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J. OBERHUBER, K. HASSELMANN

Ozeanmodelle

1 Kinleitung

Der Ozean wird hiufig als das Schwungrad des Klima-
systems bezeichnet. Durch seine Fihigkeit, enorme Wir-
memengen ohne wesentliche Anderung der Meerestem-
peratur zu speichern (eine Wasserschicht von nur 2,5 m
Dicke speichert soviel Wirme wie die Atmosphire in ihrer
gesamten Héhe), mildert er die jahreszeitlichen Gegensitze
und dampft duBere Einwirkungen auf das Klima. Dariiber
-hinaus transportiert der Ozean groflere Wirmemengen pol-
wirts und reduziert somit das Aquator-Pol-Temperaturge-
fille. Die GroBenordnung des ozeanischen Wirmetrans-
ports ist mit dem polwirts gerichteten Transport der atmo-
sphirischen Zirkulation vergleichbar. Er ist aber in konzen-
trierten Stromsystemen gebiindelt und erzeugt dadurch
auch starke zonale Temperaturunterschiede. Die wohl auf-
filligste Auswirkung des ozeanischen Wirmetransports auf
unser Klima ist die durch den Golfstrom hervorgerufene,im
Vergleich zum westlichen Atlantik um etwa 10° erhohte
Temperatur im §stlichen Nordatlantik und in Westeuropa.

Obwohl die thermische Trigheit des Ozeans im allgemei-
nen dimpfend auf duBere Anregungen des Klimasystems
wirkt, kann diese Eigenschaft auch zur Entstehung natiirli-
cher, interner Klimaschwankungen beitragen. Die Aufsum-
mierung von zufilligen kurzzeitigen Wetterschwankungen
durch den ozeanischen Wirmespeicher fiihrt zu langperio-
dischen Schwankungen, die durch Riickkopplungsmecha-
nismen im System Ozean-Atmosphére noch verstirkt wer-
den konnen (HASSELMANN 1976; FRANKIGNOUL u.
HASSELMANN 1977).

Die Zeitskalen, mit denen der Ozean auf die Atmosphire
reagiert, sind sehr unterschiedlich. In einer groben Auftei-
lung lassen sich drei Bereiche unterscheiden. Die kiirzesten
Zeitskalen von Wochen bis zu Monaten treten in der ober-
flichennahen, etwa 50 bis 100 m tiefen, gut durchmischten
Deckschicht auf. Diese Zeitskalen werden durch den loka-
len Wirmeaustausch Ozean-Atmosphire und durch die
Wirmekapazitit der Deckschicht bestimmt. Unter der
Deckschicht liegt eine etwa 500 bis 1000 m starke Schicht, die
sogenannte Hauptsprungschicht, mit ausgeprigten vertika-
len Temperaturgradienten und hoher Stabilitit. Die Zeits-
kalen dieser Schicht liegen in der Gr6Benordnung von 10
Jahren. Sie werden bestimmt durch die Ausbreitungsge-
schwindigkeiten von Rossbywellen bzw. auch von den
Umlaufzeiten der Wassermassen in den grofien ozeani-
schen Gyren, die in der Hauptsprungschicht eingebettet
sind. Nuran Kiisten oderam Aquator erfolgt eine schnellere
Reaktion des Ozeans. Diese Vorginge werden durch
schnelle Kelvin-Wellen, die sich mit der Phasengeschwin-
digkeit interner Schwerewellen von einigen m/s ausbreiten,
bestimmt. Sie durchqueren z. B. den dquatorialen Pazifik in
etwa einem Monat und sind maBgeblich an der Entwicklung
von El-Nifio-Ereignissen beteiligt. Unterhalb einer Tiefe
von etwa 1000 m ist die Stabilitét bereits so gering, dal nur
noch die Advektion sowie Turbulenz die Zeitskalen be-
stimmen. Bei miftleren Strémungsgeschwindigkeiten in
der GroBenordnung von mm/s liegen die entsprechenden
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Zeitskalen im Bereich von einigen 100 Jahren bis etwa 1000
Jahren.

Das Auftreten so extremer Unterschiede in den Zeitskalen
ist darauf zuriickzufiihren, das der Ozean als stabil geschich-
tetes Medium ausschlieBlich an der Oberfldche angetrieben
wird. Tiefreichende Konvektion durch Abkihlung oder
Gefrieren des Oberflichenwassers tritt nur in eng begrenz-
ten Gebieten in hohen Breiten auf. Im Gegensatz dazu wird
der Hauptteil der Atmosphire, die Troposphire, an der
Untergrenze sowie im Inneren durch Divergenzen von
Wirmefliissen angetrieben. Neben den Strahlungsfliissen
sorgt besonders die konvektionsbedingte, freiwerdende
latente Warme fiir einen stetigen, vertikalen Austausch.

2 Spezifische Probleme der Ozeanmodellierung
2.1 Réumliche und zeitliche Auflésung

Bekanntlich 148t sich die atmosphérische Zirkulation reali-
stisch nur mit Modellen simulieren, die geniigend Auf-
16sung aufweisen, um synoptische Stérungen zu erfassen.
Denn der Impuls- und Energietransport durch synoptische
Wirbel bestimmt maBgeblich die zellulare, zonale Struktur
der atmosphirischen Zirkulation. Ahnliche synoptische qua-
si-geostrophische Wirbel treten auch in der ozeanischen Zir-
kulation auf. Allerdings ist der Rossby’sche Deformations-
radius, der die Skalengrof3e der Wirbel bestimmt, im Ozean
etwa eine GroBenordnung kieiner als in der Atmosphire,
d.h. die Wirbel haben typische Dimensionen im Bereich von
20 bis 200 km. Ein wirbelauflosendes, ozeanisches Zirkula-
tionsmodell miite somit etwa 100mal mehr Gitterpunkte
aufweisen als ein entsprechendes atmosphérisches Modell.
Aus Griinden der numerischen Stabilitit miiBte dann auch
der Zeitschritt, bezogen auf die Zeitskala der groBskaligen
Strémungen, ebenfalls etwa 10 mal kleiner gewihlt werden,
sodaB eine wirbelauflésende Simulation fiir den Ozean etwa
1000 mal aufwendiger als fiir die Atmosphére ist. Obwohl
wirbelauflosende Modelle fiir begrenzte Gebiete, wie z. B.
den Nord-Atlantik, eingesetit wordensind, kann eine Simu-
lation der globalen ozeanischen Zirkulation mit solchen
Modellen auf heutigen Rechnern noch nicht durchgefiihrt
werden.

Diese natiirliche Schwierigkeit der Ozeanmodellierung wird
jedoch gliicklicherweise wieder kompensiert: Im Gegensatz
zur Atmosphére kann eine sinnvolle Simulation der globa-
len, ozeanischen Zirkulation auch mit Modellen erzielt wer-
den, in denen die Wirbeltransporte nicht explizit aufgelost,
sondern in stark vereinfachter Weise parameterisiert wer-
den. Dies ergibt sich aus dem bestimmenden EinfluB} der (in
der Atmosphire fehlenden) geometrischen Berandung der
ozeanischen Becken. Die wichtigsten Eigenschaften der glo-
balen, ozeanischen Zirkulation, die westlichen Randstréme,
das dquatoriale Stromsystem, der Zirkumpolarstrom und
die groBen Gyren der Hauptsprungschicht, lassen sich ohne
Beriicksichtigung der Wirbeltransporte verstehen und in
erster Niherung quantitativ reproduzieren. In den meisten
Meeresgebieten spielen die Wirbeltransporte nur eine
untergeordnete Rolle gegeniiber den Transporten durch die
mittlere Stromung. Vereinfacht dargestellt transportieren
die westlichen Randstréome warmes Wasser polwirts, dieses
kiihlt sich in hohen Breiten ab, gelangt mittels Konvektion
in den tiefen Ozean, in dem es dann dquatorwirts flieBt und



am Aquator wieder aufquillt. Allerdings weichen die einzel-
nen Ozeane von diesem mittleren Bild erheblich ab. Z. B.
fehlt im Nordpazifik die tiefreichende Konvektion nahezu
ginzlich aufgrund der selbst wihrend des Winters verblei-
benden, hohen Stabilitit des oberflichennahen Wassers. Es
werden auch groBere Wassermassen interhemisphirisch
ausgetauscht: im Atlantik flieBt kaltes Tiefenwasser iiber
den Aquator nach Siiden, wihrend dariiberliegendes, wiir-
meres Wasser nach Norden flieit, verbunden mit einem
entsprechend groBen, nordwirts gerichteten netto Warme-
transport iiber den Aquator hinweg.

2.2 Ozeanische Deckschicht

Da der Ozean von der Oberfliche aus angetrieben wird,
mubB der ozeanischen Deckschicht besondere Aufmerksam-
keit geschenkt werden. Sie ist an die Atmosphare durch die
atmosphdrischen Flilsse von Impuls, Wirme, turbulenter
Energie und Frischwasser (die Differenz zwischen Nieder-
schlag und Verdunstung) angekoppelt und gibt diese Fliisse
modifiziert durch die Speicherung und den horizontalen
Transport innerhalb der Deckschicht an den tiefen Ozean
weiter.

Typische Dicken fiir die sommerliche Deckschicht betragen
20 m. Dagegen erreicht die winterliche Deckschicht meh-
rere 100 m und greift in extremen Fillen, wie in der Umge-
bung von Grénland, bis zum Meeresboden durch. Die
Deckschicht stellt einen Puffer zwischen dem tiefen Ozean
und der Atmosphére dar. Sie schirmt den tiefen Ozean von
kurzzeitigen Schwankungen der Atmosphire im Zeitska-
lenbereich bis etwa einem Jahr weitgehend ab. In einigen,
eng begrenzten Gebieten stellt sie durch tiefreichende, win-
terliche Konvektion aber wiederum gerade die Verbindung
zu den tiefsten Schichten des Ozeans her. Die Dynamik der
winterlichen Deckschicht in hohen Breiten bestimmt somit
weitgehend die Struktur und die Zeitskalen der langsamen
Tiefenzirkulation.

2.3 Meereis

Ebenso wie die Deckschicht ist das Meereis fur die ozea-
nische Zirkulation von Bedeutung, weil es einerseits die
Kopplung zwischen Ozean und Atmosphire in den ober-
sten Meeresschichten der hohen Breiten stark beeinflufit
und weil es andererseits tiber seinen Einflufl auf die Tiefen-
konvektion entscheidend auf die Meereszirkulation in tie-
fen Schichten einwirkt.

Als isolierende Decke unterdriickt das Meereis die Warm-
meabgabe des Ozeans an die Atmosphire. Die Kopplung
.zwischen dem Meereis und dem Ozean erfolgt durch eine
Deckschicht unter dem Eis (s. LEMKE, dieses Heft), deren
Dynamik von den Gefrier- und Schmelzvorgingen des
Meereises wesentlich bestimmt wird. Der thermische Aus-
dehnungskoeffizient des Wassers ist bei kleinen Tempera-
turen relativ gering, soda3 die Stabilitdt der Deckschicht in
hohen Breiten wesentlich stirker durch Anderungen des
Salzgehaltes als durch Temperaturdnderungen bestimmt
wird. Da Meereis nur wenig Salz enthilt, wird beim Schmel-
zen des Eises die Deckschicht frischer und somit stabiler.
Umgekehrt wird beim Gefrieren Salz ausgeschieden. Dies
bewirkt eine Dichteerhéhung und somit eine Destabilisie-
rung. Diese Destabilisierung trigt wesentlich zur Bildung

von Tiefenkonvektionen am Ende des Winters bei, die die
Kaltwasserquelle der Tiefenzirkulation bildet. Ubereinstim-
mend mit diesem Bild zeigten numerische Experimente mit
dem globalen, ozeanischen Zirkulationsmodell des Max-

. Planck-Instituts eine starke Sensitivitit der Tiefenzirkula-

tion gegeniiber der Form der Behandlung des Meereises im
Modell.

Bisher wurden in globalen, ozeanischen Zirkulationsmodel-
len nur relativ einfache thermodynamische Meereismo-
delle, in denen der Transport und die interne Dynamik des
Meereises unberiicksichtigt bleiben, verwendet. Es ist
jedoch vorgesehen, realistischere Meereismodelle (s. z. B.
LEMKE, dieses Heft) als nichsten Schritt mit den im fol-
genden beschriebenen dynamischen Zirkulationsmodellen
zusammenzukoppeln. Ein vereinfachtes Meereismodel mit
Transport und Meereisrheologie wurde bereits in das Isopy-
knenmodell eingesetzt.

3 Modellentwicklungen

Das heute am weitesten verbreitete, ozeanische Zirkula-
tionsmodell ist das urspriinglich von BRYAN (1969) entwik-

* kelte Princeton-Modell. Es basiert auf den primitiven Glei-

chungen und enthilt somit auBer den (sehr schnellen) baro-
tropen Schwerewellen, simtliche Bewegungsformen, die
durch die sogenannte ,rigid lid”-Nidherung unterdriickt wer-
den. Das Modell wurde inzwischen von vielen Gruppen
{ibernommen und z. T. leicht modifiziert, siche z. B. SEM-
TNER (1974), COX (1975), HAN (1984), COX (1984).

Ein grundsitzlicher Nachteil von Modellen, die auf primiti-
ven Gleichungen basieren, besteht darin, daB die Mitfithrung
der schnellen externen Schwerewellen einen relativ kleinen
Rechenzeitschritt zur Einhaltung der numerischen Stabili-
titsbedingungen erfordert. In seiner urspriinglichen Form
war das Bryan’sche Modell daher recht rechenzeitaufwen-
dig und fiir systematische Klimauntersuchungen wenig
geeignet (inzwischen wurde allerdings der Rechenzeitauf-
wand durch verschiedene Verbesserungen, insbesondere
durch Einfithrung von semi-impliziten Verfahren, wesent-
lich reduziert).

Aus diesem Grunde wurde am MPI bereits relativ frithzeitig
die Entwicklung eines fur Klimafragestellungen vorgesehe-
nen, ozeanischen Zirkulationsmodells in Angriff genom-
men, das auf der geostrophischen Niherung basiert. In die-
sem Modell werden simtliche schnelle Schwerewellen un-
terdriickt und lediglich die allein klimawirksamen geostro-
phisch balancierten, langsam verdnderlichen Stromungen
(d. h., als Wellenform, die Rossby Wellen) mitgeftihrt. Dies
erlaubt einen wesentlich groBeren Zeitschritt (etwa 1 Monat
bei einer horizontalen Auflosung von 3%° x 314°). In der
Praxis wird die Filtrierung erreicht durch ein implizites Ver-
fahren, das simtliche schnelle Wellen stark dimpft. Das
Modell soll fur Klimauntersuchungen mit einem gekoppel-
ten Ozean-Atmosphiren-Modell eingesetzt werden und
wurde zur Erstellung des Stromungsfeldes fiir das globale,
ozeanische Kohlenkreislaufmodell des MPI verwendet
(MAIER-REIMER u. HASSELMANN 1987; BACASTOW
u. MAIER-REIMER 1988; s. a. HEIMANN dieses Heft).

Paraltel zur Erstellung des groBskalig-geostrophischen
Modells der globalen, ozeanischen Zirkulation wurden wei-
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Abb. 1: Dynamische Topographie der
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Abb. 2: Dynamische Topographie der
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tere ozeanische Zirkulationsmodelle fiir spezielle Fragestel-
Iungen entwickelt (El Nifio,, quasi-geostrophische Turbu-
lenz). Ferner wurden alternative numerische Ansitze unter-
sucht, die mit Hilfe von Lagrange- oder Isopyknenkoordina-
ten eine genauere Beschreibung der Advektion einzelner
Wassermassenkorper ermoglichen. Zur Zeit werden fiinf
verschiedene ozeanische Zirkulationsmodelle am Institut
eingesetzt:

1) Das bereits erwihnte globale, geostrophische Zirkula-
tionsmodell mit 10 Schichten und 3'%° x 34° Auflésung
(MAIER-REIMER u. HASSELMANN 1987). Es ist auf-
grund seiner langjihrigen Entwicklung als ausgetestet zu
betrachten (s. hierzu a. HEIMANN, dieses Heft). Das
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Modell wird auch fiir regionale Probleme wie die Nordatlan-
tikzirkulation eingesetzt. Es arbeitet in Eulerschen Koordi-
naten und enthilt ein thermodynamisches Modell des
Meereises.

2) Ein primitives Gleichungsmodell (LATIF, MAIER-
REIMER u. OLBERS 1985), das mit vereinfachter Physik (z.
B. keine Salzeffekte, lineare Zustandsgleichung usw.) zur
Simulation von El Nifio Ereignissen im Bereich der Tropen
(30° S bis 30° N) eingesetzt wird. Die zonale Auflosung des
Modells betriagt 6° , withrend die meridionale Aufiésung
zwischen 14° am Aquator und 4° an-den nérdlichen und
stidlichen Rindern variiert. Vertikal ist das Modell in 13
Schichten aufgeldst, von denen 10 in den obersten 300 m lie-




gen. Das Modell ist ebenfalls als ausgetestet zu betrachten
und wurde bereits erfolgreich fiir eine Reihe von El Niiio
Simulationen eingesetzt (s. LATIF dieses Heft).

3) Ein Hybrid-Modell, das unterhalb der obersten Deck-
schicht in Isopyknenkoordinaten formuliert ist und die
Deckschicht als getrenntes System detailliert behandelt. Es
enthilt ein eigens hierfur entwickeltes, dynamisches Meer-
eismodell mit vereinfachter, numerisch effizient zu berech-
nender Rheologie. Das Modell ist bereits weitgehend aus-
getestet, und kann sowohl fiir regionale Probleme, z. B.,
Nordatlantik-Zirkulation oder das dquatoriale Strémungs-
system, als auch fiir globale Fragestellung eingesetzt wer-
den (OBERHUBER 1988a). -

4) Ein quasi-geostropisches, wirbelauflésendes Modell,
das mit Lagrange-Koordinaten arbeitet, d. h. einzelne Was-
serkorperelemente verfolgt. Das Modell ist insbesondere
fiir Studien zur Eddy-Aktivitit und zur Entwicklung von
Fronten geeignet (MAIER-REIMER 1988).

5) Ein ebenfalls quasi-geostrophisches, wirbelauflosen-
des Modell, das von McWILLIAMS u. a. (1978) iibernom-
men wurde und in konventionellen Eulerschen Koordina-
ten formuliert ist. Dieses Modell wurde u. a. eingesetzt zur
Untersuchung des Einflusses der Meeresbodentopographie
auf quasigeostrophische Wirbel im Antarktischen Zirkum-
polarstrom.

4 Beispiele einige Simulationen

Die folgenden Beispiele verschiedener Simulationen mit
unterschiedlichen Ozeanmodellen sollen einen Eindruck
vermitteln, inwieweit ozeanische Zirkulationsmodelle
heute bereits sinnvoll fiir Klimauntersuchungen eingesetzt
werden konnen. Die vor wenigen Jahren noch allgemein
geduBerte Ansicht, der Entwicklungsstand ozeanischer Zir-
kulationsmodelle lieBe dies nicht zu, wird heute wohl kaum
mehr vertreten: Sowohl atmosphirische als auch ozea-
nische, globale Zirkulationsmodelle sind inzwischen in der
Lage, die wichtigsten Eigenschaften der grofskaligen Zirku-
lation in beiden Medien realistisch wiederzugeben. Auf die
eigentliche Anwendung von ozeanischen Modellen fiir Kli-
mastudien kann an dieser Stelle aber nicht eingegangen
werden. Wir verweisen hier auf weitere Beitrige in diesem
Heft.

4.1 Globale Zirkulationsmodelle

Das Analogon zum Atmosphérendruck an der Meeresober-
flache in der atmosphirischen Zirkulation ist bei der ozeani-
schen Zirkulation die Meereshéhe. Der Gradient der Mee-
resoberflichentopographie bestimmt den Druckgradienten
und somit die geostrophische Strémung an der Meeresober-
fliche. Abbildungen 1 und 2 zeigen die simulierte globale
Meeresoberflichentopographie fiir das geostrophische und
das hybride Zirkulationsmodell. Die Ergebnisse beider
Modelie sind qualitativ recht dhnlich, obwohl auch deutlich
quantitative Unterschiede zu sehen sind. Die Schwankun-
gen des im GroBlen und Ganzen realistisch wiedergegebe-
nen Zirkumpolarstroms sind auf die Wechselwirkungen der
Stromung mit der Bodentopographie zuriickzufiihren.
Diese ist u. a. empfindlich von der riumlichen Struktur der
Dichteschichtung abhingig und wurde von den beiden
Modelien offensichtlich etwas unterschiedlich simuliert. In
beiden Modellen sind ausgeprigte Randstrome (insbeson-

dere Golfstrom und Kuroshio) zu sehen. Allerdings werden
diese deutlich unterschitzt (eine allgemeine Schwierigkeit
bei nicht wirbelauflésenden Modellen, die hier aber zum
Teil auch auf eine unzureichende Auflésung der Meeresbo-
dentopographie im Bereich der Randstrome zuriickzufiih-
ren ist).

In Abbildung 3 ist das zugehorige Stromungsfeld in der
obersten Schicht fiir das hybride Modell dargestelit. In
hoheren Breiten entspricht die Strémung etwa dem zu
erwartenden geostropischen Stromungsfeld. In niedrigen
Breiten, wo die Geostrophie nicht mehr giiltig ist, siecht man
dagegen den unmittelbaren EinfluB} der Passatwinde in der
zonalen Ausrichtung der Stromung quer zu den Hohenli-
nien. Das Stromungsfeld am Aquator ist durch eine starke
Baroklinizitit gekennzeichnet. Das entsprechende Stro-
mungsbild fiir eine 150 m Tiefenschicht wiirde anstelle der
starken, westwirts gerichteten Oberflichenstromungen
eine starke, ostwirts gerichtete Strémung, den sogenannten
Unterstrom zeigen, der ebenfalls von den Modellen richtig
simuliert wird (s. a. LATIF, dieses Heft).

Ein wichtiger Test eines Zirkulationsmodells ist dic Wieder-
gabe der Temperatur- und Salzgehaltsverteilung. Da die
Temperatur- und der Salzgehalt lediglich an der Meeres-
oberfliche als Randbedingung vorgeschrieben werden, ist
die Tiefenabhingigkeit dieser GroBen ein unmittelbarer
Ausdruck der dreidimensionalen Struktur der ozeanischen
Zirkulation. Die Temperaturverteilung bestimmt ferner in
Verbindung mit dem Stromungsfeld die entscheidende, kli-
mawirksame GroBe der ozeanischen Zirkulation, den Wiir-
metransport. Abbildungen 4, 5 und 6 zeigen die vom
Hybrid-Modell berechneten, meridionalen Querschnitte
der potentiellen Temperatur, des Salzgehalts und der poten-
tiellen Dichte bei 150° W (Pazifik) fiir Mai, (die potentielle
Dichte eines Wasserkorpers ist die Dichte, die der Wasser-
korper bei gleicher Temperatur unter atmosphérischem
Druck an der Meeresoberfliche annehmen wiirde). Die
Aufwolbung der Isolinien am Aquator durch den Auftrieb
des Tiefenwassers ist deutlich zu erkennen, sowie auch die
Absinkgebiete in den Subtropen. Eine vergleichbar gute
Ubereinstimmung mit den in Abbildung 7 und 8 gezeigten,
beobachteten Temperatur- und Salzgehaltsverteilungen
(Jahresmittel) liefert auch das geostrophische Zirkulations-
modell.

Abbildungen 9, 10 und 11 zeigen schlieBlich drei verschiede-
ne Berechnungen der ozean-atmosphirischen Warmefliisse
an der Meeresoberfliche. Abbildung 9 wurde mit dem geo-
strophischen, ozeanischen Zirkulationsmodell berechnet,
Abbildung 10 mit dem atmosphirischen T21-Zirkulations-
modell des EZMWF, wihrend Abbildung 11aus 30-jdhrigen
Schiffs-Beobachtungen gewonnen wurde (OBERHUBER
1988 b).

Bei der WirmefluBberechnung im ozeanischen Zirkula-
tionsmodell wurde die Meerestemperatur vorgeschrieben
und der Wirmefluf, der zur Aufrechterhaltung der windge-
triebenen Zirkulation benétigt wird, diagnostisch aus der
Gleichgewichtszirkulation ermittelt (In der Praxis wurde
allerdings nicht genau die Meeresoberflichentemperatur,
sondern die Atmospharentemperatur unmittelbar iiber der
Meeresoberfliche vorgeschrieben, wodurch eine etwas
,weichere” Anpassung an die Randbedingung erzielt
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Abb. 4: Meridionaler Querschnitt der potentiellen Temperatur
im Hybridmodell bei 150° W fiir Mai. Isolinienab-
stand: 1 Kelvin.
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Abb. 5: Meridionaler Querschnitt des Salzgehalts im
Hybridmodell bei 150° W fiir Mai. Isolinienabstand:
0.2 g/kg.
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Abb. 6: Meridionaler Querschnitt der potentiellen Dichte im
Hybridmodell bei 150° W fiir Mai. Isolinienabstand: 0.25
kgm3.

wurde). Ahnliche Ergebnisse erbrachte auch das Hybrid-
Modell. In diesem Lauf wurde jedoch nicht die Meeresober-
flichentemperatur (bzw. die Atmosphérenoberflichentem-
peratur) als Randbedingung vorgeschrieben, sondern es
wurden simtliche atmosphérische Daten, die in die Berech-
nung des Wirmeflusses zwischen Ozean und Atmosphire
eingehen (Wind, Lufttemperatur, Feuchte an der Meeres-
oberfliche sowie Bewslkung und solare Einstrahlung), vor-
gegeben und der Wirmeflul dann aus diesen GroBen, unter
Hinzuziehung der mit dem ozeanischen Modell ermittelten
Meeresoberflichentemperatur, berechnet.
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Abb. 7: Meridionaler Querschnitt der potentiellen Temperatur
bei 150° W: Beobachtungen (Jahresmittel). Isolinienab-
stand: 1 K.
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Abb. 8: Meridinaler Querschnitt des Salzgehaltes bei 150° W:
Beobachtungen (Jahresmittel). Isolinienabstand: 0.2 g/
kg.

Wird bei dieser Berechnung neben den beobachteten,
atmosphirischen GroBen auch die Meeresoberflichentem-
peratur als Beobachtungsgréfle eingesetzt, so erhilt man
den in Abbildung 11 dargestellten WirmefluB3. SchlieBlich
zeigt Abbildung 10 den zu Abbildung 9 komplementir
berechneten WirmefluB. Unter Verwendung der beobach-
teten Meerestemperaturen wurden die atmosphirischen
GroBen aus einem Klimasimulationslauf mit dem T-21-
Modell berechnet.

Obwohl eine allgemeine qualitative Ubereinstimmung zwi-
schen den drei Bildern zu erkennen ist (Wirmeaufnahme
des Ozeans am Aquator, Abgabe in den Subtropen, im
Kuroshio und im Golf Strom) treten doch deutliche Unter-
schiede hervor. Die Fehlerquellen sind sicherlich bei allen
drei Berechnungen zu suchen, nicht zuletzt auch beim T-21-
Modell, das (vermutlich wegen seiner relativ geringen Auf-
16sung von 500 bis 1000 km) unzuverlassige Ergebnisse in
einigen Schliisselregionen liefert (wie z. B. im dquatorialen
Westpazifik, eine der wichtigsten Energiequellen der
atmosphirischen Zirkulation). Eine realistischere Simula-
tion der Warmefliisse ist mit dem geplanten Einsatz des
doppelt so hoch auflosenden T-42-Modells nach der
Beschaffung des vorgesehenen Nachfolgerechners CRAY 2
am Deutschen Klimarechenzentrum zu erwarten.

Ahnliche Unterschiede zwischen den Ergebnissen von
ozeanischen und atmosphirischen Zirkulationsmodellen



zeigen sich auch bei der Berechnung der Fliisse von Frisch-
wasser (Verdunstung minus Niederschlag) an der Meeres-
oberfliche. Bei der Zusammenfithrung von atmosphiri-
schen und ozeanischen Zirkulationsmodellen in Klimaun-
tersuchungen mit gekoppelten Modellen fiithren diese Dif-
ferenzen zu dem storenden Phinomen der Modelldrift.
Werden beide Modelle zuniachst unabhingig voneinander
zum Gleichgewicht gebracht und dann zusammengefiihrt,
so miissen die anfinglich unterschiedlichen Fliisse der bei-
den Systeme im Augenblick der Ankopplung gleichgesetzt
werden. Das gekoppelte System driftet ansonsten zu einem
neuen Klimazustand, um die Wiarmefliisse des gekoppelten
Systems ins Gleichgewicht zu bringen. Im allgemeinen liegt
der neue Gleichgewichtszustand vom beobachteten, heuti-
gen Klima zu weit entfernt, um als Referenzzustand fiir Kli-
mastudien sinnvoll verwendet werden zu konnen (Dies liegt
daran, daB} duBerst hohe Anforderungen an ein ,freilaufen-
des”, gekoppeltes Klimamodell ohne Vorgabe von stabilisie-
renden Temperaturrandbedingungen gestelit werden. Ein
Relativfehler von nur 5% auf der Kelvinskala entspricht z. B.
einem nicht akzeptablen Temperaturfehler von 0.05 x
288°K = 14° K).

Ein Weg zur Losung des Driftproblems wurde von SAU-
SEN u. a. (1987) vorgeschlagen. Hierin werden durch Ein-
fiihrung einer sogenannten FluBkorrektur die Differenzen
der ozeanischen-atmosphérischen FluBberechnungen aus-
geglichen, ohne die Dynamik des gekoppelten Systems
ansonsten zu dndern.

4.2 Prozessmodelle

Neben globalen, dquatorialen und regionalen Zirkulations-
modellen, in denen das Hauptaugenmerk auf die Simula-
tion der groBskaligen Zirkulation gerichtet wird, sind am
MPI auch Studien mit héher aufiésenden quasigeostrophi-
schen Modellen zur Untersuchung von kleinerskaligen, wir-
beldynamischen Prozessen durchgefiihrt worden. Eine zen-
trale Fragestellung dieser Untersuchungen ist die Paramete-
risierung der Wirme-, Salz- und Impulstransporte, die
durch die in groBerskaligen Modellen nicht mehr aufgelost,
quasi-geostrophischen Wirbel im Skalenbereich von 20 bis
200 km erzeugt werden. Einen starken Einflufl der Wirbel
findet man insbesondere in den westlichen Randstromen
und im Antarktischen Zirkumpolarstrom.
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Fiir diese Untersuchungen werden neben einem konventio-
nellen quasi-geostrophischen Modell (McWILLIAMS u. a.
1987) auch eine Lagrange’sches Modell (MAIER-REIMER
1988) eingesetzt. In Lagrange-Koordinaten kann die Advek-
tion der entscheidenden ErhaltungsgroBe der quasi-geo-
strophischen Stromung, der potentiellen Vorticity (Wirbel-
stirke), durch das Verfolgen der Bahnen einzelner Wasser-
korperelemente wesentlich genauer als im herkdmmlichen
Euler-Gitter berechnet werden. Das der potentiellen Vor-
ticity zugeordnete Geschwindigkeitsfeld wird dagegen im
Modell nach wie vor in einem Eulerschen Gitter berechnet,
sodaB in jedem Zeitschritt eine Transformation von Euler-
schen zu Lagrange-Koordinaten durchgefithrt werden muB8.
Obwohl das Geschwindigkeitsfeld durch die erforderliche
numerische Interpolation etwas geglittet wird, bleibt die
Berechnung der Vorticity-Advektion im Lagrange-System
frei von jeder numerischen Diffusion. Auf diese Weise 146t
sich die Ausbildung der sehr schmalen, zeitlich und rium-
lich stark variablen Fronten gut simulieren. Diese stellen ein
Charakteristikum turbulenter quasi-geostrophischer Rand-
stromung dar.

Abbildung 12 zeigt als Beispiel eine Momentaufnahme der
Stromfunktion in der obersten Schicht fiir eine idealisierte
Simulation mit einem Zweischichten-Lagrange-Modell fiir
ein Rechteckbecken. Der Antrieb der Stromung erfolgt
durch ein ost-west gerichtetes Windfeld mit meridionaler
Scherung (diese Geometrie wird héufig als idealisiertes
Prinzipmodell des Nord-Atlantik verwendet). Es stellt sich
ein stark gebiindelter ,Golf Strom” ein, der durch Instabili-
tit in eine Reihe von Wirbeln zerfillt. Qualitativ dhnliche
Ergebnisse konnen auch mit konventionellen quasi-geo-
strophischen Modellen erzielt werden (McWILLIAMS,
HOLLAND u. CHOW 1978). Eine dhnlich ausgeprigte,
scharfe Front laBt sich aber bei vergleichbarem, numeri-
schen Aufwand nicht im konventionellen Eulerschen Gitter
erzielen.

5 Zusammenfassung

Die in den letzten Jahren am MPI entwickelten, ozeani-
schen Zirkulationsmodelle sind inzwischen gréBtenteils
soweit ausgereift, daB sie fiir Klimauntersuchungen einge-
setzt werden konnen. Das geostrophische Zirkulationsmo-
dell bildet die Grundlage des globalen Kohlenstoff-Kreis-
laufmodells am Institut (MAIER-REIMER dieses Heft) und
wird zur Zeit mit dem T-21-Modell des EZMWF zu einem

Abb. 9: Jahresmiﬁel des Wirmeflusses
im Eulerschen Modell. Isoli-
nienabstand: 40 Wm2.
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Abb. 10: Jahresmittel des Wirmeflus-
ses im T-21 Modell. Isolinien-
abstand: 25 Wm2.
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Abb. 11: Jahresmittel des Wirmeflus-
ses abgeleitet aus 30-jihrigen
Schiffsbeobachtungen. Isoli-
nienabstand: 25 Wm=. Schat-
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gekoppelten Ozean-Atmosphirenmodell zusammenge-
bracht. Das dquatoriale Modell ist ebenfalls mit dem T-21-
Modell fiir El1 Nifio-Simulationen zusammengekoppelt wor-
den.

Lingerfristig ist vorgesehen, das geostrophische Modell mit
einem EZMWF-Zirkulationsmodell (T-21 bzw. T-42) und
den Kohlenstoffkreislaufmodell zu einem kombinierten
Atmosphiren-Ozean-CO, Modell zusammenzukoppeln.
Dies wiirde eine detaillierte Untersuchung der Auswirkung
von anthropogenen CO,-Emissionen auf das Klima ermog-
lichen, bei der sowohl der EinfluB des Ozeans bei der Kli-
maantwort auf den atmosphirischen CO,-Anstieg mit ein-
bezogen ist, als auch die mogliche Riickwirkung der Kli-
mainderung auf die CO,-Speicherung im Ozean und in der
terrestrischen Biosphire mitberiicksichtigt werden konnte.
Als erster Schritt in diesem Programm sind Klimaantwort-
experimente auf eine vorgegebene Erhohung des CO,-
Gehalts der Atmosphiire mit einem gekoppelten, Ozean-
Atmosphiiren-Modell vorgesehen. Parallel hierzu sollen im
Rahmen der Kohlenstoff-Kreislauf-Modellierung die
Abhingigkeit der CO,-Speicherung im Ozean von Ande-
rungen der ozeanischen Zirkulation untersucht werden. Die
letzte Frage ist nicht nur fiir das Problem der anthropogenen
CO,-Klimabelastung von Interesse, sondern auch im Bezug
auf die beobachteten, starken Anderungen der atmosphiri-
schen CO,-Gehalts im Verlauf des Eiszeitzyklus (s. MAIER-
REIMER dieses Heft).
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Im kiirzeren Klima-Zeitskalenbereich von Monaten bis
einigen Jahren soll das primitive Gleichungs-Modell fiir die
Aquatoriale, ozeanische Zirkulation weiterhin mit dem T-21
(bzw. spiter T-42)-Modell fiif El Nifio-Untersuchungen ein-
gesetzt werden, Das Modell soll dabei zu einem globalen
Modell erweitert werden, eventuell durch Nesten mit dem
globalen, geostrophischen Modell. Das Ziel dieser Untersu-
chungen ist zunichst ein besseres Verstindnis des El Nifio/
Southern Oscillation Phinomens, aber schlieBlich auch die
Entwicklung einer statistisch signifikaten Klimavorhersage
in diesem Zeitskalenbereich.

Parallel zum Einsatz bereits erprobter, ozeanischer Modelle
in Klimauntersuchungen mit gekoppelten Modellen muB3
aber auch eine stindige Verbesserung und Weiterentwick-
Tung der Modelle verfolgt werden. Alle Modelle weisen
naturgemaB noch spezifische Defekte auf, die durch verbes-
serte Numerik oder Parameterisierungsansitze zu reduzie-
ren sind. Beim geostrophischen Modell ist die Deckschicht-
und Meereis-Darstellung verbesserungswiirdig. Diese
Aspekte sind im Isopyknen-Modell bereits realistischer
erfaBt, das Modell bedarf aber noch einer ausfiihrlichen
Verifikation bevor diese vielversprechende neue Formulie-
rung der ozeanischen Zirkulation fiir umfangreiche Kli-
mauntersuchungen eingesetzt werden kann.

Einen starken neuen Impuls wird die ozeanische Modellie-
rung sicherlich in der nichsten Dekade durch das geplante
World Ocean Circulation Experiment (WOCE) erhalten (s.



a. Beitr. 1). Man erwartet von diesem Experiment wesentlich
bessere Informationen iiber den Antrieb des Ozeans an der
Meeresoberfliche durch ozeanische Satelliten wie ERS-1,
sowie eine bessere Erfassung der Dichteschichtung und des
Strémungssystems im Inneren des Ozeans durch ein welt-
weites, langjihriges MeBprogramm. Eine zunehmend wich-
tige Rolle wird dabei Tracer-Messungen zufallen, d. h. Mes-
sungen radioaktiver Spurenelemente sowie der verschiede-
nen Komponenten des ozeanischen, biologischen Kreis-
laufs. Diese geben einen wertvollen Einblick in die Wechsel-
wirkung zwischen der ozeanischen Zirkulation und den

STREAM FUNCTION UPPER LAYER

Abb. 12: Stromfunktion im wirbelauflésenden, quasi-geostrophi-
schen Modell (Momentaufnahme). Isolinienabstand: 1
Sy (1Sv =10% m%).

Stoffkreisliufen im Meer, die allerdings nur mit Hilfe einer
Kombination von Zirkulationsmodellen und realistischen
dreidimensionalen Tracer- und Stoffkreislaufmodellen
quantitativ zu erfassen sind (s. a. HEIMANN u. MAIER-
REIMER dieses Heft). Die bisherige Modellentwicklung am
MPI ist u. a. auch auf diese kiinftige Anwendungen hin kon-
zipiert worden.

Die zunehmende Bedeutung interdependenter Datensitze
wird schlieBlich in den nichsten Jahren die Entwicklung
einer systematischen Strategie der Modellverifikation erfor-
dern. Anstelle des heute noch iiblichen Verfahrens der in-
tuitiven Erprobung verschiedener Parameterisierungsan-
sitze in Modelldufen, die dann mit Beobachtungsdaten sub-
jektiv verglichen werden, wird man verstérkt Invers-Metho-
den einsetzen, bei denen Modelle durch rechnergesteuerte
Anpassung der freien Parameter des Modells an die Be-
obachtungsdaten systematisch optimiert werden. Obwohl
eine wichtige erste Stufe der ozeanischen Modellentwick-
lung mit dem Einsatz der Modelle in aktuelle Klimauntersu-
chungen erreicht werden konnte, ist somit auch in den néch-
sten Jahren mit einer rapiden Weiterentwicklung auf dem
Gebiet der numerischen Modellierung der ozeanischen Zir-
kulation zu rechnen.
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