzliche FluB in den Ozean stark ab und erreicht im Bereich nordlich von 50°N im zonalen Mittel
einen nahezu ausgeglichenen Zustand. Diese Variabilitdt von AF ist in der Siidhemisphire nicht so
stark ausgeprigt. Hier variieren die zonalen Mittelwerte der Monate etwa um den Faktor 2 fiir die

verschiedenen Gastransfermodelle in den Bereichen siidlich von 14°S. Ein bemerkbarer Jahresgang
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ist im Bereich der Tropen nicht festzustellen. Wie zu erwarten weisen diese Breiten fiir die einzelnen
Modelle ein im Jahresverlauf nahezu konstantes und vergleichsweise geringes AF auf. Da der Anteil
der tropischen Gebiete an der Gesamtfliche der Ozeane allerdings sehr gro8 ist, ist die Erh6hung des
Netto-Gasflusses in den Ozean fiir diese Breiten bei der globalen Betrachtung nicht zu unterschitzen
(vergleiche Tabelle 12). Bei den globalen Mittelwerten in Tabelle 11 sind ebenfalls keine jahreszeitli-

chen Unterschiede zu beobachten.

Breite Januar| Feb. | Mirz | April | Mai | Juni | Juli |August| Sep. | Okt. | Nov. | Dez.

50°N-80°N| LM [-0.18 -0.11 -0.10 -0.10 -0.04 -0.01 -0.01 -0.01 -0.05 -0.07 -0.11 -0.14
W |-0.40 -0.22 -0.21 -0.21 -0.09 -0.02 -0.01 -0.02 -0.09 -0.15 -0.24 -0.30
-0.30 -0.15 -0.15 -0.15 -0.06 -0.01 -0.01 -0.01 -0.06 -0.11 -0.16 -0.21

14°N-50°N| LM [-0.11 -0.09 -0.07 -0.05 -0.03 -0.02 -0.02 -0.02 -0.03 -0.04 -0.08 -0.10
W [-0.22 -0.18 -0.14 -0.11 -0.07 -0.04 -0.04 -0.04 -0.07 -0.09 -0.16 -0.19
E |-0.14 -0.13 -0.11 -0.07 -0.04 -0.03 -0.03 -0.03 -0.04 -0.06 -0.10 -0.13

14°N-14°S| LM |-0.03 -0.03 -0.03 -0.02 -0.02 -0.03 -0.03 -0.03 -0.03 -0.03 -0.03 -0.03
W [-0.07 -0.06 -0.05 -0.04 -0.05 -0.06 -0.07 -0.06 -0.06 -0.05 -0.06 -0.06
-0.04 -0.04 -0.04 -0.03 -0.03 -0.04 -0.04 -0.03 -0.04 -0.03 -0.03 -0.04

14°S-50°S | LM [-0.04 -0.04 -0.05 -0.06 -0.08 -0.09 -0.10 -0.09 -0.08 -0.08 -0.06 -0.05
W |-0.08 -0.08 -0.10 -0.12 -0.15 -0.19 -0.21 -0.18 -0.16 -0.16 -0.12 -0.09
-0.05 -0.05 -0.06 -0.07 -0.10 -0.12 -0.13 -0.11 -0.10 -0.10 -0.07 -0.06

50°S-80°S | LM [-0.04 -0.06 -0.06 -0.07 -0.08 -0.10 -0.10 -0.08 -0.08 -0.08 -0.08 -0.05
W [-0.09 -0.13 -0.13 -0.15 -0.17 -0.21 -0.22 -0.17 -0.18 -0.17 -0.16 -0.09
E |-0.06 -0.09 -0.09 -0.09 -0.11 -0.15 -0.15 -0.12 -0.12 -0.12 -0.11 -0.06

global | LM [-0.06 -0.05 -0.05 -0.05 -0.05 -0.06 -0.06 -0.05 -0.05 -0.06 -0.06 -0.06
w |-0.12 -0.11 -0.11 -0.10 -0.10 -0.11 -0.12 -0.10 -0.11 -0.11 -0.12 -0.11
E |-0.08 -0.07 -0.07 -0.07 -0.07 -0.07 -0.08 -0.07 -0.07 -0.08 -0.08 -0.08

Tabelle 11: Monatsmittelwerte des zusétzlichen CO,-Gasflusses [mol m?2J ahr’l] bei Berlick-
sichtigung der kiihlen Haut, berechnet mit den Gastransfermodellen nach Liss und
Merlivat (LM), Wanninkhof (W) und Erickson (E).
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50°N-80°N | 14°N-50°N 14°N-14°S 14°8-50°S 50°S-80°S global
LM -0.010 -0.043 -0.029 - 0.088 - 0.029 -0.199
AF w -0.021 -0.088 - 0.058 -0.176 - 0.061 -0.403
E -0.015 - 0.061 -0.035 -0.112 -0.041 -0.264
| AF/F | 5% 13% 6% 21% 19% 31%

Tabelle 12: Zonale und globale Mittel des zusitzlichen jihrlichen CO,-Gasflusses [GtC/Jahr] durch

den Einfluf} der kiihlen Haut fiir die verschiedenen Gastransfermodelle.

Die globalen und zonalen Jahresmittel des zusitzlichen Gasflusses durch den Einfluf3 der kiihlen Haut
fiir die drei Gastransfermodelle werden in Tabelle 12 zusammengefaft. Die Erhohung des Flusses aus
der Atmosphire in den Ozean betrigt fiir die Windmodelle —0.2 GtC/Jahr (Liss-Merlivat) bzw. —0.4
GtC/Jahr (Wanninkhof). Im Falle des Schaummodelles nach Erickson wird ein global integrierter
Wert von —0.26 GtC/Jahr berechnet. Dies entspricht jeweils einem Anteil von 31% am globalen
Gesamt-CO,-GasfluB3, wie er in Kapitel 8.2 (Tabelle 10) bestimmt wurde. Van Scoy et al. (1995)
berechneten einen globalen Mittelwert von AF = —0.17 GtC/Jahr bei Verwendung der Liss-Merli-
vat-Gastransferkoeffizienten. Fiir ein Gastransfermodell nach Tans et al. (1990) mit linearer Abhin-
gigkeit von der Windgeschwindigkeit erhielten sie eine Erhhung des Gasflusses in den Ozean von
—0.48 GtC/Jahr. Dieser Wert iibersteigt die in dieser Arbeit berechneten zusitzlichen CO,-Fliisse,
liegt allerdings noch um 25% niedriger als frilhere Berechnungen von AF durch Robertson und
Watson (1992), die einen globalen Wert von —0.7 GtC pro Jahr bestimmten. In den Berechnungen
von Van Scoy et al. und von Robertson und Watson wurde zur Abschitzung der Temperaturdifferenz
quer zur kiihlen Haut das Modell von Hasse (1970) verwendet. Wie in Kapitel 6.1 besprochen fiihrt
dieses Modell zu unrealistisch hohen Werten der kiihlen Haut bei niedrigen Windgeschwindigkeiten.
Dies erklért die deutlich hoheren Werte von AF in diesen Arbeiten, verglichen mit den hier bestimm-

ten Fliissen.

Addiert man AF zu den im vorherigen Unterkapitel bestimmten Gasfliissen (vergl. Tabelle 10), so
erhilt man einen korrigierten Gesamt-CO,-Gasflul von —0.85 GtC/Jahr im Falle des Liss-Merlivat-
Modells. Fiir das Wanninkhof-Modell addiert sich der globale Mittelwert zu —1.73 GtC/Jahr und im
Falle des Erickson-Modells zu —1.12 GtC/Jahr. Diese Werte liegen unterhalb der durch Modelle pro-
gnostizierten Aufnahmefihigkeit des Ozean von —2 GtC/Jahr (vergleiche Kapitel 1).
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9 Schluibetrachtung

Mit Hilfe bestehender Fernerkundungsverfahren wurden in dieser Arbeit die Schaumbedeckung und
die Energiefliisse an der Meeresoberfliche abgeleitet. Aus den erstmals global bestimmten Schaum-
bedeckungsdaten sowie fernerkundeten Windgeschwindigkeiten wurden nach Anwendung verschie-
dener Modelle Gastransferkoeffizienten berechnet, die Ergebnisse analysiert und miteinander
verglichen. Die Energiefliisse und die bodennahe Windgeschwindigkeit wurden genutzt um mit einer
fiir alle Windgeschwindigkeitsbereiche giiltigen Parametrisierung globale Felder der Temperaturdif-
ferenz quer zur kithlen Haut fiir Tag- und Nachtsituationen abzuleiten. AbschlieBend wurde der Ein-
fluB der Schaumbedeckung und der kiihlen Haut auf den globalen CO,-Gasaustausch abgeschiitzt.

Ein Vergleich der aus Satelliten-Messungen abgeleiteten Schaumbedeckung mit Zeitserien von in situ
Messungen im Nordpazifik und Nordatlantik liefert eine zufriedenstellende Ubereinstimmung. Aller-
dings konnte aufgrund der geringen Datenbasis keine signifikante statistische Fehleranalyse durchge-
fiihrt werden. Ein Vergleich der direkt abgeleiteten Schaumbedeckung mit der aus
Windgeschwindigkeiten berechneten verdeutlicht die Unabhéngigkeit der beiden Parameter. Dies
rechtfertigt die Verwendung der fernerkundeten Schaumdaten zur Bestimmung eines globalen wind-
unabhéngigen Gastransferkoeffizienten aus Beobachtungsdaten. Die Gegeniiberstellung der Felder
des schaumabhingigen Transferkoeffizienten, mit den aus Windgeschwindigkeiten berechneten, lie-
fert fiir verschiedene Ozeangebiete deutliche Unterschiede. Daf} diese Abweichungen aber durchaus
realistisch sind, konnte durch einen Vergleich mit Modellergebnissen (Erickson, 1993) gezeigt wer-

den.

In dieser Arbeit wurde erstmals die kiihle Haut fiir Tag- und Nachtsituationen aus Satellitendaten mit
Hilfe der global giiltigen Parametrisierungen nach Soloviev und Schliissel (1994, 1996) fiir ein kom-
plettes Jahr abgeleitet. Die Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut wéhrend néchtlicher Situatio-
nen liegt in weiten Teilen der Ozeane bei 0.2 - 0.4K. Bei den Tagmessungen wird durch die solare
Einstrahlung der Effekt der kiihlen Haut vermindert. Teilweise lassen sich sogar Erwidrmungen der
obersten Schicht des Ozeans von wenigen Zehntelgrad beobachten. Die globalen Verteilungen der
ermittelten Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut entspricht im wesentlichen den Erwartungen
und stimmt mit bisherigen Berechnungen globaler Felder der kiihlen Haut (Robertson und Watson,
1992; Van Scoy et al., 1995) qualitativ iiberein. In dieser Arbeit wurden im Vergleich zu den Ergeb-
nissen von Robertson und Watson und Van Scoy et al. etwas niedrigere Absolutwerte bestimmt. Dies
148t sich durch die Verwendung verbesserter Parametrisierungen und vollstindigerer Datensitze

schliissig erkldren.
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Ziel der Arbeit war es, den EinfluB der kiihlen Haut und der Schaumbedeckung auf den globalen
CO,-GasfluB} abzuschitzen. Die durchgefiihrten Berechnungen zur Bestimmung des CO,-Flusses
veranschaulichen die unterschiedliche Bedeutung der regionalen Meeresgebiete fiir den globalen
CO,-Transport in den Ozean. Besonders die hohen Breiten zeigen groBe saisonale und lokale
Schwankungen in der Ausbildung der kiihlen Haut, der Schaumbedeckung, sowie der CO,-Druckdif-
ferenz zwischen Ozean und Atmosphire auf. Bei der Bestimmung globaler Mittelwerte liefert das
Schaum-Gastransfermodell Ergebnisse, die zwischen den Werten der allgemein verwendeten wind-
abhiingigen Gastransfermodelle liegen. Ohne Beriicksichtigung des Einflusses der kiihlen Haut wird
fiir das Schaummodel! ein Netto-CO,-Flul von —0.86 GtC/Jahr bestimmt, wihrend fiir die Windmo-
delle Werte von —0.65 GtC/Jahr, bzw. —1.33 GtC/Jahr errechnet werden. Dies spricht fiir die prinzi-
pielle Anwendbarkeit dieses Modells. Der globale EinfluB der in dieser Arbeit bestimmten
Temperaturdifferenz quer zur kiihlen Haut auf den CO,-Gasfluf} liegt bei Absolutangaben etwas nied-
riger als friihere Berechnungen. So erhéht sich der Netto-CO,-FluB in den Ozean im Falle des
Schaummodells um —0.26 GtC/Jahr auf —1.12 GtC/Jahr. Fiir dic windabhéngigen Modelle wird ein
zusitzlicher FluB3 von —0.2 GtC/Jahr, bzw. —0.4 GtC/Jahr errechnet, so daf sich der Gesamtfluf} auf
—0.85 GtC/Jahr, bzw. auf —1.73 GtC/Jahr erhéht. Die prozentuale Erhéhung des globalen Netto-
CO,-Flusses durch den Effekt der kithlen Haut um etwa 30% entspricht aber vollkommen den Erwar-

tungen und stimmt mit den Ergebnissen friiherer Untersuchungen iiberein.

Die Ergebnisse und Schlufolgerungen dieser Arbeit fiihren zu folgenden Fragestellungen zukiinfti-

ger Arbeiten:

* Um klimatologisch aussagefdhigere Daten zu erhalten, wurde der Zeitraum der bearbeitetenden
Fernerkundungs-Parameter im Falle der Schaumbedeckung und der kiihlen Haut fiir Nachtsitua-
tionen auf mehrere Jahre erweitert. Diese Ergebnisse konnten allerdings nur teilweise Eingang in
diese Arbeit finden. Um auch die Temperaturdifferenz quer zur kiithlen Haut fiir Tagsituationen
berechnen zu kénnen wird der solare Strahlungsflul am Boden in zeitlicher Auflésung von einem
Tag benotigt. Diese Daten werden vom SRB-Projekt leider nur fiir einen auf zwei Jahre begrenz-
ten Zeitraum zur Verfiigung gestellt. Die bereits angekiindigte Ausdehnung des Zeitraumes im
SRB-Datensatz wiirde auch die Berechnung der kiihlen Haut fiir Tagsituationen iiber einen lange-

ren Zeitraum erméglichen.

e Im Rahmen der Joint Global Ocean Flux Study (JGOFS) wurden in den letzten Jahren intensiv
MeBkampagnen im Arabischen Meer durchgefiihrt. Die dort aus Schiffsmessungen aufgenomme-
nen CO,-Fliisse zwischen Ozean und Atmosphédre konnen mit den in dieser Arbeit erzeugten
Daten der Temperaturdifferenz quer zur kiithlen Haut und der Schaumbedeckung verbunden wer-
den. Der Einflu} dieser beiden Parameter auf lokale Messungen mit zeitlich geringer Auflosung

wird neue Erkenntnisse im Verstindnis des Kohlenstoffkreislaufes liefern.
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* Die kiihle Haut und die Schaumbedeckung beeinflussen die Austauschprozesse zwischen Ozean
und Atmosphire fiir alle Gase. Interessant wire also eine Abschétzung dieses Einflusses auf
andere Treibhausgase wie CH, und N,O. Aufgrund der zu geringen Datenbasis existieren keine
globalen Klimatologien der Partialdruckdifferenz zwischen Ozean und Atmosphire fiir diese
Gase. Allerdings kénnten Modell-Berechnungen der Partialdriicke, wie sie z.B. von Gruber und
Sarmiento (1997) im Falle von N,O durchgefiihrt wurden, fiir diese Untersuchungen genutzt wer-

den.

* Die herkémmlichen Modelle zur Bestimmung des Gastransferkoeffizienten, die allein eine
Abhingigkeit von der Windgeschwindigkeit aufweisen, enthalten groe Unsicherheiten (Liss et
al., 1997). Alternative Modelle wie sie z.B. von Soloviev und Schliissel (1994 und 1996) entwik-
kelt wurden, beriicksichtigen auch den EinfluB der Energiefliisse auf die Austauschprozesse. Die
in dieser Arbeit mit Hilfe von Fernerkundungsverfahren abgeleiteten Energiefliisse konnen
genutzt werden, um Gastransferkoeffizienten mit dem neuen Modell zu berechnen und deren

Bedeutung fiir den globalen CO,-Gasaustausch zu untersuchen.
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10 Verwendete Symbole
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dimensionslose Konstante

Dicke der thermischen Grenzschicht

spezifische Wirmekapazitit bei konstantem Druck
Drag-Transferkoeffizient

Dalton-Zahl

Stanton-Zahl

Gaskonzentration in der Luft

Gaskonzentration im Wasser

molekulare Diffusionskonstante
Schaumbedeckung

Gasflul

spektrale Verteilungskoeffizienten der solaren Strahlung in Seewasser
Schwerebeschleunigung

Gegenstrahlung

Gastransferkoeffizient der molekularen Diffusion
Gastransferkoeffizient der turbulenten Diffusion
effektiver Gastransferkoeffizient
Gastransferkoeffizient

Keulegan-Zahl

kritische Keulegan-Zahl

Verdunstungswirme von Wasser

Prandtl-Zahl

spezifische Feuchte

normierte Strahlungsfludichten

fiihlbare WirmefluBdichte

latente WarmefluBBdichte

langwellige Strahlungsfludichte am Erdboden
kurzwellige StrahlungsfluBdichte am Erdboden
Oberflichen-Richardson-Zahl

kritische Oberflichen-Richardson-Zahl

solare Einstrahlung, Salzgehalt

Schmidt-Zahl

Zeit

Transmission der wolkenfreien Atmosphére
Transmission der Wolken

Temperatur
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Helligkeitstemperatur

Windgeschwindigkeit in 10m Héhe
Schubspannungsgeschwindigkeit
Schaumkronen im Stadium A

Schaumkronen im Stadium B

thermischer Ausdehnungskoeffizient, Loslichkeitskoeffizient
Emissionsvermoégen

thermischer Diffusionskoeffizient
dimensionsloser Koeffizient
Reflexionsvermégen, Dichte
Sonnenzenitwinkel
Stefan-Boltzmann-Konstante

kinematische Viskositét

Schubspannung

spektrale Eindringtiefe der solaren Einstrahlung
Partialdruckdifferenz

dimensionslose Konstante
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