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Meiner Mutter gewidmet.



The great sea
Has set me adrift,

It moves me as a weed in a great river,
Earth (Nuna) and the Great Weather (Sila)
Move me,

Have carried me away

And move my inward parts with joy.

Uvanuk, Gronlénderin, aufgezeichnet von Knud Rasmussen in den 1920ern.
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KURZFASSUNG

Die wihrend der letzten Dekaden stark reduzierte tiefreichende thermische Konvektion in der
Gronlandsee ermdglicht den Einblick in weitere Tiefseeventilationsprozesse, die hier unab-
hingig von Konvektion stattfinden. Diese bewirken eine Erwidrmung des Bodenwassers der
Gronlandsee (unterhalb von 2500 m Tiefe) etwa seit Beginn der 1980er Jahre von etwa 0.1 K
pro Dekade.

Mit Hilfe eines neu entwickelten Ozeanmodells wird in einer Reihe numerischer Experimente
versucht, den diese Erwdrmung hauptsidchlich bewirkenden Ventilationsmechanismus zu
bestimmen. Dabei ermoglicht die Technik horizontaler und vertikaler Gitterverfeinerung liber
den Hingen des Tiefseebeckens die Auflosung der fiir die Tiefseeventilation wichtigen
Prozesse in der Bodengrenzschicht.

Es werden drei Prozesse untersucht: 1. sedimentgetriebene Hangkonvektion, 2. vertikale (dia-
pyknische) turbulente Vermischung und 3. vertikale Advektion im Rahmen einer Sekundar-
und Tertidrzirkulation.

Die Simulationen deuten darauf, dass das Erwdrmungspotential von durch Sedimentaufwir-
belung verursachten Triibestromen am ostgronldndischen Kontinentalhang um mindestens
zwel GroBenordnungen zu gering ist, um die beobachtete Erwdrmung zu bewirken. Einen
wesentlich groBeren Beitrag leistet vertikale Diffusion. Aufgrund der im Tiefseebereich der
Gronlandsee auflerordentlich intensiven Turbulenz betrdgt dieser 20 bis 40 % der beobachte-
ten Erwarmung.

Den wichtigsten Prozess stellt jedoch eine Absinkbewegung im Inneren des Beckens dar
(= (2-3)x10° m s™), die fiir 60 bis 80 % der Erwdrmung verantwortlich ist. Diese Absinkbe-
wegung ist Teil einer aus zwei iibereinanderliegenden Zellen bestehenden Sekundirzirkula-
tion, die vom entlang der Beckenberandung gerichteten Druckgradienten angetrieben wird.
Die untere der beiden Zellen fiihrt Bodenwasser den Hang hinauf, von der Tiefseeebene bis in
eine Tiefe von 1500 m, wodurch die hiufig beobachtete bodennahe Kaltfront an den Ridndern
des Tiefseebeckens entsteht. Das so den Bodenwasserbereich verlassende kalte Wasser wird
weiter im Beckeninneren durch absinkendes wirmeres Wasser ersetzt, dessen Temperatur
sich durch den entlang des Weges zunehmenden Druck zusétzlich erhdht.

Diese Ergebnisse deuten auf eine moglicherweise generell unterschétzte Bedeutung der Se-
kundéirzirkulation fiir die Ventilation der Tiefsee hin.



ABSTRACT

For the past two decades the extreme reduction of deep winter convection in the Greenland
Sea enables insights into further, still working processes of the Greenland Sea’s bottom water
ventilation. Since the beginning of the 1980s these processes are causing a warming of waters
below 2500 m at about 0.1 K per decade.

The warming processes are examined by a set of numerical experiments performed by a new
ocean model. The model uses adaptive horizontal and vertical mesh refinement at the conti-
nental slopes in order to resolve the bottom boundary layer sufficiently.

The examined processes are: 1. sediment-induced slope convection, 2. vertical (diapycnal)
turbulent mixing, and 3. vertical advection caused by a secondary or tertiary circulation.

The simulations show that the potential warming caused by turbidity currents of suspended
sediment flowing down the east Greenland slope is too small, by at least two orders of mag-
nitude, to explain the observed warming. Vertical diffusivity seems to be more important.
Between 20 and 40 % of the overall warming are caused by the Greenland Sea’s comparable
intense turbulent mixing.

However, the most effective process is a sinking in the basin’s interior (= (2-3)x10° m s™),
which causes between 60 to 80 % of the overall warming. This sinking is part of a secondary
circulation consisting of two cells, which are driven by the along-slope pressure gradient at
the basin margin. Within the bottom boundary layer the deeper cell’s cross-slope transport
leads to upwelling of bottom water up to the depth of 1500 m. This causes the cold front near
the bottom often observed at the east Greenland continental slope. Downwelling warmer
water replaces the upwelling cool water in the central basin. The adiabatic warming along the
sinking water path increases the secondary circulation warming effect significantly.

The results point towards the possibility of a general underestimation of secondary circulation
effects in deep sea ventilation scenarios.



1. EINLEITUNG - VERTIKALBEWEGUNGEN IM OZEAN

Koénnte man den Ozean isoliert von der Erde in seiner tatsdchlichen rdumlichen Ausdehnung
betrachten, fiele einem wahrscheinlich zuerst auf, dass der Ozean, der oft als Synonym fiir
Tiefe dient, in Wirklichkeit einem diinnen Film gleicht. Triige man ihn maf3stabsgetreu auf
eine basketballgro3e Erde auf, konnte ein Mensch diesen Wasserfilm kaum fiihlen (Bascom
1961). Der Inhalt eines halben Schnapsglases bildete auf 70.5 % der Balloberfliche einen im
Mittel 0.07 mm dicken Film.

Als Konsequenz dieser Form verlaufen die grof3skaligen, d.h. die stark durch die Erdrotation
beeinflussten, Meeresstromungen nahezu ausschlieBlich horizontal, d.h. parallel zur Meeres-
oberflache (Pedlosky 1987). Diese Ausrichtung existiert ebenfalls in kleinskaligen Strukturen
wie Turbulenzelementen. Denn aufgrund der Schwerkraft der Erde und der aus ihr resultie-
renden Schichtung des Ozeans 16sen Vertikalbewegungen sofort riicktreibende Krifte aus
(Pedlosky 1987).

Doch gleichwohl existiert im Ozean eine Vielzahl unterschiedlicher Vertikalbewegungen
(Abb. 1.1.), und obwohl diese im Vergleich zu den horizontalen Stromungen im Allgemeinen
um mehrere Groflenordnungen langsamer sind (Pedlosky 1987), sind die mit ihnen verbun-
denen Massen- und Wirmefliisse fiir das Klima- und Okosystem der Erde von groBer Bedeu-
tung (Sverdrup 1955, Weischet 1991, Lalli & Parsons 1997).

Abb. 1.1.: Schematische Darstellung vertikaler Bewegungen (blaue Pfeile) und der aus ihnen resultierenden
Wirmefliisse (rote Pfeile). 1) kiistennahes Aufsteigen von Wasser, 2) Hangkonvektion, 3) Konvektion im offe-
nen Ozean, 4) turbulente Diffusion, 5) Sekundérzirkulation.
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So vertieft vertikale, durch Windschubspannungen verursachte, turbulente Vermischung die
durch solare Einstrahlung erwdrmte oberste Schicht des Ozeans — von etwa 20 m (der Ein-
dringtiefe solarer Strahlung, Dietrich et al. 1975) auf 200 bis 300 m in niedrigen und mittleren
Breiten (Apel 1987) — und verstérkt so die auf das Klima thermisch ausgleichende Wirkung
des Ozeans (Weischet 1991). Daneben versorgt die vertikale Vermischung die oberfldchen-
nahe, lichtdurchdrungene (euphotische) Zone des Ozeans mit Nahrstoffen (Marra 1980).

Ablandige windgetriebene Stromungen vor Chile und Peru, Kalifornien, Portugal und West-
afrika, Namibia und Siidafrika erzeugen kiistennahe Auftriebsgebiete, in denen néhrstoff-
reiches Wasser aus der Tiefe in die euphotische Zone gelangt und damit die Grundlage fiir die
hier stattfindende hohe biologische Produktion bildet (Dietrich et al. 1975). Zusammen mit
den ebenfalls durch divergente windgetriebene Stromungen verursachten Auftriebsgebieten
entlang des Aquators und entlang der antarktischen Divergenz zwischen 60° S und 70° S er-
zeugen diese Gebiete einen GroBteil der Biomasse der Weltmeere (Pickard & Emery 1990,
Lalli & Parsons 1997, Sommer 1998). Von klimatologischer Bedeutung im Bereich der sub-
tropischen Auftriebsgebiete ist die Abkiihlung der Atmosphére durch das aufsteigende kalte
Wasser. Vor den Kiisten Perus, Chiles, Namibias und Siidafrikas kommt es zu héufigem
Kiistennebel, der, sobald er das durch solare Strahlung erwirmte Land erreicht, schnell ver-
dunstet. Die ohnehin trockene Luft dieser Regionen kann iiber dem kalten Humboldt- bzw.
Benguelastrom nur wenig Feuchtigkeit aufnehmen und iiber dem Land keine Regenwolken
bilden. Extrem trockene kiistennahe Wiisten — die Atacama westlich der Anden bzw. die
Namib 0Ostlich der Skelettkiiste Afrikas sind die Folge (Dietrich et al. 1975).

Umgekehrt ist die Situation im Bereich der groBen Subtropenwirbel, in denen konvergente
windgetriebene Stromungen ein Absinken des Wassers bewirken (Pickard & Emery 1990). In
der euphotischen Zone sammelt sich hier durch vorangegangene biologische Produktion be-
reits nihrstoffarmes Wasser, das durch das stets vorhandene Absinken organischen Materials
(,,biologische Pumpe®, Raven & Falkowski 1999) weitere Néhrstoffe verliert. Die biologische
Produktion dieser Regionen ist daher duBerst gering (Dietrich et al. 1975), zuweilen werden
sie als ,,0zeanische Wiisten* bezeichnet (Lalli & Parsons 1997). Die Verdunstung iiber dem
warmen oberflichennahen Wasser ist hoch, die daraus resultierenden feuchtwarmen Luftmas-
sen fiihren iiber den angrenzenden Kontinenten zu warmgeméBigten Klimaten mit in allen
Monaten ausreichendem Niederschlag (Weischet 1991).

Neben den Windschubspannungen wirkt ebenfalls die Bodenreibung als Ausloser vertikaler
Stromungen. Dies geschieht vor allem im Bereich der Randstrome, in denen die horizontale
Geschwindigkeit hoch und der Meeresboden aus zumeist steil abfallenden Kontinentalhéingen
besteht. Eine quer zur horizontalen (Primir-) Stromung gerichtete Sekundir- oder Querzirku-
lation fithrt in der Bodengrenzschicht entweder den Hang hinab (in zyklonalen Primér-
Stromungssystemen) oder den Hang hinauf (in antizyklonalen Primér-Stromungssystemen)
und bildet im Beckeninneren eine gegenldufige Kompensationsstromung (Pond & Pickard
1983, Garrett et al. 1993). Im geschichteten Ozean mit zyklonaler bzw. antizyklonaler Primér-
Stromung fiihrt diese Sekundirzirkulation zu einer negativen bzw. positiven Dichteanomalie
am Hang. Diese kann eine tiefer liegende, entlang des Hangs gerichtete Gegenstromung aus-
16sen, die mit einer gegenldufigen Sekundérzirkulation verbunden ist (Chapman & Lentz
1994). Entlang der Front zwischen beiden Sekundérzirkulationszellen treten dann besonders
ausgeprigte, aus der Bodengrenzschicht ins Innere des Beckens gerichtete Vertikalbewegun-
gen auf (Pickart 2000).

Neben den bisher betrachteten Vertikalbewegungen im stabil geschichteten Ozean, die letzt-
lich alle auf der Dissipation kinetischer Energie beruhen, existieren weitere Formen, die aus



11

der Umwandlung der potentiellen Energie eines instabil geschichteten Ozeans in kinetische
entstehen. In den polaren und subpolaren Regionen gibt der Ozean Warme, die er in niedrige-
ren Breiten aufgenommen hat, wieder an die Atmosphédre ab. Die damit verbundene Abkiih-
lung erhoht die Dichte des Wassers nahe der Oberfliche. In einigen Regionen wird durch den
Salzlakenaussto3 neu gebildeten Eises der oberflaichennahe Salzgehalt und damit die Dichte
weiter erhoht (Pickard & Emery 1990). Wahrend des spdten Winters hat die oberflichenahe
Dichtezunahme dann hiufig ein solches Mal3 erreicht, dass die Wassersdule instabil wird. Es
kommt zur Konvektion, d.h. zu vertikalen, von der Schwerkraft angetriebenen Stromungen.
Konvektion findet in Form von nahe der Oberfliche entstehender Plumes statt. Mit Plumes
bezeichnet man hier in vertikaler Richtung langgestreckte Wasserkorper, in denen abwirts-
gerichtete Vertikalgeschwindigkeiten bis 0.1 m s ereicht werden (Schott et al. 1993). Der
horizontale Durchmesser solcher Plumes liegt unter 1 km, ihre Lebenszeit bei nur einigen
Tagen (Marshall & Schott 1999). Besonders effektive Konvektion im offenen Ozean existiert
in der Gronlandsee und der Labradorsee (Pickard & Emery 1990). Eine andere Form der
Konvektion — thermohaline Schelfhangkonvektion — existiert in kiistennahen Polynien des
Nordpolarmeers sowie im antarktischen Ross- und Wedellmeer. Wéhrend des Winters werden
hier groBe Mengen von Eis gebildet. Dabei wird kaltes und durch den Salzlakenaussto3 des
neu gebildeten Eises salzreiches Wasser geformt, das in Form von Plumes den Schelfhang
hinunter, teilweise bis in die Tiefsee stromt (Pickard & Emery 1990, Swift et al. 1997,
Morales Maqueda et al. 2004).

Eine weitere, von Wirme- und Salzfliissen unabhéngige Form der Konvektion wird durch
Aufwirbelung von Sedimenten verursacht. Im Allgemeinen sind die aufgewirbelten
Sedimentpartikel so klein, dass das Zweiphasengemisch aus Sediment und Wasser sich wie
ein Wasserkorper erhdhter Dichte verhélt (z.B. Adams & Weatherly 1981). Wird durch einen
Erdrutsch, eine starke Stromung oder durch den Seegang im Kiistenbereich Sediment
aufgewirbelt und weist der Meeresboden ein Gefille auf, beginnt dieser Wasserkdrper —
Sedimentplume genannt — den Hang hinabzugleiten. Spiter gerit seine Bewegung, je nach
GroBe und Geschwindigkeit des Plumes, mehr oder weniger ins geostrophische
Gleichgewicht, was eine echer hangparallele, in Kelvinwellen-Richtung erfolgende
Ausbreitung zur Folge hat (z.B. Fohrmann et al. 1998). Die Groéfenordnungen der
Abmessungen eines solchen Plumes sind 100 km in Ausbreitungsrichtung, 10 km quer dazu
und 100 m in vertikaler Richtung (Fohrmann et al. 1998). Es ist mdglich, dass durch die
Bewegung des Sedimentplumes weiteres Sediment aufgewirbelt wird. Die Dichte des Plumes
und damit seine Geschwindigkeit wird dadurch weiter erhoht, was wiederum die
Aufwirbelung von noch mehr Sediment begiinstigt. Dieser Lawineneffekt kann im Extremfall
zu Strémungsgeschwindigkeiten von iiber 10 m s und zu Sedimentkonzentrationen iiber
50 kg m” fiihren (Heezen & Ewing 1952, Menard 1964, Parker et al. 1986). Eine weitere,
bzgl. vertikaler Fliisse interessante Eigenschaft von Sedimentplumes ist ihre Fahigkeit,
Wasser in die Tiefe zu verfrachten, das, nachdem der Sedimentplume zur Ruhe gekommen ist
und sich das Sediment abgesetzt hat, fiir die erreichte Tiefe eine anormal geringe Dichte
aufweist. Sedimentplumes konnen also den unteren Bereich der Wassersdule destabilisieren
und eine, sonst nur aus der Atmosphédre bekannte, vom Boden ausgehende Konvektion
auslosen (Quadfasel et al. 1990, Kerr 1991).

Von okologisch und klimatologisch groBBer Bedeutung ist die auf thermischer bzw. thermo-
haliner Konvektion beruhende Tiefenwasserbildung in der Gronland- und Labradorsee bzw.
im Ross- und Wedellmeer. Zum Einen wird sauerstoffreiches Oberflichenwasser in die Tief-
see verfrachtet, wo es sich horizontal im gesamten Weltozean ausbreitet (z.B. Schmitz 1996)
und den Sauerstoff fiir viele Lebensformen liefert (Lalli & Parsons 1997). Zum Anderen stellt
die, von horizontalen Dichteunterschieden angetriebene, Ausbreitungsbewegung des Tiefen-
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wassers, also der Transport kalten Wassers von hohen in niedrige Breiten, einen (negativen)
meridionalen Wérmetransport dar. Verbunden mit einem umgekehrt gerichteten oberflachen-
nahen Transport warmen Wassers bildet dieser, thermohaline Zirkulation (THC fiir thermo-
haline circulation) genannte, Kreislauf einen fiir das Klima der Erde wichtigen Prozess
(Broecker 1991), (Abb. 1.2.). Die gesamte meridionale Umwilzung der Wassermassen (MOC
fiir meridional overturning circulation), die zusitzlich winderzeugte Komponenten enthélt, ist
fiir 90 % des meridionalen Wérmetransports des Nordatlantiks verantwortlich (Quadfasel
2005). Die MOC hélt weite Teile des Europdischen Nordmeers ganzjahrig eisfrei (Dietrich et
al. 1975). Zusitzlich verstirken die fiir ihre geographische Breite hohen Wasseroberfldchen-
temperaturen den meridionalen Warmefluss der Atmosphire, der dann, wieder bezogen auf
die geographische Breite, fiir das ungewohnlich milde Klima Nordwesteuropas verantwortlich
ist (Rahmstorf & Ganopolski 1999).

Abb. 1.2.: Schematische Darstellung der thermohalinen Zirkulation (THC) des Nordatlantiks. Rot eingezeichnet
sind warme Oberfliachenstromungen, blau kalte Tiefenstromungen. Die rotblauen Punkte markieren Orte, in
denen Oberflachenwasser durch Abkiihlung in grofere Tiefen absinkt (aus: Rahmstorf 1999).
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Anderungen der MOC des Nordatlantiks sind moglicherweise fiir Klimaschwankungen der
Vergangenheit, wie der ,,kleinen Eiszeit™ (14. bis Mitte des 19. Jahrhunderts), verantwortlich
gewesen (Broecker 2000). Ein intensiv behandelter Gegenstand aktueller Klimaforschung
sind die moglichen Folgen einer globalen Erwidrmung fiir die MOC und damit fiir das Klima
in Europa. Diese sind unklar (Hansen et al. 2004). Ein fallender Oberflichensalzgehalt im
subpolaren Atlantik in Verbindung mit hoheren Lufttemperaturen konnte die Wasserséule hier
weiter stabilisieren und die Konvektion und damit den meridionalen Dichtegradienten des
Tiefenwassers reduzieren. In diesem Fall kdme es zu einer Abschwidchung der MOC
(Broecker 1987, Wood et al. 1999, Rahmstorf 1999). Fiir dieses Szenario kdnnten Messungen
sprechen, die auf eine Abnahme der MOC um 30 % zwischen den Jahren 1957 und 2004
deuten (Bryden et al. 2005). Der geringere ozeanische und atmosphérische Warmetransport
nach Norden konnte eine Abkiihlung des Klimas in Nordwesteuropa zur Folge haben. Diese
Abkiihlung konnte katastrophale 5 bis 10 K betragen (Rahmstorf & Ganopolski 1999). Wahr-
scheinlicher ist hingegen ein schwicheres Abkiihlungssignal, das die globale Erwéarmung le-
diglich lokal abschwécht (Olsen & Buch 2004). Auch konnte ein steigender Salzgehalt der
nach Norden transportierten subtropischen Wassermassen der Stabilisierung der Wassersiule
und somit der Abschwichung der MOC entgegenwirken (Latif et al. 2000).

Die Unklarheit iiber die zukiinftige Entwicklung der THC und deren klimatische Konsequen-
zen hat eine Ursache in den noch nicht vollstindig verstandenen vertikalen Warme- und Mas-
senfliissen des Ozeans (Schopf et al. 2002). Eine zentrale Frage in diesem Zusammenhang
lautet (z.B. Webb & Suginohara 2001, Alford 2003): Welche Prozesse sorgen fiir die Vermi-
schung des konvektiv neu entstandenen Tiefenwassers, reduzieren damit seine Dichte und
sorgen so fiir den Antrieb der THC?

Ein moglicher Prozess ist vertikale (diapyknische) turbulente Vermischung. Geht man von 25
bis 30 Sv (1 Sv = 10° m’ s™") Tiefen- und Bodenwasser aus, die in eine Tiefe von etwa 4000 m
in den Ozean gebracht werden und gleichzeitig in hohere Schichten diffundieren, setzt dies
einen globalen Tiefsee-Diffusionskoeffizienten von 10* m* s voraus (Munk 1966). Turbu-
lenzmessungen (Polzin 1995, Gregg 1998), Tracer-Release-Experimente (Ledwell et al. 1998)
und theoretische Arbeiten (Garret & Munk 1972, 1975, Osborn 1980, McComas & Miiller
1981) weisen jedoch einheitlich auf einen Wert bei 10° m* s”. Zwar wurden in Bodennihe
iiber schroffer Topographie deutlich hohere Werte gemessen (Polzin et al. 1997), doch es ist
bisher unklar, welchen Einfluss diese auf die globale turbulente Vermischung des
Tiefenwassers haben und ob sie deren Effizienz um eine Gréenordnung anheben konnen
(Webb & Suginohara 2001, Schopf et al. 2002).

Modellstudien (D66s & Coward 1997, Toggweiler & Samuels 1998) deuten darauf, dass 9 bis
12 Sv Tiefenwasser in der antarktischen Divergenz bis zur Oberfldche aufsteigen, wo, iiber-
wiegend durch Frischwassereintrag, eine Reduktion der Dichte erfolgt. Webb und Suginohara
(2001) folgern daraus, dass fiir die Vermischung des verbleibenden Tiefenwassers ein mit den
Beobachtungen konsistenterer Betrag des globalen Diffusionskoeffizienten von 3x10™ m? s™
ausreicht und dass lokal hohe Vermischungsraten keinen groB3en Einfluss auf die THC haben.

Die Bedeutung des Wissens um die tatséchlich stattfindenden vertikalen Transporte im Ozean
wird deutlich vor dem Hintergrund rechnergestiitzter Klimavorhersagen. Die hierfiir benutz-
ten Modelle miissen Zeitrdume von vielen Dekaden simulieren kdnnen und haben, aufgrund
begrenzter Rechnerleistungen, eine relativ geringe rdumliche Aufldsung. Diese gestattet es
ihnen nicht, Prozesse wie vertikale Turbulenz, Konvektion oder Bodengrenzschichttransporte
aufzulosen. Stattdessen werden Parametrisierungen dieser Prozesse benutzt, die wiederum
von unserem Wissen um die tatsdchlich stattfindenden vertikalen Transporte abhdngen. Somit
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sind die vertikalen ozeanischen Transporte, die Dreh- und Angelpunkte flir Klimavariabilitét
und —wandel, die unsicherste Komponente in numerischen Ozeanmodellen (Schopf et al.
2002).

Eine Moglichkeit, dieses Problem zu beheben, sind numerische Prozessstudien. In diesen
konnen kleine Regionen des Ozeans hoch aufgeldst und Prozesse studiert werden, die in glo-
balen Ozeanmodellen fehlen oder lediglich parametrisiert werden. Im Idealfall lassen sich die
Ergebnisse verallgemeinern und fiihren zu neuen Algorithmen oder verbesserten Parametrisie-
rungen im globalen Modell.

Als numerische Prozessstudie befasst sich diese Arbeit daher mit den vertikalen Fliissen im
Tiefseebereich der Gronlandsee. Fiir die Wahl dieser Region, die noérdlich des Gronland-
Schottland-Riickens, unterhalb dessen Schwellentiefe liegt und somit keinen direkten Einfluss
auf die THC hat, gibt es trotzdem mehrere Griinde:

Seit Beginn der 1980er Jahre wird im Bodenwasserbereich der Gronlandsee eine Zunahme
der Temperatur (Abb. 1.3.), des Salzgehalts und der Konzentration von Fluorchlorkohlen-
wasserstoffen (FCKWs) beobachtet (Bonisch et al. 1997, Visbeck & Rhein 2000, Karstensen
et al. 2005). Dies ist wahrscheinlich die Folge einer seit den 1980er Jahren reduzierten ther-
mischen Konvektion, die in den vorangegangenen Dekaden das Bodenwasser mit kaltem,
relativ salzarmem Wasser versorgte und so den unbekannten Prozess der Ventilation balan-
cierte, der nun dominiert (Walter 2004). Aufgrund der lateralen Abgeschlossenheit dieser
Wassermasse durch ostgronldndischen Schelf und mittelatlantischen Riicken, kann ein latera-
ler Austausch mit benachbarten Wassermassen als Ursache der beobachteten Entwicklung
ausgeschlossen werden. Zudem weisen die benachbarten Tiefseebecken eine geringere
FCKW-Konzentration auf (Walter 2004). Die beobachteten Anderungen im Bodenwasser der
Gronlandsee miissen also durch vertikale Fliisse entstanden sein. Dies ist vor allem deshalb
interessant, weil die beobachteten Anderungen — die Erwirmung betrigt etwa 0.1 K pro De-
kade — so schnell sind, dass sie keinesfalls mit vertikaler Diffusion in der GréBenordnung von
10° m? s™ erklart werden konnen. Die Frage hier dhnelt also der nach dem Vermischungs-
prozess des Tiefenwassers im Weltozean. In beiden Fillen sieht man die Folgen einer Vermi-
schung, deren Ursache unbekannt ist (Visbeck & Rhein 2000, Walter 2004, Naveira Garabato
et al. 2004).
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Abb. 1.3.: Zeitserie der mittleren potentiellen Temperatur der Gronlandsee unterhalb 2500 m (modifiziert nach
Bonisch et al. 1997, Visbeck & Rhein 2000, Karstensen et al. 2005)
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Prozessstudien der vertikalen Transporte im Tiefseebereich der Gronlandsee konnten somit
nicht nur Einblicke in Tiefseeventilation der Gronlandsee, sondern auch Hinweise auf ent-
sprechende Prozesse im globalen Mafistab liefern. Bezogen auf die Gronlandsee werden ne-
ben der thermischen Konvektion drei weitere Ventilationsmechanismen diskutiert:

= Sedimentplumes: Mit dem durch die Framstrale nach Siiden driftenden Eis gelangt
lithogenes Material in das Europédische Nordmeer (Wollenburg 1993). Ein Teil davon,
aus dem schmelzenden Eis des Ostgronlandstroms freigesetzt, setzt sich auf dem
Meeresboden im Bereich des ostgronlédndischen Kontinentalhangs ab (Bauerfeind et
al. 2005). Dieses Sediment konnte in Form von Sedimentplumes weiter in die angren-
zende Tiefseeebene transportiert werden (Kidmpf & Fohrmann 2000). Numerische
Prozessstudien der durch Sedimentaufwirbelung verursachten Hangkonvektion
(Fohrmann 1996, Fohrmann et al. 1998, Kampf et al. 1999, Kimpf & Fohrmann 2000)
weisen auf die Mdglichkeit einer Tiefseeventilation durch diesen Prozess hin.

= vertikale turbulente Diffusion: Abschitzungen der turbulenten Vermischung anhand
von vertikalen Geschwindigkeits- und Dichteprofilen in der Tiefsee der Gronlandsee
zeigen in der hier vergleichsweise schwach geschichteten Wassersdule (Dietrich et al.
1975) Diffusionskoeffizienten von etwa 10° m® s™ im Inneren des Beckens und von
107 bis 1 m* s in der Bodengrenzschicht (Walter 2004, Naveira Garabato et al.
2004). Diese Werte liegen also um zwei bzw. fiinf GroBenordnungen iiber den typi-
schen Tiefseewerten und konnten grof3 genug sein, um die beobachtete Ventilation der
Tiefsee zu bewirken (Visbeck & Rhein 2000, Walter 2004, Naveira Garabato et al.
2004).

= Tertidr- und Sekundirzirkulation: Budéus et al. (1998), Visbeck und Rhein (2000)
diskutieren die mogliche Existenz einer Tertidrzirkulationszelle, die, angetrieben von
starker Vermischung in der Bodengrenzschicht, aus an der Peripherie der Tiefsee auf-
steigendem und im Zentrum des Beckens absinkendem Wasser besteht. Visbeck und
Rhein (2000) argumentieren, dass ein Diffusionskoeffizient von 102 m* s in einer
200 m maéchtigen Bodengrenzschicht eine Zelle antreiben konnte, die stark genug
wire, die beobachtete Ventilation der Tiefsee zu bewirken. Messungen der Diffusion
(siche voriger Punkt) deuten darauf, dass diese Annahme nicht unrealistisch ist. Des
Weiteren zeigen Stromungsmessungen (z.B. Woodgate et al. 1999), dass die primére
Zirkulation der Gronlandsee — der zyklonale Gronlandseewirbel — bis 40 Sv stark,
tiberwiegend windgetrieben und damit auf Zeitskalen von wenigen Tagen stark varia-
bel ist und dass im bodennahen Tiefseebereich Stromungen zeitlich variabler
Richtungen der GréBenordnung 0.1 m s existieren (Aagaard et al. 1973, Foldvik et al.
1988, Strass et al. 1993, Woodgate et al. 1999, Woodgate & Fahrbach 1999). Zusam-
men mit der nur schwach ausgebildeten Schichtung sind dies gute Voraussetzungen
fiir die Ausbildung einer Sekundirzirkulation (Garrett et al.1993).

Die vorliegende Arbeit berichtet {iber die Simulation der drei obigen Prozesse mit Hilfe des
vom Autor entwickelten numerischen Ozeanmodells CODE (Cartesian coordinates Ocean
model with three-Dimensional adaptive mesh refinement and primitive Equations). Die
Modellregion besteht in den meisten Experimenten aus einem zweidimensionalen, etwa zonal
entlang 75° N verlaufenden Schnitt durch die Gronlandsee. In einem Experiment wird eine
dreidimensionale Modellregion, die den gesamten Nordatlantik darstellt, gewéhlt. Das Modell
arbeitet mit finiten Differenzen in kartesischen Koordinaten. Um Regionen besonderen In-
teresses — wie die Kontinentalhdnge oder die Bodengrenzschicht — ausreichend aufzuldsen,
ohne dabei den Rechenaufwand in die Undurchfiihrbarkeit zu steigern, wird die Technik
adaptiver Gitterverfeinerung benutzt. Gefiittert wird das Modell mit aktuellen topographi-
schen, hydrographischen und klimatologischen Datensidtzen. Des Weiteren werden neben
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hochaufléosenden Fachersonaraufnahmen des ostgronlédndischen Kontinentalhangs CTD-Daten
der Forschungsfahrt Lance-21/2001 (Logemann 2001) verwandt, die einen hangnormalen
Schnitt bei 75° N sowie einige hochauflésende (Stationsabstand = 1 km) bodennahe TS-
Schnitte aus dem Tiefseebereich enthalten.

Die numerischen Experimente sollen helfen, die folgenden Fragen zu beantworten:
Beziiglich Sedimentplumes:

=  Wie beeinflussen die Korngréf3e des Sediments, der Entstehungsort (Wassertiefe) des
Plumes, seine Sedimentmasse, seine Ausdehnung und Geschwindigkeit den durch den
Plume verursachten Warmetransport ins Bodenwasser?

= Bei Annahme giinstigster Voraussetzungen - wie hoch widre der maximale
Wirmetransport der Sedimentplumes und welche Bedeutung hitte dieser fiir die Er-
wirmung des Bodenwassers?

Beziiglich vertikaler Diffusion:

= [st vertikale Diffusion die Hauptursache der Bodenwassererwarmung?
=  Wie sdhe in einem solchen Fall das Temperaturfeld der Gronlandsee aus?

Beziiglich Tertiéir- und Sekundéirzirkulation:

=  Wie sieht die numerische Losung der von Visbeck und Rhein (2000) diskutierten
Tertidrzirkulation aus?

= @Gibt es eine Sekundérzirkulation?

=  Wenn ja, welche Struktur hat sie, welchen Antrieb, zu welchem Wéarmetransport ins
Bodenwasser fiihrt sie?

Der Aufbau dieser Arbeit gliedert sich wie folgt: Zuerst wird ein kurzer Uberblick iiber die
Morphologie, Klimatologie und Hydrographie des Europédischen Nordmeers gegeben, gefolgt
von einem Kapitel liber die Erwdrmung des Tiefseebereichs der Gronlandsee einschlieBlich
der wahrscheinlichen klimatologischen Ursachen der Reduktion thermischer Konvektion
wihrend der letzten Dekaden. Der dritte Teil beschreibt das numerische Modell, die
physikalischen Gleichungen und die numerischen Methoden, mit denen diese geldst werden.
In den darauf folgenden zwei Kapiteln werden nacheinander die drei Ventilationsprozesse:
Sedimentplumes, vertikale Diffusion und Tertidr/Sekundirzirkulation behandelt. Neben der
Beschreibung und Diskussion relevanter Beobachtungen und Theorien werden insgesamt 35
numerische Experimente dargestellt und diskutiert. Die Arbeit schlieBt mit einer
Zusammenfassung und Diskussion der Ergebnisse.

In der Gronlandsee ist unterhalb einer Tiefe von etwa 2000 m die Erwarmung der Tiefsee
grundsétzlich mit einer Zunahme des Salzgehalts und der Konzentration anthropogener Tra-
cer, wie dem FCKW, verbunden (Walter 2004). Somit wire der Begriff ,,Ventilation der Tief-
see* umfassender. Aus Griinden der Ubersichtlichkeit wird in dieser Arbeit vorwiegend der
Anstieg der Temperatur behandelt, welcher den gleichzeitigen Anstieg der anderen Parameter
impliziert.
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2. DAS EUROPAISCHE NORDMEER
2.1. Bathymetrie

Das Europidische Nordmeer befindet sich ndrdlich der unterseeischen Schwelle, die Grénland,
Island und Schottland verbindet, und siidlich der zwischen Grénland und Spitzbergen liegen-
den Framstra3e (Abb. 2.1.). Im Westen grenzt es an die gronlédndische, im Osten an die nor-
wegische Kiiste sowie an den Barentsschelf. Entstanden ist dieser tektonisch jlingste Teilbe-
reich des Atlantiks vor 55 Millionen Jahren, als der Urkontinent Laurasia in Nordamerika und
Eurasien zerbrach (Zonenshain & Napatov 1989). In der divergenten Zone zwischen den bei-
den Kontinentalplatten entstanden neue mittelozeanische Riicken — der Jan-Mayen-, der
Mohns-, der Knipovich- und der Gakkelriicken (Zonenshain & Napatov 1989). Diese bilden
seitdem die ozeanische Kruste des Gronland-, Boreas-, Lofoten- und Norwegenbeckens im
Europidischen Nordmeer sowie des Amundsen- und Nansenbeckens im Nordpolarmeer. Die
Tiefe dieser Ozeanbecken liegt, mit Ausnahme des tieferen Amundsenbeckens, bei 3000 bis
3500 m. Seitlich begrenzt wird das Europdische Nordmeer durch relativ schmale, nur 100 bis
200 km breite Schelfe, dem ostgronlédndischen und dem norwegischen Schelf. Diese entstan-
den wiéhrend des Aufbrechens des Ozeans durch lokale Dehnung und der damit verbundenen
Michtigkeitsabnahme der kontinentalen Kruste. Weitere morphologische Einheiten bilden
submarine Plateaus (Island- und Veringplateau) und vulkanische Transformstorungen (Gron-
land- und Jan-Mayen-Bruchzone), die das Gronlandbecken im Norden und Siiden begrenzen
(Zonenshain & Napatov 1989).

Die 2600 m tiefe Framstrafle im Norden, die 620 m tiefe Dadnemarkstral3e und der 850 m tiefe
Faroer-Bank-Kanal im Siiden stellen die wichtigsten Verbindungen zum Nordpolarmeer bzw.
zum Nordatlantik dar (Dietrich et al. 1975).
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Abb. 2.1.: Bathymetrie des Europdischen Nordmeeres. Neben dem Kiistenverlauf markieren die Konturlinien
1000 m, 2000 m und 3000 m Wassertiefe.
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2.2. Klima

Das Klima des Europdischen Nordmeers wird von dem auf der Erde einmaligen Nebeneinan-
der einer kalten, Eis transportierenden Meeresstromung im Westen und dem Einstrom war-
men Wassers subtropischen Ursprungs im Osten geprigt (Dietrich et al. 1975). Man bewegt
sich auf nahezu konstanter geographischer Breite von West nach Ost durch drei Klimazonen
(Gathman 1986). Die Westgrenze bildet die arktische Tundra Gronlands. Das Klima ist polar.
Die mittlere Lufttemperatur im Winter betrdgt hier etwa —20° C und steigt nur im Sommer
kurzzeitig tiber den Gefrierpunkt (siehe Klimadaten der westlichen Gronlandsee in Abb. 2.3.).
Die Niederschlidge liegen das ganze Jahr iiber bei geringen 20 bis 50 mm pro Monat. Weiter
Ostlich, etwa im Zentrum des Europédischen Nordmeers, gelangt man in die subpolare Klima-
zone (Ostliche Gronlandsee in Abb. 2.3.). Durch die Wiarmeabgabe des Ozeans verursacht,
liegen die mittleren winterlichen Lufttemperaturen von etwa —5° C deutlich liber den westli-
chen Werten. Die Zunahme der Verdunstung von Meerwasser bewirkt einen Anstieg des Nie-
derschlags und des Bewolkungsgrads. Weiter dstlich gelangt man schlieBlich in ein gemaBig-
tes Seeklima. Die mittlere Lufttemperatur liegt im Winter knapp unterhalb des Gefrierpunkts
und im Sommer bei etwa 12° C (Gathman 1986). Der Niederschlag erreicht an der Kiiste
Norwegens Werte von bis zu 130 mm pro Monat. Das Europédische Nordmeer grenzt hier an
sommergriine Laub- und Mischwilder.

Ebenfalls von groBer Bedeutung fiir das Klima des Europdischen Nordmeers ist die grofe
jéhrliche Variation der Tagesldnge (Gathman 1986). Auf der Breite von 72° N schwankt diese
zwischen 0 h im Winter (Mitte November bis Ende Januar) und 24 h im Sommer (Mitte Mai
bis Ende Juli). Wihrend des Winters kiihlen sich daher die Luftmassen liber dem nordameri-
kanischen Kontinent stark ab. Gelangt diese Luft {iber das relativ warme Europdische Nord-
meer, erwarmt sie sich, steigt auf, l4sst weitere Kaltluft seitlich heranstrémen und fiihrt so zur
Entstehung von Tiefdruckgebieten (Weischet 1991). Das zeitlich gemittelte Windfeld tiber
dem Europiischen Nordmeer ist daher zyklonal und im Winter wesentlich intensiver als im
Sommer (Abb. 2.2.).
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Abb. 2.2.: Mittel des a) sommerlichen (Juni-August) und b) winterlichen (Dezember-Februar) Windstresses iiber
dem Européischen Nordmeer, aus dem OMIP-Datensatz (Roske 2001).
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Die Tiefdruckgebiete entstehen zumeist siidostlich von Island und ziehen von hier, in Form
zum Teil kréftiger Zyklone, in norddstliche Richtung in die nérdliche Norwegen- und in die
Barentssee (Gathman 1986). Dabei treiben sie Meeresstromungen an, die ihrerseits fiir die
hohen Wassertemperaturen verantwortlich sind, was einen typischen Wechselwirkungspro-
zess zwischen Ozean und Atmosphire darstellt (Wang et al. 2004). Neben den Tiefdruckge-
bieten dominiert ein Hoch iiber dem gronldndischen Eisschild die Struktur des Luftdruckfel-
des (Gathman 1986).

Zur Beschreibung der Klimavariabilitit des Europdischen Nordmeers wird oft der Index der
Nordatlantischen Oszillation (NAO-Index, Hurell 1995, Hurrell et al. 2003) benutzt. Die
NAO ist eine Schwankung der Massenverteilung zwischen Islandtief und Azorenhoch. Der
NAO-Index ist die normierte Luftdruckdifferenz zwischen diesen beiden Druckgebieten. Ein
hoher Index ist mit stark ausgebildeter Westwinddrift in mittleren Breiten, die feuchtwarme
Luft herantransportieren, verbunden. Die Intensitdt der Winterstiirme iiber dem europdischen
Nordmeer ist in diesem Fall erhoht und damit auch die durch die Stiirme verursachte Warm-
luftadvektion. Ein niedriger Index markiert hingegen ein im zeitlichen Mittel schwicher aus-
gebildetes Islandtief, dessen Lage sich in siidwestliche Richtung verschiebt und eine schwé-
chere Westwinddrift (McCartney 1996). Uber dem Europiischen Nordmeer dominieren kil-
tere und trockenere Luftmassen eher arktischen Ursprungs. Die Windgeschwindigkeiten sind
deutlich reduziert (Hurrel et al. 2003). Die Folgen der NAO fiir die Hydrographie des Euro-
pdischen Nordmeers werden in Kapitel 3 behandelt.
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Temperatur (2 m) [°C] Windgeschwindigkeit (10 m) [m/fs]
Jan Feb Mar Apr Mai Jun Jul Aug Sep Okt Nowv Dez Jan Feb Mar Apr Mai Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez

Jan Feb Mar Apr Mail Jun Jul Aug Sep Okt Nowv Dez Jan Feb Mar Apr Mai Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez
Bewdlkungsgrad [$] rel. Luftfeuchtigkeit (2 m) [%]
Jan Feb Mar Apr Mai Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez Jan Feb Mar Apr Mal Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez

Jan Feb Mar Apr Mal Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez Jan Feb Mar Apr Mal Jun Jul Aug Sep Okt Mov Dez

Niederschlag [mm/Monat]
Jan Feb Mir Apr Mai Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez

$stliche Grénlandsee

- wastliche Grénlandsee

Jan Feb MAr Apr Mail Jun Jul Aug Sep Okt Nov Dez

Abb. 2.3.: Klimatologische Parameter der westlichen und 6stlichen Gronlandsee. Abgeleitet aus dem OMIP-
Datensatz (Roske 2001), der die ECMWF-Reanalyse-Felder der Jahre 1979 bis 1993 (Gibson et al. 1997) bein-
haltet.
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2.3. Hydrographie

Die Zirkulation des Nordatlantiks besteht, vereinfachend dargestellt, aus drei ozeanischen
Drucksystemen: einem subtropischen Hoch-, einem subpolaren Tief- und einem polaren
Hochdruckgebiet (Dietrich et al. 1975), (Abb. 2.4.). Das subtropische Hoch befindet sich etwa
zwischen 10° und 40° nordlicher Breite. Es wird im Siiden vom Passat, im Norden von der
Westwinddrift angetrieben. Nahe der Oberflache herrscht in ihm eine antizyklonale Stromung
von durch solarer Strahlung erwdrmtem und durch Verdunstung salzreichem Wasser. Die
antizyklonale Stromung bewirkt eine Anhebung der Meeresoberfliche um etwa einen Meter.
Nordlich davon, etwa zwischen 50° und 80° N, liegt das subpolare Tief. Seine zyklonale Zir-
kulation wird von der hier nach Norden hin abnehmenden Westwinddrift angetrieben.
Warmes und salzreiches Wasser aus dem Siiden wird hier abgekiihlt und durch Niederschlag
ausgesiifit. Gleichzeitig wird kaltes und salzarmes Wasser aus dem Norden nach Siiden ver-
frachtet. Die Zirkulation bewirkt eine Absenkung der Meeresoberfliche um etwa einen Meter.
Noch weiter nordlich, im Nordpolarmeer vor der Kiiste Kanadas und Alaskas, liegt das polare
Hoch, auch Beaufortwirbel genannt. Die nahe der Oberflache antizyklonale Strémung wird
durch das Windfeld des Nordamerikanischen Atmosphérenhochs angetrieben. Kaltes und
durch Flusswassereintrag salzarmes Oberflichenwasser sammelt sich hier an. Die Meeres-
oberfliache ist um etwa einen halben Meter angehoben (Stommel 1964).

O

Abb. 2.4.: Schematische Darstellung der oberflichennahen Zirkulation des Nordatlantiks und dynamisch be-
dingte Auslenkung der Meeresoberflache (numerisch modelliertes Tagesmittel des 28. August 2003, ohne Ge-
zeiteneinfluss (Logemann & Harms 20006)).
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Das Europédische Nordmeer bildet den nordlichen Teil des in Abbildung 2.4. dargestellten
ozeanischen Tiefdrucksystems. Es wird in drei Seegebiete unterteilt: nordwestlich des mittel-
atlantischen Riickens die Gronlandsee, siidostlich davon die Norwegensee und iiber dem Is-
landplateau die Islandsee (Abb. 2.5.). In allen drei Seegebieten wird die primér windgetrie-
bene Zirkulation zyklonal entlang der Rénder der Ozeanbecken bzw. des Islandplateaus ge-
fiihrt (Dietrich et al. 1975). Das zyklonale Windfeld hat einen divergenten Ekmantransport
zur Folge, der das Wasser in den Zentren der jeweiligen Wirbel aufsteigen ldsst. Dadurch
wird die Stabilitdt der ozeanischen Schichtung vermindert, so dass eine durch winterliche
Kiihlung erzeugte Dichteerh6hung nahe der Oberflache zu einer bis in groB3e Tiefen instabilen
Wassersdule fithren kann, die Konvektion auslost (Pickard & Emery 1990). Auf diese Weise
entsteht eine Wassermasse, die durch die Danemarkstralle und den Far6er-Bank-Kanal nach
Stiden stromt und damit wesentlich zur Entstehung von Nordatlantischem Tiefenwasser bei-
tragt (Dietrich et al. 1975).

2.3.1. Oberflachennaher Bereich

Der oberflichennahe Bereich des Europdischen Nordmeers wird, ebenso wie die angrenzende
Atmosphire, in drei meridional verlaufende Klimazonen unterteilt (Swift 1986). Im Westen,
oberhalb des ostgronldndischen Schelfs, befindet sich die polare Doméne mit sehr kaltem und
salzarmem Wasser polaren Ursprungs. Das Wasser der Arktischen Doméne, im Zentrum des
Européischen Nordmeers, ist wiarmer und salzreicher. Die noch wirmere und salzreichere
Atlantische Domine im Osten wird durch den Einstrom von Atlantikwasser (Wasser subtro-
pischen Ursprungs) geprigt (Abb. 2.5. und 2.6.). Im Ubergangsbereich zwischen diesen
Dominen kommt es zur Ausbildung ozeanischer Fronten. Die Polarfront trennt die Polare von
der Arktischen Doméne und verlduft etwa entlang der ostgronldndischen Schelfkante. Die
Arktische Front trennt die Arktische von der Atlantischen Doméne. Sie verlduft zonal entlang
der nordisldndischen Schelfkante und weiter entlang des Island-Schottland-Riickens, bis sie
sich bei etwa 0° Ost nach Norden wendet, durchs zentrale Norwegenbecken und dann entlang
des Mohns- und des Knipovichriickens fiihrt (Swift 1986).
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Abb. 2.5.: Schematische Darstellung der oberflichennahen Zirkulation. Rote Pfeile symbolisieren den Einstrom
von Atlantikwasser, weile Pfeile symbolisieren Stromungen anderer Wassermassen. Die gestrichelte Linie mar-
kiert die mittlere Ausbreitung der Eisgrenze im Mirz, die gepunktete Linie die im September. Abkiirzungen:
EGC: Ostgronlandstrom, EIC: Ostislandstrom, FC: Férderstrom, NIIC: Nordisldndischer Irmingerstrom, JMC:
Jan-Mayen-Strom, NC: Norwegischer Strom, NCC: Norwegischer Kiistenstrom, RAC: riicklaufiger

Atlantikstrom, RFC: riickldufiger Féarderstrom, SC: Shetlandstrom, WSC: Westspitzbergenstrom, (modifiziert
nach Gloersen & Campbell 1993, Hansen & @sterhus 2000, Blindheim & @Osterhus 2004).

2.3.1.1. Atlantische und Arktische Doméane

Die Wassermasse, die von Siiden iiber den Gronland-Island-Schottland-Riicken ins Europa-
ische Nordmeer einstromt, wird Nordatlantikwasser (NAW) genannt. Aufgrund ihres subtro-
pischen Ursprungs stellt sie die wiarmste (T > 7° C) und salzreichste (S > 35.1 psu) Wasser-
masse im Europdischen Nordmeer dar (Dietrich et al. 1975). Der Einstrom erfolgt westlich
von Island durch den etwa 1 Sv (1 Sverdrup = 10° m’ s7') starken Nordisldndischen
Irmingerstrom (NIIC), westlich der Farder-Inseln durch den 3.3 Sv starken Farderstrom (FC)
und entlang der europdischen Schelfkante durch den 3.7 Sv starken Shetlandstrom (SC) (Abb.
2.5.), (Hansen & Osterhus 2000). Ein Teil des NAW wird von der Westkante des
Veringplateaus nach Westen und dann entlang des Jan-Mayen-Riickens zuriick nach Siiden
gefiihrt (riicklaufiger Farderstrom - RFC). Der Grofiteil stromt jedoch entlang der
norwegischen Schelfkante mit dem Norwegenstrom (NC) nach Norden. Weiter stromabwérts
flieBen etwa 2 Sv NAW in die Barentssee (Blindheim 1989), wihrend etwa 9 Sv, der
Schelfkante weiterhin folgend, mit dem Westspitzbergenstrom (WSC) in die Framstral3e
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strtomen (Fahrbach et al. 2001). Davon rezirkulieren etwa 6 Sv innerhalb oder unmittelbar
aullerhalb der Framstrae (Rudels 1987, Manley 1995) und bilden so den riickldufigen
Atlantikstrom (RAC). Entlang seines Weges durchs Europdische Nordmeer wird das NAW
abgekiihlt und ausgesiilt. So sinkt die Temperatur auf den ersten 1500 km vor der Kiiste
Norwegens um etwa 4 K, der Salzgehalt sinkt um etwa 0.2 psu (Blindheim & @sterhus 2004).
Wihrend die Abkiihlung vor allem durch die Warmefliisse an der Meeresoberfliache erfolgt,
wird die AussiiBung primir durch laterale Vermischung mit den salzirmeren Wassermassen
des Norwegischen Kiistenstroms (NCC) und der Arktischen Domine verursacht (Mork &
Blindheim 2003).

Das oberflichennahe Wasser der Arktischen Doméne kann als lange dem arktischen Klima
ausgesetztes NAW mit Anteilen von Polarem Wasser bezeichnet werden (Swift 1986). Das
Bewegungsfeld in der Arktischen Doméne besteht im Wesentlichen aus zwei zyklonalen Wir-
beln — dem Grdnlandsee- und dem Islandseewirbel, deren geringer meridionaler Nettotrans-
port fiir einen langen Kontakt des Oberflichenwassers mit der angrenzenden arktischen At
mosphére sorgt. Dieser Kontakt fiihrt zur Abkiihlung und AussiiBung des Wassers. Aufgrund
der Abkiihlung ist die Stabilitdt der Wassersdule nur gering. Daher reicht hier die winterliche
Konvektion mehrere hundert Meter tief und fiihrt so zur Bildung einer Wassermasse, die
Arktisches Zwischenwasser (AIW) genannt wird. Seine Temperatur liegt zwischen -1 und
4° C, der Salzgehalt zwischen 34.6 und 34.9 psu (Swift 1986). Das AIW weist ein Tem-
peratur- und Salzgehaltsmaximum von etwa 3° C und 34.9 psu in Tiefen zwischen 250 bis
400 m auf, das durch laterale Einmischung von Atlantikwasser entsteht. Dariiber, in einer
Tiefe zwischen 75 und 150 m, existiert ein durch die Konvektion verursachtes Tempera-
turminimum. Wahrend des Sommers kommt es durch Sonneneinstrahlung zur Erwdrmung der
oberen Schichten des AIW. Die Wassermasse oberhalb der so entstehenden saisonalen Ther-
mokline wird Arktisches Oberflichenwasser (ASW) genannt. Es weist Temperaturen
zwischen 0° C im Westen und 5° C im Osten auf. Durch die konvektive Entstehung bedingt,
reicht das AIW bis in eine Tiefe von 1000 bis 1500 m und hat eine hohere Dichte als die
benachbarten oberflichennahen Wassermassen (Swift 1986). Daher breitet es sich horizontal
unterhalb der Fronten in die Atlantische und Polare Doméne aus. Dort schichtet es sich
zwischen dem oberflichennahen Atlantischen bzw. Polaren Wasser und dem Tiefenwasser
ein, womit sich seine Bezeichnung als Zwischenwasser erkldrt. Die Ausbreitung des AIW
reicht in stidlicher Richtung bis an den Island-Schottland-Riicken. Hier stromen etwa 3 Sv
AIW mit geringeren Anteilen von Tiefenwasser der Norwegensee durch den Farder-Bank-
Kanal als kalte Tiefenstromung nach Siiden (Hansen & @sterhus 2000).

2.3.1.2. Polare Doméine und Ostgronlandstrom

In der Polaren Domine, zwischen der Kiiste Gronlands und der Polarfront, bestehen die
obersten etwa 100 m der Wassersdule aus sogenanntem Polaren Wasser (PW). Das PW ent-
steht im Nordpolarmeer, wo der Einstrom grofer sibirischer und nordamerikanischer Strome
eine salzarme Oberflichenschicht erzeugt, deren Temperatur nur knapp oberhalb des Gefrier-
punktes liegt. Dieses Wasser verldsst das Nordpolarmeer durch die Framstrafle und stromt mit
dem Ostgronlandstrom (EGC) entlang der gronldndischen Kiiste nach Siiden. Der Definition
von Swift (1986) folgend liegt der Salzgehalt des PW unterhalb von 34.4 psu, die Temperatur
unterhalb von 0° C. Salzgehalte unterhalb von 30 psu sind jedoch keine Seltenheit, und auch
sommerliche Oberflichentemperaturen von 3 bis 5° C sind mdglich, wenn die solare Ein-
strahlung den durch die salzarme Oberflichenschicht stabil geschichteten Ozean erwédrmt
(Swift 1986).
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Der EGC verlauft als westliche Randstromung entlang der ostgronldndischen Scheltkante von
der FramstraB3e im Norden bis zur Dadnemarkstrale im Siiden (Abb. 2.5.). In der Framstralle
bei 79° N betrigt sein Transport etwa 11 Sv (Fahrbach et al. 2001). Davon besteht etwa 1 Sv
aus PW (Fahrbach et al. 2001), etwa 4 Sv zu gleichen Teilen aus Zwischen- und Tiefenwasser
des Nordpolarmeers (Aagaard et al. 1991, Rudels et al. 2002) und die restlichen 6 Sv aus re-
zirkulierendem Atlantikwasser (Rudels 1987, Manley 1995). Das rezirkulierende Atlantik-
wasser bildet etwa zwischen 150 und 800 m Tiefe eine warme (T > 0° C) und salzreiche
(S > 34.93 psu) Komponente des EGC. Darunter, im Bereich des Tiefenwassers, ist die Stro-
mung wiederum kilter und salzdrmer. Stromabwdrts, bei etwa 77° N, werden Teile des EGC
durch die Gronland-Bruchzone (Abb. 2.1.) in siiddstliche Richtung abgelenkt und bilden ei-
nen zyklonalen Wirbel im Boreasbecken (Quadfasel & Meincke 1987). Trotzdem nimmt der
Volumenfluss des EGC stromabwirts zu, bis er, am Rande des Gronlandbeckens bei 75° N,
im Jahresmittel 20 bis 25 Sv, im Winter bis 40 Sv betrdgt (Fahrbach et al. 1995, Woodgate et
al. 1999). Der Grund hierfiir ist ein zweiter, wesentlich groBerer, stark windgetriebener
zyklonaler Wirbel im Gronlandbecken, der sogenannte Gronlandseewirbel. Aufgrund der Er-
haltung der potentiellen Vorticity ist dieser Wirbel westlich intensiviert, d.h. im Westen
schmaler und schneller. Wéhrend des Winters bildet er somit den, liberwiegend aus Tiefen-
wasser der Gronlandsee bestehenden, Hauptbestandteil des EGC bei 75° N. Der Kern der
Stromung befindet sich nahe der Oberfliche, iiber dem Kontinentalhang, etwa oberhalb der
2200 m Tiefenlinie. Die Stromungsgeschwindigkeit kann nahe der Oberfliche 1 m s’
betragen, im Mittel liegt sie hier bei 24 cm s' und nahe des Bodens bei 6 bis
10 cm 5. Die Gezeitenstromung im Bereich des EGC betrigt maximal 4 cm s (Woodgate et
al. 1999).

Weiter stromabwirts, bei etwa 71° N, trifft der EGC auf die Jan-Mayen-Bruchzone
(Abb. 2.1.). Diese lenkt einen groBen Teil des oberflaichennahen und 100 % des Wassers un-
terhalb von 1600 m mit dem Jan-Mayen-Strom nach Osten und bildet damit den siidlichen
Abschnitt des Gronlandseewirbels (Abb. 2.5.), (Blindheim & Osterhus 2004). Der verblei-
bende Teil des EGC stromt weiter siidlich mit dem Ostislandstrom nach Osten in die Island-
see oder verldsst das Europdische Nordmeer durch die Didnemarkstrale. In der Didnemark-
strafle besteht der EGC nahe der Oberfldache aus 1 Sv bis 2 Sv PW und darunter aus 3 Sv so-
genanntem Dénemarkstralen-Overflow, einer kalten (T < 1° C) und salzreichen
(S > 34.8 psu) bodenintensivierten, starken (bis 1 m s™') baroklinen Strémung. Die Herkunft
der hier transportierten Wassermasse ist unklar. So liegt sie fiir Strass et al. (1993) in der im
EGC stattfindenden Vermischung von rezirkulierendem Atlantikwasser mit Arktischem
Zwischenwasser, wihrend ihn Jonsson und Valdimarsson (2004) zumindest fiir Teile des
Overflow-Wassers in einer aus der Islandsee kommenden, entlang des nordisldndischen
Schelfhangs fithrenden westlichen Tiefenstromung sehen.
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Abb. 2.6.: Mittlere Temperatur [°C] und Salzgehalt [psu] der Meeresoberfldche im Europédischen Nordmeer.
a) Temperatur im Zeitraum Juli bis September b) Temperatur, Mirz bis Mai, ¢) Salzgehalt, Juli bis September,
d) Salzgehalt, Mérz bis Mai. Dargestellt sind Daten der Polar Science Center Hydrographic Climatology (PHC)
(Steele et al. 2001). Dieser Datensatz ist, fiir das Gebiet des Européischen Nordmeers, mit dem World Ocean
Atlas 1994 Datensatz (Levitus et al. 1994), der im Experiment RUN18 benutzt wird, identisch (Steele et al.
2001).

2.3.1.3. Eis

Grof3e Teile der Polaren Doméne sind das ganze Jahr tiber mit Packeis bedeckt (Abb. 2.5.),
das iiberwiegend aus dem Nordpolarmeer stammt (Pickard & Emery 1990). Hier treibt es mit
der Transpolaren Drift von den sibirischen Schelfgebieten durchs Eurasische Becken bis zur
Framstralle, von wo es mit dem EGC weiter nach Siiden transportiert wird. Der EGC bein-
haltet damit den groBten meridionalen Eistransport der Erde. Dieser Eistransport unterliegt
einer starken saisonalen und interannualen Variabilitit. Der Modellstudie von Harder et al.
(1998) zufolge liegt er in der FramstraBe im langjahrigen Mittel bei 2700 km® a”', mit einem
saisonalen Maximum von 4400 km’ a”’ im Mirz und einem auf Null zuriickgehenden
Transport im August. Seine interannuale Variabilitdt weist einen Faktor von 2 auf. Dies
stimmt mit Beobachtungen gut iiberein. So lag der mittlere Eistransport bei Foldvik et al.
(1988) zwischen 4000 und 5000 km® a™', Aagaard und Carmack (1989) maBen 2790 km® a,
Mitchelson-Jacob (1993) 3000 km®’ a' und Martin und Wadhams (1999) 1530
km® a’. Die Eismichtigkeit liegt in der FramstraBe zwischen 2 und 3 m (Vinje et al. 1998)
und nimmt von hier aus nach Siiden hin mit etwa 0.2 m pro Grad nordlicher Breite ab
(Wadhams 1997). Die mittlere Driftgeschwindigkeit des Eises liegt bei 5 bis 10 cm s im
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Sommer und 15 bis 20 cm s”' im Winter (Martin & Wadhams 1999). Wihrend des Winters
kommt es auch siidlich der Framstrae zu Eisbildung. Dies geschieht vor allem in offenen
Rinnen und Kanilen innerhalb des Packeises und auch in gréeren Gebieten offener See, so-
genannten Polynien, die durch ablandigen Wind nahe der ostgronldndischen Kiiste entstehen.
Das Eis, das zu dieser Zeit durch die Danemarkstral3e nach Siiden driftet, besteht zu einem
signifikanten Teil aus in der Gronlandsee gebildetem Eis (Wadhams 1986). Wihrend beson-
ders eisreicher Winter bilden die nach Osten flihrenden Abzweigungen des EGC, der Jan-
Mayen- und der Ostislandstrom, weit nach Osten reichende Zungen von Eis, den Is Odden
nordlich von Jan-Mayen bzw. den Selneset norddstlich von Island (Wadhams 1986).

Im Sommer fiihrt der reduzierte Import von Eis aus dem Nordpolarmeer und die verstérkte
Eisschmelze in der Gronlandsee zu einer schmaleren eisbedeckten Zone, die, im langjidhrigen
Mittel, im Siiden nur bis vor die Miindung des Scoresby-Sunds reicht (Abb. 2.5.), (Wadhams
1986, Gloersen & Campbell 1993). Beim Schmelzen wird im Eis enthaltenes lithogenes Ma-
terial freigesetzt, das sich zum Teil am Boden der Gronlandsee absetzt. Dies geschieht iiber-
wiegend im Bereich des ostgronldandischen Kontinentalhangs (Ramseier et al. 1999) und bil-
det hier den Hauptmechanismus der Sedimentation (Wollenburg 1993). Der Ursprung dieses
Materials liegt iiberwiegend in den kiistennahen, seichten (D < 30 m) Regionen der Laptew-
see, in denen ein Grofteil des arktischen Packeises gebildet wird (Darby 2003). In diese Re-
gion wiederum gelangt es durch Erosion der sibirischen Kiiste oder wird aus weit entfernten
Gebieten durch das Lena-Delta herangespiilt (Eicken et al. 2000). Thermohaline Konvektion
und Gezeitenstromung bewirken seine Aufwirbelung, so dass es vom sich bildenden Eis ein-
geschlossen werden kann (Eicken et al. 2000). Zusétzlich setzt sich vom Festland herange-
wehtes Material auf der Eisoberseite ab (Wollenburg 1993). Der Massenfluss des lithogenen
Materials, das auf diese Weise mit der Transpolaren Drift und dem EGC bis in die Gronland-
see transportiert wird, wird von Wollenburg (1993) auf 7%x10° kg a”', von Eicken et al. (2000)
auf 10x10° kg a™ geschitzt.

2.3.2. Tiefsee

Etwa 70 % des Gesamtvolumens des Europdischen Nordmeers bestehen aus Tiefenwasser
(Swift 1986). Dieses befindet sich unterhalb einer Tiefe von etwa 1500 m, in der Regel unter-
halb des Arktischen Zwischenwassers (AIW). Man unterscheidet zwischen dem Gronlandsee-
Tiefenwasser (GSDW) und dem Tiefenwasser der Norwegen- und Islandsee, dem Norwegen-
see-Tiefenwasser (NSDW). Nach Blindheim und Osterhus (2004), die sich auf Messungen
aus dem Jahr 1999 beziehen, liegt die potentielle Temperatur des GSDW zwischen -1.4 und
-1.0° C und sein Salzgehalt zwischen 34.89 und 34.90 psu. Damit stellt es die dichteste
Wassermasse des Nordatlantiks dar. Die Dichte des NSDW ist aufgrund der hdheren
potentiellen Temperatur, die zwischen -1.1 und -0.6° C liegt, geringer, obwohl sein Salzgehalt
mit Werten zwischen 34.90 und 34.92 psu iiber denen des GSDW liegt (Hansen & Osterhus
2000, Blindheim & @sterhus 2004), (Abb. 2.8.).

Aufgrund der nur geringen Zahl von tiefreichenden Stromungsmessungen ist nur wenig liber
die Zirkulation der Tiefsee bekannt. Vermutlich dhnelt sie der oberflichennahen Zirkulation,
mit einer nach Norden fithrenden Stromung im Osten und einer nach Stidwesten gerichteten
Stromung im Westen (Eldevik et al. 2004). Daneben besteht die Tiefseezirkulation aus topo-
graphisch gefiihrten zyklonalen Wirbeln oder Schleifen in den einzelnen Becken (Abb. 2.7.),
(Quadfasel & Meincke 1987, Nost & Isachsen 2003, Blindheim & @sterhus 2004, Eldevik et
al. 2004), von denen der stark windgetriebene Gronlandseewirbel im Gronlandbecken mit
einem Tiefenwasseranteil von bis zu 25 Sv der stérkste ist (Fahrbach et al. 1995, Woodgate et
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al. 1999). Dies ist die Folge einer Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphére, die liber
dem Gronlandseewirbel zu einer maximalen Rotation des Windstresses fiihrt (Jonsson 1991).

Bereits gegen Ende des 19. Jahrhunderts beobachtete Mohn (1887) die hohe Meerwasser-
dichte nahe der Oberfldche im Zentrum des Gronlandseewirbels in Verbindung mit einer nur
schwach ausgebildeten Schichtung. Daraufhin entwickelte Nansen (1906) das bis heute giil-
tige Modell zur Entstehung von GSDW. Demzufolge entsteht das Tiefenwasser im Zentrum
des Gronlandseewirbels an der Meeresoberflache durch tiefreichende thermische Konvektion,
die durch Ausbriiche gronldndischer Kaltluft verursacht wird. Weil allerdings bis zum
Meeresboden reichende Konvektion in der Gronlandsee bis heute nicht beobachtet wurde,
schlugen Carmack und Aagaard (1973) ein Modell vor, in dem zwei grof3skalige konvektive
Schichten (oberes AIW und unteres AIW) iiber eine doppeldiffusive Grenzschicht miteinan-
der gekoppelt sind. Doch gegen diesen internen Weg der Vermischung sprechen die Tiefen-
wasserkonzentrationen von Tracern wie Krypton-85, Tritium, Kohlenstoff-14 oder Argon-39,
die deutlich auf eine Beteiligung oberflichennaher Schichten an der Tiefenwasserbildung
hinweisen (Smethie et al. 1986). Die fehlende Beobachtung der konvektiven Tiefenwasserbil-
dung ist somit wahrscheinlich die Folge zu seltener Messversuche eines rdumlich wie zeitlich
begrenzten Prozesses, dessen Haufigkeit und Intensitdt als Folge einer globalen Erwdrmung
zudem abgenommen hat (Dickson et al. 1996).

80°N 80°N

75°N

70°N

65°N

20°W 10°wW 0° 10°E
Abb. 2.7.: Schematische Darstellung der Tiefseezirkulation und der beteiligten Wassermassen. AODW: Nord-

polarmeer-Tiefenwasser, GSDW: Gronlandsee-Tiefenwasser, NSDW: Norwegensee-Tiefenwasser (modifiziert
nach Hansen & @sterhus 2000, Blindheim & @sterhus 2004, Eldevik et al. 2004).
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Das GSDW entsteht also durch thermische Konvektion, aus abgekiihltem AIW und ASW,
was den relativ niedrigen Salzgehalt und die niedrige Temperatur des GSDW erklart.

Im Nordpolarmeer dominieren hingegen andere Prozesse die Tiefenwasserbildung: Durch die
2600 m tiefe Framstrale stromen GSDW und NSDW von Siiden in das Eurasische Becken
ein und werden hier durch thermohaline Schelthangkonvektion modifiziert. Im Winter stro-
men die durch Eisbildung erzeugten kalten und salzreichen Plumes den Schelthang hinunter
und gelangen teilweise bis in die Tiefsee (Swift et al. 1997, Morales Maqueda et al. 2004). In
150 m bis 900 m Tiefe treffen sie auf warmes und salzreiches Atlantikwasser, das, aus der
Framstralle und Barentssee stammend, entlang des eurasischen Kontinentalhangs nach Osten
stromt (Rudels et al. 1994). Sie vermischen sich mit dem Atlantikwasser und transportieren so
dessen Wirme und Salz in die Tiefsee (Aagaard et al. 1985, Backhaus et al. 1997). Die ther-
mohaline Schelfhangkonvektion bewirkt somit eine Erwdrmung und Salzanreicherung im
Tiefenwasser des Nordpolarmeers (AODW), dessen potentielle Temperatur und Salzgehalt
zwischen -1.0 und -0.5° C bzw. zwischen 34.91 und 34.93 psu liegt (Blindheim & Osterhus
2004).
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Abb. 2.8.: Zonale Temperatur- und Salzgehaltsschnitte durch das Europdische Nordmeer, Mittelwerte fiir den
Zeitraum Juli bis September: a) Temperatur [°C] entlang 70° N, b) Salzgehalt [psu] entlang 70° N,
¢) Temperatur [°C] entlang 75° N, d) Salzgehalt [psu] entlang 75° N. Dargestellt sind Daten der Polar Science
Center Hydrographic Climatology (PHC) (Steele et al. 2001).
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Durch die westliche Framstrale stromen etwa 2 Sv AODW nach Siiden in die Gronlandsee
(Aagaard et al. 1991, Rudels et al. 2002). Hier schichtet sich diese Wassermasse zwischen
dem AIW und dem GSDW, in einer Tiefe zwischen 1500 bis 2500 m, ein und bildet dort ein
lokales Salzgehaltsmaximum (Aagaard et al. 1991), (Abb. 2.9.). Die Stromung des AODW in
der Gronlandsee verlduft in Form von topographisch gefithrten zyklonalen Schleifen entlang
des ostgronldndischen Kontinentalhangs, der beiden Bruchzonen und des Mittelatlantischen
Riickens. Zwischen 1500 und 2500 m Tiefe kommt es zu isopyknischer Vermischung
zwischen dem AODW am Rand des Beckens und dem GSDW im Inneren, so dass der
Einfluss des AODW bis in die zentrale Gronlandsee reicht (Aagaard et al. 1991). Aulerdem
kommt es an den Rédndern des Gronlandbeckens zu diapyknischer Vermischung von AODW
und GSDW (Aagaard et al. 1991). Ihr Produkt ist das Norwegensee-Tiefenwasser (NSDW),
(Bjerknes 1962, Aagaard et al. 1985). Dieses flieit durch Bereiche der Jan-Mayen-Bruchzone
in die Islandsee und durch Bereiche des Mohnsriickens, wie dem etwa 2200 m tiefen, nérdlich
der Insel Jan Mayen liegenden Jan-Mayen-Kanal, in die Norwegensee (Osterhus &
Gammelsrad 1999). In der Island- wie in der Norwegensee bildet es somit den
Hauptbestandteil des Tiefenwassers.
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Abb. 2.9.: Salzgehaltsschnitt normal zum ostgronlandischen Kontinentalhang bei etwa 75° N gemessen im Sep-
tember 2001 (Logemann 2001) mit skizzierter Lage des Arktischen Zwischenwassers (AIW), des Nordpolar-
meer-Tiefenwassers (AODW) und des Gronlandsee-Tiefenwassers (GSDW). Die vertikalen Striche am unteren
Bildrand geben die Lage der einzelnen CTD-Profile an.
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Der Einstrom von AODW in die Gronlandsee und die Vermischung dieser Wassermasse mit
dem GSDW fiihrt zu einer Erwdrmung, Salzanreicherung und Dichteabnahme im Tiefenwas-
ser (Abb. 2.10.). Die Stabilitdt der Wassersdule in der Gronlandsee wird dadurch reduziert
und die Voraussetzung fiir tiefreichende Konvektion verbessert (Aagaard et al. 1991,
Blindheim & Osterhus 2004). Die tiefreichende Konvektion wiederum produzierte neues
GSDW, und die beschriecbenen Prozesse der Wassermassentransformation konnten von
Neuem beginnen. Soweit, grob skizziert, das Bild einer auf groBen Zeitskalen stationdren
thermohalinen Zirkulation des Européischen Nordmeers und des Nordpolarmeers. Es ist aller-
dings fragwiirdig, ob ein solcher stationirer Zustand liberhaupt existiert (Aagaard et al. 1985).
Des Weiteren wirft es die Frage auf, woher die Energie fiir die diapyknische Vermischung des
Tiefenwassers stammt (Aagaard et al. 1991, Visbeck & Rhein 2000, Walter 2004, Naveira
Garabato et al. 2004).

Die obigen Autoren stellten sich diese Frage bei der Betrachtung der Vermischung von
AODW und GSDW in der Gronlandsee. Aber auch im Eurasischen Becken des Nordpolar-
meers wird dichtes, kaltes und salzarmes Tiefenwasser in weniger dichtes, warmeres und salz-
reicheres umgeformt. Vermischungsprozesse wie Cabbeling oder Doppeldiffusion wiirden die
Dichte des Tiefenwassers erhdhen (z.B. Pickard & Emery 1990). Das Einmischen der war-
men, salzreichen Plumes am eurasischen Kontinentalhang kann die Temperatur- und Salz-
gehaltzunahme des Tiefenwassers erkliren, nicht aber dessen Dichteabnahme.

temperature

pot.

Abb. 2.10.: TS-Diagramm der Tiefseewassermassen im Europdischen Nordmeer. Die Konturlinien geben die
Dichte Geypzzso()xm“ pa kg m'3] an. Die potentielle Temperaturen und Dichtewerte beziehen sich auf die Tiefe von
2500 m, um das Verhiltnis der drei Dichten darzustellen. Dieses kehrt sich um, wenn die Meeresoberflache als
Referenzniveau gewdhlt wird, wie dies in Tabelle 2.1 getan wurde. Die Temperaturwerte dort sind daher um
etwa 0.1 K niedriger.
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Tabelle 2.1.: Potentielle Temperatur 6 und Salzgehalt S der wichtigsten Wassermassen im Européischen Nord-
meer. Nordatlantikwasser: NAW, Arktisches Zwischenwasser: AIW, Polares Wasser: PW, Gronlandsee-Tiefen-
wasser: GSDW, Norwegensee-Tiefenwasser: NSDW, Nordpolarmeer-Tiefenwasser: AODW, (Swift 1986,
Blindheim & @sterhus 2004).

0 /°C] S [psu]
NAW > 7 >35.1
AIW -1-4 34.6-34.9
PW <0 <344

GSDW | -14—--1.0 34.89-34.90
NSDW | -1.1--0.6 34.90-34.92
AODW | -1.0--0.5 34.91—-34.93
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3. DIE ERWARMUNG DER TIEFSEE
3.1. Klimatologischer Hintergrund

Seit Beginn der industriellen Revolution, Mitte des 18. Jahrhunderts, {ibt der Mensch einen
deutlichen Einfluss auf die Zusammensetzung der Atmosphére aus. So ist z.B. die CO,-Kon-
zentration durch die Verwendung fossiler Brennstoffe und Brandrodung seit 1750 von etwa
280 auf 370 ppm gestiegen, bei einer Zunahme von 1.8 ppm pro Jahr wihrend der 1990er
Jahre (Keeling et al. 1976, 1982, 1995). Die Fahigkeit der Atmosphire, die vom Erdboden
ausgesandte langwellige Strahlung zu absorbieren und in Warme umzusetzen, vergréBert sich
dadurch. Dieser sogenannte anthropogene Glashauseffekt hat wihrend der letzten 100 Jahre
zu einer globalen Erwédrmung der Erdoberflache von 0.6 + 0.2 K gefiihrt (IPCC 2001), (Abb.
3.1.). Seit dem Ende einer Phase kurzer Stagnation, die von der Mitte der 1940er bis zur Mitte
der 1960er Jahre andauerte, hat sich die Atmosphédre kontinuierlich erwarmt. Als Folge wird
etwa seit Mitte der 1970er Jahre das Wasser des Subtropenwirbels wirmer und salziger
(Parilla et al. 1994, Levitus et al. 2000, Curry et al. 2003), wiahrend die sommerliche Ausdeh-
nung des arktischen Packeises abnimmt (Wadhams & Davis 2000, Johannessen et al. 2002).
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Abb. 3.1.: Abweichung der Erdoberflachentemperatur (rot) vom Mittel des Zeitraums 1961-1990 (groBe Gra-
phik: Mittel der Nordhemisphére, kleine Graphik: globales Mittel) und CO,-Konzentration (blau) der Atmo-
sphire wahrend der letzten 1000 Jahre (modifiziert nach IPCC (2001)).
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Wihrend der letzten Dekaden weist neben der globalen Erdoberflichentemperatur ebenfalls
der NAO-Index einen deutlichen Anstieg auf. So fiel der mittlere winterliche Luftdruck in
Island um etwa 7 hPa wahrend der letzten 30 Jahre (Gillet et al. 2003). Auf diesen Trend lasst
sich, aufgrund der bei hohem NAO-Index intensivierten Warmluftadvektion, mehr als 50 %
des Anstiegs der winterlichen Oberflichentemperaturen Eurasiens und grofle Teile der
Niederschlagtrends in Westeuropa zuriickfithren (Hurrel 1996, Thompson et al. 2003).
Aktuelle Rekonstruktionen des NAO-Index, die bis ins Jahr 1400 zuriickreichen, zeigen einen
ungewohnlich hohen Index im 20. Jahrhundert, wenngleich dhnliche Phasen wahrscheinlich
bereits im 15. und 16. Jahrhundert existierten (Luterbacher et al. 1999, 2002, Cook 2003).
Trotzdem ist es wahrscheinlich, dass der gegenwirtige Trend, zumindest teilweise, durch eine
globale Erwdrmung verursacht wird (Gillet et al. 2003). Statistische Analysen (Osborn et al.
1999, Gillet et al. 2000, 2001, Thompson et al. 2000) ergeben, dass der NAO-Trend der
letzten 4 Dekaden auflerhalb der internen NAO-Variabilitit liegt, dass er auf einem externen,
natlirlichen oder anthropogenen, Antrieb beruht. Einheitlich zeigen die Klimamodelle
HadCM3, ECHAM3, ECHAM4, GISS-S (Gillet et al. 2002), CCCma (Fyfe et al. 1999),
CSIRO, NCAR-PCM (Osborn 2002) und GFDL (Stone et al. 2001) einen steigenden NAO-
Index als Folge einer steigenden atmosphirischen CO,—Konzentration, wenn auch die
Modelle den realen NAO-Trend allesamt unterschitzen (Abb. 3.2.). Die Art der Kopplung
von globaler Erwdrmung und NAO ist kaum verstanden (Gillet et al. 2003), der Anstieg der
tropischen Meeresoberflaichentemperatur scheint dabei eine wichtige Rolle zu spielen
(Hoerling et al. 2001).

1200 1950 2000 2050

10

NAO index
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year

Abb. 3.2.: Der beobachtete NAO-Index (durchgezogene Kurve) und der aus den Laufen von sieben Klimamo-
dellen ermittelte Durchschnittswert (gestrichelte Kurve). Der grau schattierte Bereich beinhaltet die Ergebnisse
aller sieben Simulationen. In den Modellen wird der NAO-Trend durch einen Anstieg der CO,-Konzentration
um 1 % pro Jahr nach 1990 bewirkt (nach Gillet et al. 2003).
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3.2. Einfluss der NAO auf das Européische Nordmeer

Der deutliche Anstieg des NAO-Index wihrend der letzten vier Dekaden hat im Europédischen
Nordmeer hydrographische Anderungen bewirkt, die in einigen Fillen zu bisher unbeobach-
teten Strukturen gefiihrt haben (Visbeck et al. 2003), wenngleich dies, betrachtet man die
Linge der Zeitserien hydrographischer Beobachtungen von einigen Dekaden, keine allzu gro-
Ben klimatologischen Riickschliisse zulésst. Diese Anderungen sind im Wesentlichen durch
den Einfluss der NAO auf fiinf Prozesse verursacht (Visbeck et al. 2003):

1) Einstrom von Atlantikwasser: Die mit einem erhohten NAO-Index verbundene Intensivie-
rung der Winterstiirme iiber der Norwegensee (Rogers 1990, Alexandersson et al. 1998,
Hurrell et al. 2003) erhoht, neben der Warmluftadvektion, den Einstrom von Atlantikwasser
ins Europdische Nordmeer (Dickson 1997, Dye 1999, Mork & Blindheim 2000). Mit dem
erhohten Einstrom ist ein Erwirmungssignal verbunden, das sich iiber das Europiische
Nordmeer (Dsterhus et al. 1996, Bonisch et al. 1997, Osterhus & Gammelsrod 1999) bis in
intermedidre Schichten des Nordpolarmeers ausbreitet (Quadfasel et al. 1991, Carmack et al.
1995, Swift et al. 1997, Grotefendt et al. 1998, Dickson et al. 2000, Johannessen et al. 2002).
Der Import von durch Vermischung mit dem Atlantikwasser vermutlich ebenfalls warmer
gewordenem AODW aus dem Nordpolarmeer in die Gronlandsee steigt ebenfalls (Meincke &
Rudels 1995, Meincke et al. 1997, Blindheim & Osterhus 2004). Diese Wérmequelle fiir die
Tiefsee der Gronlandsee wird so intensiviert.

11) Import von Eis und Frischwasser durch den Ostgronlandstrom: Ein erhohter NAO-Index
ist, aufgrund der verdnderten ozeanischen und atmosphédrischen Zirkulation, mit groBBerem
Eis- und Frischwasserimport aus dem Nordpolarmeer verbunden (Vinje et al. 1998, Kwok &
Rothrock 1999, Vinje 2001a, 2001b, Dickson et al. 2000).

ii1) Eisproduktion: Die mit einem erhohten NOA-Index verbundenen hdheren Lufttemperatu-
ren (Hurrell et al. 2003) und selteneren Ausbriiche gronldndischer Kaltluft tiber die angren-
zende Gronlandsee reduzieren hier die spatwinterliche Eisproduktion (Deser et al. 2000).

1v) Niederschlag: Die bei hohem NAO-Index intensivierte Sturmaktivitdt ist mit einem An-
stieg des Niederschlags entlang des Norwegischen Stroms verbunden (Dickson et al. 2000).

Die hydrographische Folge der Prozesse ii) bis iv) ist eine deutliche Salzgehaltsabnahme im
Europidischen Nordmeer oberhalb einer Tiefe von 1000 bis 1500 m (Blindheim et al. 2000,
Visbeck et al. 2003, Dickson et al. 1996, 2003), (Abb. 3.3.). Dieses AussiiBungssignal reicht
damit tief genug, um mit dem Overflow in das Tiefenwasser des Nordatlantiks getragen zu
werden (Turrell et al. 1999, Dickson et al. 2002).

v) Konvektion in der Gronlandsee: Die mit einem hohen NAO-Index verbundene Aussiilung
und Erwarmung des oberflichennahen Wassers reduziert dessen Dichte und erhoht somit die
Stabilitit der Wassersédule. Zusétzlich sind die Lufttemperaturen hoher, was die winterliche
Wirmeabgabe an der Meeresoberfliche und dessen destabilisierende Wirkung reduziert
(Aagaard 1968). Dies flihrt zu einer deutlichen Reduktion der Tiefe und Intensitit der
Konvektion in der Gronlandsee in Phasen mit hohem NAO-Index (Schlosser 1991, Dickson et
al. 1996, Verduin & Quadfasel 1999).
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Abb. 3.3.: Zeitserien a) der Salzgehaltsinderung aufgezeichnet vom Wetterschiff Mike (66° N, 2° E) in der
Norwegensee (modifiziert nach Dickson et al. 2003), b) des Salzgehalts der zentralen Gronlandsee (modifiziert
nach Logemann 2001, Mortensen 2004, Blindheim & @sterhus 2004).

Durch tiefreichende Konvektion wird neues kaltes und relativ salzarmes GSDW gebildet, die
Tiefsee der Gronlandsee auf diese Weise abgekiihlt (Aagaard 1968). Zwischen 1500 und
2500 m Tiefe wird diese Abkiihlung durch laterale Warmeadvektion (AODW-Advektion) aus
dem Nordpolarmeer balanciert. Diese Balance variiert mit der NAO, so dass es in der Tiefsee
der Gronlandsee zu einem Zyklus aus Erwarmungs- und Abkiihlungsperioden kommt (Clarke
et al. 1990, Meincke et al. 1992, Meincke & Rudels 1995, Verduin & Quadfasel 1999).

Ein MaB fiir die Stirke der winterlichen Konvektion in der Gronlandsee ist die maximale
Tiefe, die das an der Oberfliche abgekiihlte und dann absinkende AIW bis zum Ende des
Winters erreicht. Blindheim und @sterhus (2004) schlagen als Indikator dieser Tiefe die Lage
der 34.89 psu Isohaline vor. Demnach zeigen Messungen aus dem Spitwinter 1971
(Malmberg 1983) eine Konvektionstiefe von 3500 m. In den 1980er Jahren verringerte sich
diese auf Werte unterhalb von 1600 m (Meincke et al. 1992). In der ersten Hailfte der 1990er
Jahre nahm sie bis auf 700 m ab, um in den folgenden Jahren auf Werte zwischen 1100 und
1300 m anzuwachsen (Budéus et al. 1998, Blindheim & Osterhus 2004).

Seit den 1970er Jahren ist somit ein steigender NAO-Index mit reduzierter Konvektion und
steigender Tiefseetemperatur in der Gronlandsee verbunden (Abb. 3.4.). Zwischen 2000 und
2500 m Tiefe betrdgt diese Erwidrmung gegenwirtig etwa 0.02 K pro Jahr, die
Salzanreichung etwa 0.6x10™ psu pro Jahr (Logemann 2001, Blindheim & @sterhus 2004,
Mortensen 2004). Im Gegensatz zum Temperaturtrend kehrt sich der Salzgehaltstrend mit
abnehmender Tiefe um. Oberhalb der Tiefe von 2000 m dominiert das aus geringeren Tiefen
stammende AussiiBungssignal. Die Abnahme des Salzgehalts zwischen 1500 und 2000 m
Tiefe betrigt etwa -1.6x10” psu pro Jahr (Logemann 2001, Blindheim & @sterhus 2004,
Mortensen 2004). Auf die Meerwasserdichte des Tiefseebereichs der Gronlandsee hat die
Temperaturentwicklung im Vergleich zu der des Salzgehalts einen stirkeren Einfluss. Die
Dichte nimmt daher in der gesamten Wassersdule ab.
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Abb. 3.4.: Zeitserien der a) bodennahen Lufttemperatur auf Jan Mayen, b) auf Svalbard, ¢) des Winter-NAO-
Index (Januar-Mérz) und d) die mittlere potentielle Temperatur der Gronlandsee unterhalb 2500 m Tiefe. Die
schwarzen Kurven geben Jahresmittelwerte, die roten ein gleitendes Mittel {iber 9 Jahre an. Die griinen Linien
zeigen die Trends zwischen 1968 und 1998. Diese betragen: a) Jan Mayen 0.08 K a”, b) Svalbard 0.06 K a”',
¢) Winter-NAO-Index: 0.04 a”'. (Lufttemperaturdaten aus der Unaami Data Collection, National Oceanic and
Atmospheric Administration (NOAA), (Overland et al. 2004), NAO-Daten vom Climate Prediction Center,
NOAA, Hydrographische Daten nach Bonisch et al. 1997, Visbeck & Rhein 2000, Karstensen et al. 2005).

1824 stations in the central Greenland Sea
Temperature [Deg C]

i

1000

2000

1960

1970 1980

Time [yr]

2000

b)

0

500

Ky

1000

1500

depth [m]

2000

2004

2500

[ ]

3000

Ocear Datz View

3500

-1 -0.9 -0.8
temperature [“C]

Abb. 3.5.: Temperaturentwicklung in der zentralen Gronlandsee. a) Darstellung von Janus Larsen, International
Council of the Exploration of the Sea (ICES), 2005. b) Mittlere winterliche Temperaturprofile unterschiedlicher
Zeitraume (modifiziert nach Alekseev et al. 2001) und mittlere im September/Oktober 2001 und 2004 aufge-

zeichnete Profile (Logemann 2001, Mortensen 2004).

-0.

7




38

Zwischen 1500 und 2500 m Tiefe betrigt diese Abnahme -1.6x10~ kg m™ pro Jahr. Die
Dichteabnahme nimmt mit der Tiefe leicht zu, so dass die mittlere Stabilitit in diesem Tiefen-
bereich abnimmt (Blindheim & Osterhus 2004). So fiel zwischen 2001 und 2004 die Brunt-
Viisild-Frequenz N von 2.5x107 s auf 2.4x10” s (Logemann 2001, Mortensen 2004). Die
abnehmende Schichtung der Tiefsee konnte das Aufkommen tiefreichender Konvektion in
Zukunft begiinstigen (Blindheim & Osterhus 2004).

Die in Abbildung 3.5.b dargestellten Temperaturprofile der zentralen Gronlandsee der Jahre
2001 und 2004 zeigen ein Temperaturmaximum in der Tiefsee, das sich 2001 in 1550 m, 2004
in 1800 m Tiefe befindet. Dieses Maximum wird durch AODW gebildet, dessen Temperatur
mit abnehmender Tiefe zunimmt. Dieser Temperaturgradient wird dort, wo das AODW auf
das durch winterlichen Konvektion abgekiihlte AIW trifft, umgekehrt, wobei sich das
Maximum herausformt (Blindheim & Osterhus 2004). Die zwischen 2001 und 2004
gemessene Zunahme der Tiefe dieses Temperaturmaximums konnte somit auf eine tiefer
reichende Konvektion im Jahr 2004 hindeuten. Andererseits konnte, bei Annahme einer
Konvektionstiefe unterhalb von 1500 m nach 2001, die Tiefenzunahme des Maximums auch
auf eine Absinkbewegung des Tiefenwassers deuten (Budéus et al. 1998).

An der Ausbildung des Salzgehaltsmaximums zwischen 1500 und 2500 m Tiefe (Abb. 3.3.)
ist die laterale Advektion von AODW als Ursache der Salzanreichung der Tiefsee erkennbar
(Blindheim & Qsterhus 2004).

3.3. Erwarmung des Bodenwassers

Unterhalb einer Tiefe von 2500 m weist die Gronlandsee eine mit der der dariiber liegenden
Schichten sehr dhnliche Entwicklung auf. Auch hier steigt die Temperatur, der Salzgehalt und
die Konzentration anthropogener Tracer seit den frithen 1970er Jahren (Abb. 3.3. bis 3.7.).
Zwischen den Jahren 1972 und 2001 betrug der Anstieg der mittleren potentiellen Temperatur
unterhalb von 2500 m durchschnittlich 8.4 mK a” (Bénisch et al. 1997, Visbeck & Rhein
2000, Karstensen et al. 2005). Der zeitliche Verlauf dieser Temperatur ist in Abb. 1.3. und
3.4.d dargestellt. Man erkennt eine stete Zunahme der Erwarmungsrate. So betrug diese wéh-
rend der 1970er Jahre 4 mK a”', wihrend der 1980er Jahre 9 mK a”' und wéhrend der 1990er
Jahre 17 mK a”'. Die Erwdrmungsrate hat sich also wihrend der letzten 30 Jahre alle 10 Jahre
etwa verdoppelt. Ein Vergleich zwischen Messungen aus den 1990er Jahren (Blindheim &
Osterhus 2004) und denen der Jahre 2001 und 2004 (Logemann 2001, Mortensen 2004) zeigt,
dass diese Entwicklung bis 2004 angehalten hat. So stieg die Erwdrmungsrate in 3000 m Tiefe
von etwa 10 mK a” wihrend der 1990er auf 20 mK a' zwischen 2001 und 2004. Die Salzan-
reicherung in 3000 m Tiefe stieg von 0.7x10~ psu a” wihrend der 1990er auf 1.5x10 psu a™
zwischen 2001 und 2004. Die gegenwirtige Erwdrmungsrate in 3000 m Tiefe ist damit
ebenso groB wie die mittlere Erwdrmungsrate zwischen 2000 und 2500 m Tiefe (20 mK a™).
Der gegenwirtige Salzgehaltsanstieg in 3000 m Tiefe libersteigt sogar den Wert im AODW-
Einstrombereich (0.6x107 psu a”' zwischen 2000 und 2500 m).
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Abb. 3.6.: Entwicklung der potentiellen Temperatur im Tiefseebereich der zentralen Gronlandsee (modifiziert
nach Blindheim & Qsterhus (2004)).
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Abb. 3.7.: Zeitserie der mittleren FCKW-Konzentration unterhalb von 2500 m in der Gronlandsee. Die Fehler-
balken geben die Standardabweichung der jeweiligen Profile an (nach Visbeck & Rhein 2000, Walter 2004).
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Abb. 3.8.: Zonaler Schnitt der FCKW-Konzentration durch die Gronlandsee bei 75° N (ARK XIV/2, Fahrbach
1999). Die Konturintervalle sind 0.01 pmol kg™ fiir Konzentrationen unterhalb 1 pmol kg und 1.0 pmol kg™ fiir
Werte dariiber. Die grauen Punkte geben die Lage der einzelnen Messwerte wieder. Am gronldandischen Konti-
nentalhang in 2000 bis 2500 m Tiefe ist ein durch AODW-Advektion verursachtes Minimum zu erkennen (aus
Walter 2004).

Das Salzgehaltsmaximum zwischen 1500 und 2500 m Tiefe (Abb. 3.3.b) und die Schichtung
der Wassersdule (Abb. 3.9.) zeigen, dass der Einfluss der lateralen Advektion von AODW
nicht tiefer als etwa 2500 bis 2600 m — die Schwellentiefe der Framstrale — reicht. Ein
Hinabgleiten des AODW, nach Verlassen der Framstrale, in den Bereich des Bodenwassers
der Gronlandsee ist aufgrund der zu geringen Dichte des AODW nicht moglich. So zeigt das
Dichteprofil in Abbildung 3.9. eine deutliche Dichtedifferenz zwischen dem schwach
geschichteten, konvektiv gebildeten, dichteren GSDW und dem stirker geschichteten,
weniger dichten AODW dariiber. Im Jahr 2001 betrug die Dichtedifferenz zwischen 2500 und
3000 m Tiefe 0.004 kg m™. Dieser Wert stieg auf 0.005 kg m™ im Jahr 2004. Dieser Trend
der Stabilisierung der Wassersdule an der oberen Grenze des Bodenwassers existierte ebenso
in den 1990er Jahren (Blindheim & @sterhus 2004).

Eine weitere Beobachtung, die nicht nur gegen laterale Advektion von AODW in das Boden-
wasser, sondern auch gegen den Import von AODW (lateral, vertikal, diffusiv oder advektiv)
als alleinigen Prozess der Bodenwassertransformation spricht, ist die relativ hohe FCKW-
Konzentration des Bodenwassers, die deutlich {iber der des AODW liegt (Budéus et al. 1998,
Walter 2004) (Abb. 3.8.). Eine ausschlieBlich iiber den Austausch mit AODW stattfindende
Ventilation des Bodenwasser wire somit mit einer hier abnehmenden FCKW-Konzentration
verbunden, Messungen zeigen jedoch das Gegenteil (Bonisch et al. 1997, Budéus 1998,
Visbeck & Rhein 2000, Walter 2004), (Abb. 3.7.). Tiefreichende Konvektion als Ursache der
in den 1980er und 1990er Jahren wachsenden FCKW-Konzentration ist unwahrscheinlich
(Budéus et al. 1998). Es scheint daher ein weiterer vertikaler Transportprozess zu existieren,
der neben AODW auch hoher liegende Wassermassen wie AIW oder AW ins Bodenwasser
verfrachtet. Dieser Transport konnte auf das GSDW oberhalb von 2500 m Tiefe und auf das
Bodenwasser darunter in gleicher Weise wirken, womit die Gleichformigkeit der Trends in
beiden Tiefenregionen zu erkliren wire.
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Einen solchen Transport beinhaltet der Erkldrungsansatz zur Erwdrmung des Bodenwassers
von Meincke und Rudels (1995), (Dickson et al. 1996). Sie argumentieren, dass als Folge der
nachlassenden Rotation der Windschubspannung und der reduzierten Tiefenwasserbildung
das Doming, d.h. das Emporwdlben der Isopyknen in der zentralen Gronlandsee, nachgelas-
sen habe. Dass das damit verbundene Absinken der Isopyknen mit Erwdrmung auf festen
Tiefenniveaus verbunden sei. Dass die Abschwichung des Gronlandseewirbels zusitzlich
einen stirkeren Einstrom von AODW in die Gronlandsee ermoglichte, und dass dieses, hatte
es als Randstromung die Gronlandsee erreicht, von den Réndern als Kompensationsstromung
fiir das im Zentrum der Gronlandsee absinkende Wasser ins Beckeninnere vorstiel3.

Gegen diese These spricht, dass ein Doming unterhalb einer Tiefe von 1000 m in den 1990er
Jahren kaum noch existierte (Budéus et al. 1998), die Erwdrmungsrate aber weiterhin zunahm.
Gleichwohl sehen Budéus et al. (1998) in den hydrographischen Daten der 1980er und 1990er
Jahre Hinweise auf eine Absinkbewegung im Inneren der Gronlandsee, die sie mit 0.6 Sv ab-
schitzen. Als Ursache dieser Bewegung vermuten sie eine Sekundir- oder Tertidrzirkulation,
die aus Absinken im Beckeninneren und Aufsteigen an der Peripherie bestehen konnte. Diese
Zirkulationszelle konnte nicht nur das Bodenwasser in der beobachteten Form ventilieren, die
radiale Stromungskomponente in der Bodengrenzschicht, die auf 5 mm s’ geschitzt wird,
konnte {iberdies das hdufig beobachtete fiir das jeweilige Tiefenniveau relativ kalte Wasser an
den Réndern des Tiefseebeckens erklidren (Abb. 3.10.). Fiir die Existenz einer effektiven Se-
kundérzirkulation sprechen Beobachtungen von Stromungsgeschwindigkeiten in der Boden-
grenzschicht in der GroBenordnung von 0.1 m s (Aagaard et al. 1973, Foldvik et al. 1988,
Strass et al. 1993, Woodgate et al. 1999, Woodgate & Fahrbach 1999), die auf Bodenreibung
und somit auf Boden-Ekman-Transporte schlieBen lassen (Budéus et al. 1998). Allerdings
wiirde der zyklonale Gronlandseewirbel kein Aufsteigen sondern ein Absinken an der Peri-
pherie bewirken, so dass zur Erkldrung der Beobachtungen eine Tertidrzirkulation vorge-
schlagen wird (Budéus et al. 1998), in der der durch Vermischung bewirkte Dichteverlust in
der Bodengrenzschicht durch aufsteigendes Wasser kompensiert wird (Garrett et al. 1993).
Vertikale Vermischung als Ursache der Bodenwasserventilation halten Budéus et al. (1998)
aufgrund zu geringer horizontaler und vertikaler Gradienten fiir unwahrscheinlich. Und auch
die Bedeutung einer geothermischen Erwédrmung scheint klein: Geht man von einem geo-
thermischen Wirmefluss von 70 mW m™ aus (Crane & Solheim 1995), wiirde dieser die un-
tersten 1000 m der Wassersaule um 0.5 mK a” erwirmen, diese Rate liegt aber eine GroBen-
ordnung unter den Beobachtungen.

Visbeck und Rhein (2000) halten vertikale Vermischung im Beckeninneren ebenfalls fiir zu
gering, um die beobachtete Ventilation der Tiefsee zu erkldren. Anhand der Theorie von
McDougall (1989) zur Tertidrzirkulation und Messungen bodennaher Diffusionskoeffizienten
(Polzin et al. 1997) weisen sie darauf hin, dass ein moglicher Diffusionskoeffizient von
107 m* 5™ in der Bodengrenzschicht eine Tertidrzirkulation von 0.1 bis 0.5 Sv verursachen
konnte und somit stark genug wére, die beobachtete Ventilation zu erzeugen. Des Weiteren
weisen Visbeck und Rhein (2000) darauf hin, dass eine derart intensive Vermischung in der
Bodengrenzschicht, auch ohne vertikale Advektion eine effektive Bodenwasserventilation
bewirken konnte. Walter (2004) und Naveira Garabato et al. (2004) schitzen anhand von
Stromungs- und Schichtungsmessungen den vertikalen Diffusionskoeffizienten im Inneren
der Grénlandsee unterhalb der Tiefe von 2000 m auf etwa 10~ m? s™ ab — um zwei GroBen-
ordnungen iiber bisherigen Annahmen (Visbeck & Rhein 2000) — und weisen auf die Mdg-
lichkeit einer diapyknischen Vermischung im Beckeninneren als wichtigem Ventilationsme-
chanismus hin.



42

SchlieBlich besteht die Moglichkeit, dass durch Sedimentplumes Wasser aus héheren Schich-
ten entlang des ostgronlédndischen Kontinentalhangs in den Tiefseebereich transportiert wird.
Numerische Prozessstudien weisen auf die mogliche Bedeutung von Sedimentplumes bei der
Formation des Tiefenwassers im Nordpolarmeer hin (Fohrmann 1996, Fohrmann et al. 1998,
Kéampf et al. 1999). Die Vorraussetzung hierfiir ist die Verfligbarkeit erodierbarer Oberflé-
chensedimente, die iiber den arktischen Schelfen, durch den Eintrag der sibirischen Strome,
gegeben ist (Fohrmann 1996). Ein Teil dieses Sediments wird vom arktischen Packeis mit der
Transpolaren Drift bis in die Gronlandsee transportiert, wo es sich, aufgrund der hier er-
folgenden Eisschmelze, im Bereich des ostgronldndischen Kontinentalhangs absetzt
(Wollenburg 1993, Ramseier et al. 1999). Dieser Sedimentfluss liegt etwa bei (7-10)x10° kg
pro Jahr (Wollenburg 1993, Eicken et al. 2001) und konnte, einen etwa gleich groen Trans-
port vom Kontinentalhang in die Tiefseeebene in Form von Sedimentplumes vorrausgesetzt,
einen wichtigen Prozess der Tiefenwasserventilation darstellen (Kdmpf & Fohrmann 2000).
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Abb. 3.9.: Mittleres Profil der Dichte (Ge,p=2500x1o4 pa) Und der Brunt-Vaisila-Frequenz N der zentralen Gron-
landsee im Jahr 2004 gemessen wihrend Lance 2004/15 (Mortensen 2004).
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Abb. 3.10.: In-situ-Temperatur normal zum ostgronldndischen Kontinentalhang bei etwa 75° N gemessen im
September 2001 (Logemann 2001). Die vertikalen Striche am unteren Bildrand geben die Lage der einzelnen
CTD-Profile an.

3.4. Zusammenfassung

Seit Mitte der 1970er Jahre weist der NAO-Index ungewohnlich hohe Werte auf, welche in
den letzten Dekaden ein 400-Jahres-Maximum bildeten (Cook 2003). Wahrscheinlich wird
diese Entwicklung, zumindest teilweise, durch die globale Erwdrmung durch anthropogene
Treibhausgase verursacht (Gillet et al. 2003).

Uber dem Europiischen Nordmeer ist diese Anomalie der atmosphirischen Zirkulation mit
hoheren Lufttemperaturen verbunden (Alexandersson et al. 1997), die hier zu einer Reduktion
der winterlichen Wiarmeabgabe des Ozeans fiihren (Aagaard 1968). Daneben bewirkt der ge-
wachsene Import atlantischen Wassers einen Temperaturanstieg, wiahrend der Salzgehalt
oberhalb von etwa 1500 m durch erhdhten Eis- und Frischwasserimport aus der Arktis, durch
reduzierte Eisbildung und durch vermehrten Niederschlag abnimmt (Visbeck et al. 2003).

Dies hat zu einer stabiler geschichteten Wassersdule in der Gronlandsee gefiihrt, so dass tief-
reichende thermische Konvektion seit Mitte der 1970er Jahre nur noch sehr eingeschrankt
oder gar nicht mehr stattgefunden hat (Dickson et al. 1996, Blindheim & Osterhus 2004).

Die Temperatur des Tiefseebereichs der Gronlandsee wird durch das Zusammenwirken von
Abkiihlung durch tiefreichende thermische Konvektion und Erwdrmung durch laterale Ad-
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vektion von AODW, durch vertikale Vermischung und mdoglicherweise durch eine Absink-
bewegung im Zentrum des Beckens bewirkt (Budéus et al. 1998, Visbeck & Rhein 2000,
Walter 2004, Naveira Garabato et al. 2004). Auch eine durch Sedimentplumes verursachte
Hangkonvektion konnte einen Wéirmetransport in die Tiefsee verursachen (Kdmpf &
Fohrmann 2000). Mit der Konvektion wurde der Abkiihlungsmechanismus reduziert, so dass
sich die Tiefsee der Gronlandsee seit Mitte der 1970er Jahre erwéarmt. Diese Erwdrmung be-
tragt unterhalb einer Tiefe von 2500 m, also unterhalb des AODW-Einstroms, etwa 0.1 K pro
Dekade (Abb. 3.4.-3.6.) und ist in geringeren Tiefen noch intensiver (Bonisch et al. 1997,
Visbeck und Rhein 2000, Blindheim & @sterhus 2004, Karstensen et al. 2005).

Welcher der genannten Prozesse das Bodenwasser der Gronlandsee unterhalb von 2500 m
Tiefe erwarmt, ist unklar (Budéus et al. 1998, Visbeck & Rhein 2000, Walter 2004, Naveira
Garabato et al. 2004). Sicher ist hingegen, aufgrund der lateralen Abgeschlossenheit des
Boreas- und Gronlandbeckens und der geringeren Dichte benachbarter Wassermassen, dass
der in Frage kommende Wiarmefluss in vertikaler Richtung verlduft (Budéus et al. 1998).

Im Folgenden werden mit numerischen Prozessstudien die Bodenwasser-Ventilationspro-
zesse:

¢ sedimentgetriebene Hangkonvektion

e turbulente Vermischung

o vertikale Advektion in Verbindung mit einer Tertidr- oder Sekundéarzirkulation

untersucht. Das Ziel ist, den verschiedenen Prozessen die jeweilige Grofenordnung des durch
sie bewirkten Warmeflusses zuzuordnen.
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4. DAS NUMERISCHE MODELL CODE

In dieser Studie wird das vom Autor neu entwickelte Ozeanmodell CODE (Cartesian
coordinates Ocean model with three-Dimensional adaptive mesh refinement and primitive
Equations) benutzt. CODE wurde speziell fiir die Simulation der hier betrachteten Prozesse
der Bodenwasserventilation konzipiert. Neben dem vollstindig neu verfassten FORTRAN-
Quelltext des Modells, ist es vor allem die Zusammenstellung bekannter physikalischer
Gleichungen und numerischer Verfahren, die etwas Neuartiges darstellt.

Die Entwicklung geschah unter der Annahme, dass sich die betrachteten Prozesse mit den
Primitiven Gleichungen, formuliert in kartesischen Koordinaten, beschreiben lassen. Die
Primitiven Gleichungen beinhalten folgende Annahmen:

e [nkompressibilitit: Bewegungen des Wassers, die sich aus Kompression oder Expan-
sion eines Wasservolumens ergeben, werden als klein gegeniiber der mittleren Stro-
mung angenommen und vernachléssigt.

e Boussinesq-Approximation: Die rdumlichen Dichteunterschiede sind klein gegeniiber
dem Betrag der mittleren Dichte. Ihre Auswirkungen auf die Dynamik werden nur in
den horizontalen Druckgradienttermen beriicksichtigt.

e Hydrostasie: Die GroBenordnung der Vertikalbewegungen des Wassers ist klein
gegeniiber der der Horizontalbewegungen. Es wird daher eine Balance zwischen verti-
kaler Komponente der Druckgradientkraft und der Schwerkraft angenommen.

e Die Reynoldsspannungen, die sich durch vom Modell nicht aufgeldste turbulente
Schwankungsbewegungen ergeben, werden als linear abhingig von den mittleren
Scherraten angenommen.

e Die molekulare Viskositit wird vernachldssigt.

Die Modellentwicklung hatte das Ziel, die folgenden Gegenstinde in ein Modell zu integrie-
ren, um deren Wechselwirkungen untersuchen zu konnen:

die groBskalige Topographie, Hydrographie und Zirkulation der Gronlandsee

die Bodengrenzschicht

das Sediment, dessen mogliche Aufwirbelung und Bildung von Sedimentplumes
kleinskalige topographische Strukturen wie Rinnen am ostgronlédndischen Kontinental-
hang

e die in-situ Schichtung des Bodenwassers (Die potentielle Dichte des AODW liegt liber
der des GSDW, bei den in-situ Dichten ist es umgekehrt.)

Bisherige numerische Studien zur Sedimentplume-Dynamik (z.B. Parker et al. 1986, 1987,
Stacey & Bowen 1988a,b, Bonnecaze et al. 1993, Zeng & Lowe 1997, Fohrmann et al. 1998,
Chao 1998, Kiampf et al. 1999, Kimpf & Fohrmann 2000) benutzen groBtenteils reduced-
gravity Plume-Modelle, die den Ozean in zwei Schichten (Sedimentplume und seine Umge-
bung) aufteilen und vertikal integrierte Eigenschaften des Sedimentplumes berechnen. Das
Modell von Stacey und Bowen (1988a,b) beinhaltet die vertikale Struktur des Sedi-
mentplumes, beschrinkt sich auf einen Hang mit konstanter Neigung und vernachléssigt die
Erdrotation. Das Modell von Chao (1998) 16st mit seinen dem Boden folgenden 6-Koordina-
ten (Abb. 4.1c.) die Bodengrenzschicht auf und beriicksichtigt die Erdrotation sowie variable
Bodenneigungen. Die Simulationen behandeln den Bereich von Flussmiindungen und be-
schranken sich daher auf die oberen 30 m der Wassersdule. Das zweidimensionale Modell
von Kampf et al. (1999) besteht aus einem hangnormalen Schnitt, wihrend das dreidimensio-
nale Modell von Kidmpf und Fohrmann (2000) ein dem Boden folgendes Koordinatensystem
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benutzt, das die Ausdehnung der Modellregion auf die gesamte Wassersédule ausschliet (Abb.
4.1b.), da hier die vertikalen Koordinatenachsen senkrecht zum Meeresboden und, bei ge-
krimmtem Verlauf des Meeresbodens, nicht parallel zueinander verlaufen. Ein Problem, das
von Kidmpf und Fohrmann (2000) dadurch umgangen wird, dass sie den maximalen
Bodenabstand ihrer Modellregion mit 200 m begrenzen.

Modellstudien zur Hydrographie und Zirkulation des Européischen Nordmeers reichen bis in
die 1970er Jahre zuriick. Die ersten Modelle, die das Europdische Nordmeer und das Nord-
polarmeer umfassen (z.B. Creegan 1976, Semtner 1976), besitzen eine horizontale Auflosung
von etwa 100 km und sind somit kaum in der Lage, die fiir die groBskalige Zirkulation ent-
scheidenden topographischen Strukturen, wie z.B. den Mohnsriicken, aufzulésen. Die Mo-
delle benutzen z-Koordinaten, in denen die horizontalen Achsen Ebenen gleichen Geopoten-
tials aufspannen (Abb. 4.1a.). Der Bodenwasserbereich der Gronlandsee wird hier mit etwa
einer Schicht dargestellt. Beide Modelle simulieren die Eisbedeckung, worauf sich ebenfalls
Hibler und Bryan (1987) in ihrer Arbeit konzentrieren und dabei eine noch grobere Auflosung
(150 km) in Kauf nehmen. Legutkes Modell (1989) beschrinkt sich auf das Européische
Nordmeer, 16st dieses mit einer Gitterweite von 20 km aber wesentlich hoher auf. Es benutzt
ebenfalls z-Koordinaten, die die Wassersdule in 12 Schichten unterteilen. Der Bodenwasser-
bereich der Gronlandsee wird hier weiterhin mit einer Schicht aufgeldst. Das Modell von
Hékkinen und Mellor (1992, Hékkinen et al. 1992, Hékkinen 1995) beinhaltet das Euro-
pdische Nordmeer (ndrdlich von 60° N) und das Nordpolarmeer mit einer horizontalen Auflé-
sung zwischen 28 und 150 km. Vertikal wird der Ozean in 18 c-Level aufgeteilt, mit einer
Maichtigkeit der untersten Schicht im Tiefseebereich der Gronlandsee zwischen 800 und
900 m. Es folgen Arbeiten mit einem isopyknischen Modell (Aukrust & Oberhuber 1995,
Holland et al. 1995), das den gesamten Atlantik nordlich des Aquators mit 9 Schichten
gleicher Dichte darstellt und eine horizontale Auflosung von etwa 30 km im Bereich des
Europdischen Nordmeers aufweist. Doch gerade fiir die Simulation der nur schwach ge-
schichteten, zu tiefreichender Konvektion tendierenden Gronlandsee erweist sich der Ansatz
isopyknischer Koordinaten als problematisch (Holland et al. 1995).

Neuere Modellstudien zur Gronlandsee benutzen fast ausnahmslos globale z-Koordinaten-Eis-
Ozeanmodelle mit 30 Schichten, die die Auflosung des Bodenwasserbereichs mit mehr als nur
einer Schicht erlauben (etwa 4 bis 5 Schichten mit 200 bis 300 m Maichtigkeit). Neben der
bemerkenswerten Ahnlichkeit im vertikalen Aufbau, variiert die horizontale Auflésung dieser
Modelle zwischen etwa 200 km (Timmermann et al. 2005), etwa 28 km (Gerdes et al. 2003,
Karcher et al. 2003) und 18 km (Zhang et al. 1998, 1999). Eine Ausnahme stellt das Modell
von Pietrzak et al. (2002) dar, das sich, wie bei Legutke (1989), auf das Europédische Nord-
meer beschrinkt und dieses horizontal mit 20 km auflost. Die Wassersdule wird hier mit 20 G-
Level aufgelost, mit Schichtmichtigkeiten von etwa 200 m im Bodenwasserbereich.



47

a)

17
7T

[TTTTTTT]

IENEENNEN
T T

|EEE

i
{
|

==

d) N ) £)

|
f

Abb. 4.1.: Darstellung eines Hangs in den Koordinatensystemen verschiedener Ozeanmodelle. a) z-Koordinaten-
system mit grober horizontaler und vertikaler Auflosung. Die Pfeile skizzieren den vom Algorithmus von
Beckmann und Doscher (1997) berechneten advektiven Fluss. b) Dem Boden folgendes Koordinatensystem mit
normal zum Meeresboden ausgerichteter vertikaler Achse (Kémpf und Fohrmann 2000). ¢) Normales o-Koordi-
natensystem. d) Verallgemeinertes o-Koordinatensystem mit hoher Bodenauflosung (Pietrzak et al. 2002). e) z-
Koordinatensystem mit vertikal adaptivem Gitter (Backhaus 2000). f) Das von CODE benutzte z-Koordinaten-
system mit dreidimensionaler Gitterverfeinerung.

Aus der obigen Auflistung von Modellstudien zum Europédischen Nordmeer wird deutlich,
dass mit der Entwicklung immer leistungsfiahigerer Rechner die rdumliche Auflésung der
Modelle kontinuierlich gewachsen ist. Zuerst stand die realistische Darstellung der Topogra-
phie und der mit dieser verbundenen horizontalen hydrographischen Struktur des Ozeans im
Vordergrund. Dies gelang ndherungsweise mit Auflosungen von 20 bis 30 km (Legutke
1989). (In der Gronlandsee betrdgt der interne Rossby-Radius etwa 5 km). Danach kon-
zentrierte man sich eher auf die Verbesserung der vertikalen Auflosung, dies vor allem im
oberflichennahen Bereich. Denn hier lag das Hauptinteresse fast aller zitierten Autoren. Ob
lokale Phinomene der Eisbedeckung wie die Is-Odden (Zhang et al. 1999, Pietrzak et al.
2002), Trends der Eisbedeckung (Timmermann et al. 2005), die laterale Advektion von Sig-
nalen der globalen Erwirmung (Gerdes et al. 2003, Karcher et al. 2003) oder die Anderung
der Konvektionstiefe in der Gronlandsee (Aukrust & Oberhuber 1995, Holland et al. 1995,
Héakkinen 1995), all diese Prozesse finden im oberen Bereich der Wassersédule statt oder ha-
ben hier ihren Ursprung.

Die Konsequenz ist, dass die genannten Modelle einen geneigten Meeresboden in Form von
iiberdimensionalen Treppenstufen (200 bis 300 m hoch) darstellen mit angrenzenden Modell-
schichten, die zu méchtig sind (200 bis 300 m), um die Bodengrenzschicht aufzulésen, wozu
eine vertikale Auflosung deutlich unter 100 m erforderlich wire (Armi & Millard 1976). Um
die Simulation von dichtem Wasser, das einen Hang hinabstromt, zu verbessern, haben z.B.
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Timmermann et al. (2005) einen Algorithmus von Beckmann und Ddéscher (1997) (Abb.
4.1a.) in ihr Modell integriert. Dieser fiihrt weitere, dem Boden folgende Koordinaten ein,
entlang derer ein direkter advektiver Transport zwischen den bodennichsten Zellen benach-
barter Wassersdulen berechnet wird. Um Massenerhaltung zu gewihrleisten, wird ein weite-
rer, vertikaler, den obigen Transport kompensierender Transport eingefiihrt.

Das Modell von Pietrzak et al. (2002) benutzt ein ,,verallgemeinertes* c-Koordinatensystem.
Ohne die Anzahl der Schichten und damit den Rechenaufwand zu erhohen, bietet dieses die
Moglichkeit, die vertikale Auflosung in einer dem Boden folgenden Schicht konstant hoch zu
halten (Abb. 4.1d.). Ein solches Gitter ist ideal fiir die Berechnung dem Boden folgender Ad-
vektion und konnte in Zukunft das Standardkoordinatensystem in der Ozeanmodellierung,
zumindest fiir den bodennahen Bereich, werden (Adcroft et al. 2005).

c-Koordinatensysteme haben jedoch den Nachteil, dass bei geneigtem Meeresboden die hori-
zontalen Ebenen keine Flichen gleichen Geopotentials darstellen, wie es bei z-Koordinaten-
systemen der Fall ist. Dies hat zur Folge, dass auch in einem ruhenden Ozean die Differenz
des hydrostatischen Drucks zwischen zwei horizontal benachbarten Zellen nicht gleich Null
ist. Die Simulation von allein durch das Koordinatensystem erzeugten Stromungen, die die
physikalisch bedingten verfélschen, kann die Folge sein (Kliem & Pietrzak 1999).

CODE benutzt ein kartesisches z-Koordinatensystem, welches eine priazisere Berechnung des
hydrostatischen Drucks erlaubt, aber damit das Problem des geneigten Meeresbodens in Form
von Treppenstufen hat. Doch wird dieses Problem minimiert, wenn die Bodengrenzschicht
ausreichend hoch, vertikal wie horizontal, aufgelost wird und die Treppenstufen dadurch so
klein werden, dass ihr Einfluss auf die Dynamik der Grenzschicht abnimmt. Um dieses zu
erreichen, ohne dabei zu schnell an die Grenzen der Rechnerkapazititen zu gelangen, benutzt
CODE die Technik dreidimensionaler Gitterverfeinerung (Abb. 4.1.f). Der Hauptunterschied
zu anderen adaptiven Modellen auf vergleichbaren Gittern, z.B. dem Modell von Khokhlov
(1998) oder GERRIS (Popinet 2003), ist die Vermeidung eines rechentechnisch aufwéndigen
(multilevel) Poisson-Gleichungslosers zur Druckberechnung. Durch die Annahme der
Hydrostasie werden durch vertikale Druckgradienten verursachte Beschleunigungen, die Teil
der Poisson-Gleichung sind, vernachlissigt. Dieser Gewinn an Einfachheit in den Modellglei-
chungen wird bezahlt mit einer Einschrinkung in der Form der rdumlichen Gitterverfeine-
rung: Die horizontale Auflosung einer Wassersédule, aus der der hydrostatische Druck abge-
leitet wird, darf sich in vertikaler Richtung nicht dndern (Abb. 4.1.f). Denn die horizontale
Divergenz des Bewegungsfeldes muss mit Hilfe der Kontinuitdtsgleichung eindeutig einer
Vertikalbewegung und einem Druck zugeordnet werden, was bei vertikal variierender Hori-
zontalauflosung nicht moglich ist.

AuBerhalb dieser Arbeit wurde CODE im EU-Projekt METACOD zur Simulation des Nord-
atlantiks mit hochaufgelosten isldndischen und schottischen Kiistengewdssern benutzt
(Logemann & Harms 2006).
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4.1. Physikalische Gleichungen

Die Grundlage des Modells ist die Diskretisierung der Navier-Stokes-Gleichung unter An-
nahme der hydrostatischen und der Boussinessq-Approximation. In dem als inkompressibel
angenommenen Ozean werden des Weiteren die Erhaltungsgleichungen von Masse, Salz,
Sedimentkonzentration und Wérme behandelt. Die Kriimmung der Erdoberfliche wird ver-
nachléssigt, d.h. die ungestorte Meeresoberflache wird als horizontale Ebene (z = 0) in einem
rotierenden kartesischen Koordinatensystem gendhert. Die x- und y-Achsen spannen somit
Flachen gleichen Geopotentials auf, wihrend die z-Achse der Schwerebeschleunigung entge-
gengesetzt gerichtet, positiv nach oben zeigt.

Das Meerwasser wird als Newtonsches Fluid angenommen. Diese Annahme wird auch fiir
den Fall suspendierten Sediments beibehalten. Dies wiederum beruht auf den Annahmen, dass
die kleinsten Léngenskalen der Turbulenz groB3 gegeniiber der Sedimentkorngrofle sind, dass
die Partikelkonzentration gro3 genug ist, um ein Kontinuum zu représentieren aber klein ge-
nug, um Interaktionen zwischen den Partikeln auszuschlieBen und dass die Partikel sphéri-
scher Form und nicht kohisiv sind (Adams & Weatherly 1981). Das Zweiphasengemisch aus
Meerwasser und Sedimentpartikel wird dann wie Meerwasser mit erhohter Dichte, welche
durch die Volumenanteile von Meerwasser und Sedimentpartikel bestimmt wird, behandelt
(Adams & Weatherly 1981, Fohrmann 1996, Fohrmann et al. 1998, Kdmpf & Fohrmann
2000).

Ohne die Beriicksichtigung gezeitenerzeugender Kréfte erhalten die horizontalen Kompo-
nenten der Navier-Stokes-Gleichung die Form (z.B. Apel 1987):

8—u+u-Vu—fv=—La—p+Fu , 4.1,
ot p, Ox
@+u~Vv+fu=—L8—p+Fv , 4.2.)
ot Py Oy
mit der Kontinuititsgleichung
Vu=0. (4.3.)
Aus der hydrostatischen Approximation fiir den Druck
2=t
p= J.p gdz' 4.4)
folgt fiir die Druckgradientterme in (4.1) und (4.2)
1 g fun o
- Vp=-=2 jvp dz'— g V¢, . (4.5.)
pO pO z'=z

In (4.5) werden durch das Hineinziehen der horizontalen Dichtegradientberechnung in das
vertikale Integral numerische Scheindruckgradienten, die bei der Berechnung von
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8_p 0
ox Ox
vermieden. Diese Scheindruckgradienten sind die Analogie zur Differenz der Abschitzung
des Flacheninhalts unterhalb einer Kurve bei unterschiedlicher Zahl der Stiitzstellen.

¢
_[p g dz‘} zwischen Wassersdulen unterschiedlicher vertikaler Auflosung entstehen,

z

Die Dichtegradienten werden berechnet mit

s , 4.6.
Ox Ox Ox P (4.6

p x( oTr as oC )

ox ’
wobei rx eine lineare Funktion des Drucks und der Gradienten von Temperatur 7, Salzgehalt
S und Sedimentkonzentration C darstellt, die an Daten der Funktionen (4.8) und (4.9) gefittet
wurde (siche Anhang). Die verbleibenden numerisch bedingten horizontalen Scheindichte-
gradienten zwischen Zellen unterschiedlicher Méchtigkeit im geschichteten Ozean werden

durch einen Wechsel zur nichst niedrigeren Ebene der vertikalen Auflésung vermieden (siche
Kap. 4.2.2. und Abb. 4.5.).

Eine Gleichung fiir die zeitliche Anderung der Auslenkung der Meeresoberfliche { erhilt
man durch vertikale Integration von (4.3.)

=L
L e=t)=- ] [8_“+@]dz, @.7)

wobei H die Tiefe des ungestorten Ozeans darstellt. Der Einfluss der Konzentration suspen-
dierten Sediments C auf die Dichte des Meerwassers p wird nach Adams und Weatherly
(1981) tiber die Summe der Volumenanteile von Sediment und Wasser, multipliziert mit der
jeweiligen Dichte, berechnet. Also mit

P ="Pw (I_CV)+ ps Cp\ 4.8.)

wobei

szpW(SaTap) (49)

die Meerwasserdichte ohne Sedimenteinfluss, die mit der nichtlinearen Zustandsgleichung
von Millero et al. (1980, UNESCO 1981) berechnet wird, ps = 2651 kg m™ die Dichte des
Sediments und Cy = C/ps den Volumenanteil des Sediments darstellt. Der Wert von pg
entspricht der Dichte von Quarz, welcher ein Hauptbestandteil des Sediments auf Arktischen
Schelfen ist (Fohrmann et al. 1998). Wird die obige Definition von Cy in Gleichung (4.8.)
eingesetzt, folgt

pP=pPy -2y (4.8.b)

Ps
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Die Erhaltungsgleichungen fiir Temperatur 7, Salzgehalt S und Sedimentkonzentration C
lauten:

o o o @ity E, (4.10.)
ot ox oy 0z
B _ 5B _B g (4.11.)
ot ox oy 0z
%€ aw) CiE, (4.12)
ot Ox oy 0z
Dabei ist
I =I(S,T, p) (4.13.)

der adiabatische Temperaturgradient nach Fofonoff und Millard (1983) (siche Anhang) und
ws die Absinkgeschwindigkeit der Sedimentpartikel (Fohrmann et al. 1998), die mit dem
Stokes’schen Gesetz nach Zanke (1982)

1 —_
W =—EMgD§ (4.14.)
1)

berechnet wird, wobei p = 1.89x10” kg m™ s die molekulare Viskositit von Seewasser bei
T=-1°C, §=34.9 psuund p = 2500 db darstellt (Matthdus 1972) und Ds die KorngroBe des
Sediments.

In den Gleichungen (4.1.) und (4.2.) stellt der Operator

o= 2, 2 24, 2224, 2 ais)
ox ox ) Oy oy ) Oz 0z

die turbulente Impulsdiffusion dar. A und Ay sind hierin die Austauschkoeffizienten der hori-
zontalen bzw. vertikalen turbulenten Viskositét. In der Gleichung (4.10.) erhédlt der Operator

die Form
FT:Q(KH a—Tj+£ KHa—T +ﬁ Ky(a—T—Fj (4.16.)
ox ox ) oy oy ) Oz oz
und in Gleichung (4.11.) und (4.12.)
-2k 22, 2 )02k, 2. i)
ox ox oy oy oz 0z

mit den Diffusionskoeffizienten Ky und Kj.
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Tabelle 4.1.: Variablen

Symbol Bedeutung Symbol Bedeutung
Ay Koeffizient der horizontalen p hydrostatischer Druck
turbulenten Viskositét P Dichte
Ay Koeffizient der vertikalen pw Dichte ohne Beriicksichtigung
Viskositit der Sedimentkonzentration
C Sedimentkonzentration S Salzgehalt
Cy Volumenanteil des Sediments t Zeit
Ax, Ay, Az | Gitterweite in x-, -, z-Richtung | g Bodenschubspannung
D Sedimentdeposition, Tiefe des Ts Windschubspannung
Ozeans in Kap. 6 T Temperatur (in situ)
Dy KorngroBle des Sediments ® potentielle Temperatur
E Sedimenterosion u = (u,v,w) |Stromungsvektor
f Coriolisparameter ws Absinkgeschwindigkeit der
r adiabatischer Temperatur- Sedimentpartikel
gradient Xz Achsen des kartesischen Koor-
Nseq Sedimentméchtigkeit am Boden dinatensystems
H Tiefe des ungestorten Ozeans d Auslenkung der Meeresober-
Ky Koeffizient der horizontalen flache
Diffusion
Ky Koeffizient der vertikalen
Diffusion
Tabelle 4.2.: Konstanten
Symbol Bedeutung Symbol Bedeutung
c,=04 Smagorinsky- n=1.89x10" molekulare Viskositit
Konstante kgm™'s” von Seewasser bei
¢, =0.05 Kochergin- T=0°Cund S=35psu
Konstante r=3x10" Bodenreibungskoeffizient
Cp=12x107 Reibungskoeffizient |p,=1028 kgm™ |Hintergrundsdichte
Ey=8x10"kgm™s"' |Erosionsrate wenn |p,=128kgm> |Luftdichte
Ita] =2 1 ps=2651 kgm™ |Sedimentdichte
g=981ms” Gravitationsbe- 1c=0.075 Pa kritische Bodenschub-
schleunigung spannung fiir
Hyy=50m vertikale Erosion/Deposition
Mischungsweglinge
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4.1.1. TurbulenzschlieBung

Die Berechnung des Koeffizienten des horizontalen turbulenten Austauschs wird mit dem
Ansatz von Smagorinsky (1963) durchgefiihrt:

2 2 2 2
K, =4, =c; Ax Ay (a—uj + v + 8_u+@ + ou_ov , (4.18))
ox oy oy Ox oy Ox

mit der Konstanten ¢, = 0.4 (z.B. Oey et al. 1985, Kdmpf & Fohrmann 2000) und der Gitter-
weite in x- bzw. in y-Richtung: Ax und Ay.

Die Parametrisierung des vertikalen turbulenten Austauschs erfolgt nach Kochergin (1987).
Fiir den vertikalen Viskositdtskoeffizienten folgt:

ou (ovY g op
A, =(c, Hy) || —| +| =—| +&=— 4.19.
Vv (Cv MIX) \/(azj (ﬁzj po 82 ( )

mit der Konstanten ¢, = 0.05 (Kochergin 1987) und dem vertikalen Mischungsweg
Hyx = 50 m (Kampf & Fohrmann 2000). Ein 4,-Wert unterhalb des typischen Tiefseewertes
von 10° m? s (z.B. Polzin et al. 1995) wird mit

4, =max(10°m*s™, 4,) (4.20.)

ausgeschlossen. Der vertikale Diffusionskoeffizient wird wie bei Chapman und Lentz (1994)
oder Kdmpf und Fohrmann (2000) mit

K, =4, (4.21.)

gendhert. Die turbulente Prandtl-Zahl wird also, wie schon in Gleichung (4.18.) gleich 1
gesetzt.

Treten im Modell instabile Schichtungen auf, wird ein Algorithmus aktiviert, der die Wasser-
sdule im instabilen Bereich innerhalb eines Zeitschritts bis zur vertikalen Homogenitit ver-
mischt.

4.1.2. Randbedingungen

Horizontale Impulsdiffusion nahe der seitlichen Rénder wird mit der sogenannten Semi-Slip-
Bedingung berechnet. Innerhalb der wandnéchsten Zelle wird hier eine durch Reibung be-
dingte Geschwindigkeitsabnahme vorgeschrieben, die der halben Geschwindigkeit innerhalb
der Zelle entspricht.

Der durch die Windschubspannung erzeugte Impulseintrag an der Meeresoberfliche wird
nach Large und Pond (1981) mit

w
1, =p,C, [WXJ Wy +wy (4.22.)

Y
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berechnet, wobei p, = 1.28 kg m™ die Dichte der Luft, Cp = 1.2x10” den ReibungskoefTi-
zienten und (wy, wy) den Windgeschwindigkeitsvektor 10 m {liber der Meeresoberfldche dar-
stellt. In dhnlicher Weise wird die Schubspannung am Meeresboden berechnet:

u 2 2
‘rB:pOr() u +vo, (4.23.)
v

wobei r = 3x10” den Bodenreibungskoeffizienten (Jungclaus & Backhaus 1994, Kimpf &
Fohrmann 2000) und (u,v) den Strémungsvektor der bodennichsten Zelle darstellt.

Wirme- und Frischwasserquellen und -senken an der Meeresoberfliche werden vernachlés-
sigt, ebenfalls geothermische Warmequellen am Meeresboden. Fiir den vertikalen Fluss der
Sedimentkonzentration am Meeresboden gilt

—WSC+K,,88—S:D—E (4.24.)

(Hamblin 1989, Chao 1998, Kimpf & Fohrmann 2000). Dabei symbolisiert D das Absetzen
(Deposition) und E die Erosion von Sediment. Deposition tritt dann auf, wenn der Betrag der
Bodenschubspannung |tp| unterhalb des kritischen Wertes 1¢ = 0.075 Pa liegt, welcher, unter
Beriicksichtigung von (4.23), einer bodennahen Stromung von 16 cm s™ entspricht. In diesem

Fall ist
_ . |TB|
D=-wg|1-min| —,1||C (4.25))
Tc

Ist |tg| > t¢, folgt fiir die Erosionsrate (Kuijper et al. 1989, Chao 1998):

E=E, [max[m 1]—1} , (4.26.)
Tc

mit Ey = 8x10” kg m™ s (Chao 1998). Das zeitliche Integral von (D-E), dividiert durch die
Sedimentdichte, ergibt die Machtigkeit der Sedimentschicht am Meeresboden /., .

(Fohrmann et al. 1998).

e _ 1 (p_F) (4.27.)
ot Ps

Ist hyq gleich Null, wird ebenfalls £ gleich Null gesetzt.
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4.2. Numerische Techniken

CODE besteht aus der Diskretisierung der obigen Gleichungen in finite Volumina auf einem
Arakawa-C-Gitter (Mesinger & Arakawa 1976). Die Mehrheit der zeitlich variablen Grof3en
wird explizit mit zwei Zeitebenen berechnet. Eine Ausnahme bildet die Auslenkung der
Meeresoberfliche £ (Gleichung 4.7.), die in impliziter Weise berechnet wird (Backhaus
1985). Dasselbe gilt fiir die Terme der vertikalen Diffusion in den Gleichungen (4.15.) bis
(4.17.). Die entsprechenden Gleichungssysteme fiir die auf der neuen Zeitebene definierten
Werte von &, U, V, T, S und C werden mit dem GauB3-Seidel-Iterationsverfahren (z.B. Faires
& Burden 1994) gel6st. Durch die implizite C-Berechnung wird das Courant-Friedrich-Levy-
Stabilitatskriterium fiir den Zeitschritt A¢ beziiglich langer Oberflichenwellen (Mesinger &
Arakawa 1976)

(4.28.)

umgangen. Ein weiterer Vorteil der impliziten Berechnung von C ist die Ddmpfung von Re-
flexionen und Brechungen von Oberflichenwellen an Grenzen zwischen Regionen unter-
schiedlicher horizontaler Auflosung (Popinet 2003) (siche auch Kap. 5.2 und Abb. 5.11.).

Diffusion wird mit Hilfe zentraler Differenzen berechnet. Die Coriolis-Beschleunigung wird
pro Zeitschritt durch Rotation des horizontalen Geschwindigkeitsvektors in der Form

@ ) (—QB Sj [Zj ’ (4.29)

mit a = sin(f-Af) und B = cos(f-Af) berechnet (Backhaus 1985). Es wird also versucht, der
Coriolis-Beschleunigung eine moglichst energieerhaltende numerische Entsprechung zu ge-
ben.

Optional arbeitet CODE mit einer auf MPI-Software (message-passing interface) (Gropp et
al. 1994, Marinho & Silva 1998) basierenden Parallelisierung. Hierfiir wird die Modellregion
in mehrere gleich groBe Gebiete unterteilt, die dann jeweils von einem Prozessor bearbeitet
werden. Uber das MPI tauschen die Prozessoren in jedem Zeitschritt die explizit berechneten
Variablen der jeweiligen Grenzregionen aus. Das Iterationsverfahren zur Losung des
C-Gleichungssystems wird hingegen von einem Prozessor durchgefiihrt, um den Datentransfer
zwischen den Prozessoren zu minimieren und damit die Laufzeit zu verkiirzen.
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4.2.1. Berechnung der Advektion

Das im Folgenden beschriebene Advektionsverfahren wird fiir die skalaren Felder (7,S,C)
sowie fiir die horizontalen Geschwindigkeitskomponenten u und v benutzt. Bei den letzteren
dndern sich die Differenzenapproximationen aufgrund des C-Gitters etwas, ohne sich aber im
Wesentlichen von den hier gezeigten zu unterscheiden.

Um zu starke numerische Diffusion zu vermeiden, die z.B. aus dem Upwind-Verfahren re-
sultieren kann (Abb. 4.3a.), wird vom FTCS-Verfahren (forward in time, centered in space)
ausgegangen. Die Eigenschaft 7 auf der neuen Zeitebene n+1, in der Zelle i und in der Stro-
mung u (Abb. 4.2.) wird danach mit

1

T T - ul, At @ 1) uZ_AAxf @ -7") (4.30.)

2 Ax

berechnet.

Abb. 4.2.: Drei Zellen im C-Gitter, die die Eigenschaft 7" tragen und in einer von links nach rechts (oder umge-
kehrt) gerichteten Stromung u liegen.

Dieses Verfahren ist jedoch instabil und wird erst durch die Einfithrung einer Flux-Limiter
Funktion nach van Leer (1979), die die Einhaltung der total variation diminishing (TVD)
Bedingung gewihrleistet, praktikabel. Das so formulierte Advektionsverfahren zeichnet sich
durch minimale numerische Diffusion bei vollstindiger Vermeidung sogenannter over-shoots
aus, unrealistisch hoher oder niedriger Werte der advehierten Eigenschaft, die durch numeri-
sche Dispersion auftreten konnen (Abb. 4.3b.).

Indem auch die iberndchsten Nachbarn der Zelle i betrachtet werden, ist nach van Leer
(1979):

Tn _T'n n _Tn
®,=— e A el S 4.31a.
R Tn _T;n 1 Tn _Tn 2 ( )

i+1 i+1 i

und

Tn _Tn Tn _Tn
@, =L 2 m T (4.31b.)
Tin _Ti: Tin _Tifl

wobeli ki, und k, die Richtung der mittleren Stromung widerspiegeln.
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1 " b )20
k ={’W€””(”l-l+”’] ok =1k . 4.32)

0, sonst

Der Fluss durch die rechte und linke Seitenwand der Zelle i wird kontrolliert durch die beiden
Flux-Limiter:

O, +|O|
FL,=———, (4.33a.)
1+]©,|
0, +|o,|
FL, =————. (4.33b.)
1+]0,|
Werden diese eingesetzt in das FTCS-Verfahren (4.30), folgt:
- At " p A
T, : :_Eui—l k T}, FL; T, FL, )
At n n n
_m“i k, (Tz FL, =T/, FLL)
(4.34.)

At n n n
S oulik @ @-FL)-T!, @~ FL,))

At n n n
—oul b @ @-FL) T @-FL) .

Die Arbeitsweise des Flux-Limiters besteht darin, aus dem zu advehierenden Signal (z.B. das
Rechtecksignal in Abb. 4.3.) nur so wenig kurzwellige Anteile wie nétig herauszufiltern und
anschlieend das Signal in seiner Form mdglichst zu konservieren.
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Abb. 4.3.: Advektion eines 7 km breiten Rechtecksignals mit # = 1 ms™, Ax = 1 km, At = 60 s. Gezeigt wird das
Signal nach 3, 12 und 21 Stunden. Die rote Kurve stellt die analytische, die schwarzen die numerischen Losun-
gen dar — a) diffusives Upwind-Verfahren, b) dispersives Lax-Wendroff-Verfahren, ¢) FTCS-Verfahren mit van
Leer Flux-Limiter.

4.2.2. Raumliche Diskretisierung

Die rdumliche Diskretisierung sowie die Organisation der einzelnen Gitterzellen benutzt den
»Baum‘“-Algorithmus von Khokhlov (1998) (Abb. 4.4.). Hierin wird jeder Zelle ein Paar na-
tiirlicher Zahlen (n,m) zugeordnet, das den Grad der horizontalen Gitterverfeinerung (n) sowie
den der vertikalen Gitterverfeinerung (m) beschreibt. Wird einer Zelle das Paar (n,m) zuge-
ordnet, so betrdgt ihre horizontale Ausdehnung

Ax = Ax, x2™" (4.35))
und ihre vertikale
Az=Az,x2™". (4.36.)

Dabei bezeichnen Axy und Az, die einheitliche horizontale bzw. vertikale Ausdehnung relativ
groBer Basiszellen vom Gitterverfeinungsgrad (0,0), mit denen die Modellregion im ersten
Schritt aufgeldst wird. Im darauf folgenden Schritt werden ausgesuchte Zellen horizontal ver-
feinert, d.h. diesen Zellen werden jeweils vier ,,Kinder* zugeordnet, jeweils vom Gitterverfei-
nerungsgrad (1,0), die zusammen das Volumen ihrer ,,Eltern“-Zelle einnehmen. In den darauf
folgenden Schritten werden manche dieser Kinder ihrerseits Eltern-Zellen von noch kleineren
Zellen. Die Gitterverfeinerung wird zundchst nur horizontal und séulenweise durchgefiihrt
(Abb.4.4.), um eindeutig definierte Wassersdulen zur Berechnung des hydrostatischen Drucks
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zu gewihrleisten. Erst nachdem die gewiinschte horizontale Auflsung erreicht ist, beginnen
die analogen Schritte zellenweiser vertikaler Gitterverfeinerung, bis das endgiiltige Gitter, das
aus allen ,,Generationen* besteht, gebildet ist. Die Modellgleichungen werden ausschlielich
fiir die ,,Blatter* gelost, d.h. fiir die Zellen, die nicht verfeinert wurden und keine Kinder ha-
ben (rot markiert in Abb. 4.4.). Die Eltern-Zellen erhalten in jedem Zeitschritt die mittleren
Eigenschaften ihrer Kinder.

(0,0) aoflaolzlzl2]: (hor. level, ver. level)
-1-1-1- (0,0) (0,0) (0,0)
SYRON INGURTN Bl Bl Bl S N\ N\
e (1,0)  (1,0) (1,0)  (1,0)
YR NEPRTN IS B IS S /\ /\
(2,00 (2,0} (1,1 (1,1}
ol e e
(1,1 |1, /\ /\
eofe. e ofe 2,1 (2,1 (1,2) (1,2)
Z (0,0)
cofeofe ofe o)
1,1 | (1,1
I )cz,z)(z,m'cz,z)(z,m (2,2)  (2,2)
X

Abb. 4.4.: Die von CODE angewandte rdumliche Diskretisierung. Links: Schematische Darstellung des aus
unterschiedlich grofen Zellen bestehenden Gitters, mit den Zahlenpaaren (n,m), die die Ebene der horizontalen
bzw. vertikalen Verfeinerung angeben. Rechts: Darstellung des gittererzeugenden Baum-Algorithmus. Oben
befinden sich die grolen Zellen des uniformen Basisgitters mit den Ausmalien Ax, und Az, und dem Zahlenpaar
(0,0). Einigen dieser Zellen werden ,,Kinder* zugeordnet, die hier eine Reihe tiefer angeordnet sind.

Der Unterschied in der Gitterweite benachbarter Zellen betrdgt maximal 2. Jeder Zelle wird
ein Index i, der auf den Speicherplatz im Rechner weist, zugeordnet. Daneben werden jeder
Zelle i mit Hilfe der Variablen nb(i,k) die Indizes von 6 Nachbarn zugewiesen, wobei k =
1,2,...,6 die Richtung des Nachbarn (West, Ost, Siid, Nord, unten, oben) festlegt. Als Nachbar
wird eine benachbarte Zelle gleicher GroBe definiert. Ist eine solche nicht vorhanden, wird auf
die groBere Nachbarzelle zugegriffen. Auf diese Weise werden Differenzenapproximationen
der Art:

T(nb(i,2))-T(i)

" (4.37.)

oT
Y = 1 ~
ax()c-)c0+AAx)~
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82{ (x=x,)~ T(nb(i,2))—2 Tgi) + T'(nb(i,1)) (4.38))
ox Ax
oder
oT T(nb(nb(i,2),2))—T(nb(i,2))
a(x =X, + % Ax) = A (4.39.)
gebildet.

Eine Ausnahme bildet die Berechnung horizontaler Gradienten zwischen Zellen unterschied-
licher Miachtigkeit. In diesen Féllen wird der Wert der weniger méchtigen Zelle durch den
Wert der jeweiligen Eltern-Zelle ersetzt (Abb. 4.5.). Auf diese Weise werden numerische
Scheingradienten vermieden, die zwischen aufgeldster und nichtaufgeldster Schichtung ent-
stehen und numerische Storungen des Druckfeldes bewirken.

IT T3-T4
dx Ax

0 b

T2

X

Abb. 4.5.: Schematische Darstellung der horizontalen Gradientberechnung zwischen Zellen unterschiedlicher
Michtigkeit. Man betrachte den horizontal homogenen und geschichteten Fall. D.h. 0.5x(T1+T2) = T3 and T1 #
T2. Um die numerisch bedingten Scheingradienten zwischen den Zellen T1 und T3 zu umgehen, wird die Diffe-
renz zwischen T3 und der Elternzelle von T1, der Zelle T4 = 0.5x(T1+T2) gebildet.

Eine weitere Ausnahme bildet die Mittlung von Geschwindigkeitsvektoren auf die jeweilige
Elternzelle. Da das Modell ein Arakawa-C-Gitter benutzt, sind die Komponenten des Vektors
(u,v,w) an der 6stlichen, nordlichen bzw. oberen Grenze der Zelle definiert, so dass der Wert
der Elternzelle nur aus den dort befindlichen Kindern berechnet wird (Abb. 4.6.).
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Abb. 4.6.: Schematische Darstellung der unterschiedlichen Berechnung einer Divergenzberechnung (0u/0x) und
des Gradienten eines Skalars (07/0x) bei variabler horizontaler Auflosung.

4.3. Grundlegender experimenteller Aufbau

Die in dieser Arbeit durchgefiihrten 35 numerischen Experimente finden, mit einer Ausnahme
(RUN18), in einer zweidimensionalen Modellregion statt, die von der vertikalen z-Achse und
der horizontalen x-Achse aufgespannt wird und quer durch die Gronlandsee auf einer Breite
zwischen 74° 20° N und 77° 40’ N verlauft (Abb. 4.7. und 4.8.). Bis auf den Gradienten des
Wasserstandes in den Experimenten RUN21 bis RUN23c¢ werden alle hangparallel (in y-
Richtung) gerichtete Gradienten als gleich Null angenommen. Das Modell dhnelt in dieser
Hinsicht dem von Garret et al. (1993) und MacCready und Rhines (1993), welches ebenfalls
fiir die Simulation hangnormaler Transporte konzipiert wurde. Das Experiment RUN18 wird
in einer dreidimensionalen Modellregion, die den gesamten Nordatlantik umfasst, durchge-
fiihrt. Diese Modellmatrix wird im Kapitel 5.6.1. ndher beschrieben.

Die topographischen Daten (Abb. 4.8.) der zweidimensionalen Matrix entstammen dem
GEBCO-Atlas (BODC 2003), der entlang des Modellschnitts eine Auflosung von 480 m
aufweist. Zu Beginn jeder Simulation weist die Modellregion ein horizontal homogenes Tem-
peratur- und Salzgehaltsfeld auf. Das entsprechende Temperatur- und Salzgehaltsprofil ent-
spricht dem horizontalen Mittel von im September 2001, etwa entlang des Modellschnitts,
durchgefiihrten CTD-Messungen (Logemann 2001). Einen dynamischen Antrieb erfdhrt das
Modell {iiber Dichteanomalien durch Sedimentsuspension, Windschubspannungen oder
hangparallelen Gradienten des Wasserstandes.
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Abb. 4.7.: Bathymetrie der Gronlandsee (GEBCO Digital Atlas, BODC 2003) und Lage des hangnormal verlau-
fenden bathymetrischen Schnitts, der dem numerischen Modell zugrunde liegt. Der Schnitt verlduft von (74° 19°
N, 19°12° W) iiber (74° 19’ N, 13° 21” W) nach (75° 39’ N, 3° 19’ E).
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Abb. 4.8.: Die Modelltopographie (bathymetrischer Schnitt in Abb. 4.7.) und das vertikale Temperatur- bzw.
Salzgehaltsprofil, welches zur Initialisierung des Modells benutzt wird. Beide Profile sind horizontale Mittel von
im September 2001 durchgefiihrten CTD-Messungen (Logemann 2001). Das rot markierte Gebiet am Kontinen-
talhang zeigt die Position der Sedimentplume-Initialisierung in den Experimenten RUNO1 bis 12, 15 und 16. Sie
liegt zwischen x = 144 km (Wassertiefe 998 m) und x = 160 km (Wassertiefe 2025 m) in den untersten 160 m der
Wassersiule.
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5. SEDIMENTPLUMES

In den Jahren 1993 und 1994 wurden am Ful} des ostgronldndischen Kontinentalhanges in
3300 m Tiefe bei 75° N und 8° W von verankerten Stromungsmessern mehrere, jeweils etwa
eine Woche andauernde Ereignisse einer starken (bis 43 cm s™') bodenintensivierten Stromung
registriert (Abb. 5.1.). Woodgate und Fahrbach (1999) werfen darauthin die Frage auf, ob es
sich bei diesen ,,benthischen Stiirmen* um bodengefiihrte Triibestromungen handelt.

AWI414-3 Water Depth 3342m N
— = 10 em/s, At = 1.0 Hours

3281m

30.Jul 4.Aug 9.Aug 1.4.Aug
24.Jul.94 23.00

Abb. 5.1.: Messung eines benthischen Sturms, dargestellt sind stiindliche, ungefilterte Daten (aus Woodgate und
Fahrbach (1999)).

Die Dauer der gemessenen benthischen Stiirme und deren Geschwindigkeit stimmen gut mit
Beobachtungen eines Sedimentplumes vom September 1979 (Richardson et al. 1981,
Hollister & McCave 1984) iiberein. Zu dieser Zeit hatte sich ein Sedimentplume am Ful} des
amerikanischen Kontinentalhangs in 5000 m Tiefe bei 40° N und 64° W mit bis zu 70 cm s
parallel zum Hang in siidwestlicher Richtung fortbewegt. Auch dieses Ereignis dauerte etwa
eine Woche. Des Weiteren zeigen Beobachtungen von Sedimentplumes aus dem 0Ostlichen
Nordatlantik (Klein 1987) und numerische Prozessstudien zur Dynamik von Triibestrémun-
gen (z.B. Fohrmann et al. 1998) die Ahnlichkeit der von Woodgate und Fahrbach beschriebe-
nen Strdomungsanomalien mit solchen, die von Sedimentplumes erzeugt werden. Die nach
Norden zeigende Richtung des in Abb. 5.1. dargestellten benthischen Sturms koénnte anhand
der Simulationen von Fohrmann et al. (1998) als nach Norden fithrende Kompensationsstro-
mung eines Sedimentplumes, der sich aufgrund der Topographie und der Einhaltung des geo-
strophischen Gleichgewichts notwendigerweise nach Siiden bewegen miisste, interpretiert
werden (Woodgate & Fahrbach 1999).

Ebenfalls auf die Existenz von Sedimentplumes deuten hochauflésende Messungen der Topo-
graphie des ostgronlédndischen Kontinentalhangs (Mienert 1995, Hollender 1996). Sie zeigen
ein weitverzweigtes System von Rinnen im Meeresboden, die mehr als 100 km lang, etwa
5 km breit und etwa 100 m tief sind (Abb. 5.2.) und in der Regel von Sedimentplumes erzeugt
werden (Hollister & McCave 1984). Bisher wurde dieses jedoch starker Sedimentplumeakti-
vitdt der jiingeren Dryas (vor etwa 10.000 Jahren) zugeschrieben (Hollender 1996).
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Abb. 5.2.: Topographie (Meerestiefe in Metern) eines Teils der im Projekt ARKTIEF vermessenen Ardencaple-
Rinne, die am Ful des ostgronlindischen Kontinentalhangs in dem Bereich liegt, in dem Woodgate und
Fahrbach (1999) die benthischen Stiirme registrierten (AOSB 2003).

Die Rinnen verlaufen in einer Tiefe zwischen etwa 2700 und 3200 m nahezu exakt hangnor-
mal, was auf hochgradig ageostrophische, sehr starke Triibestrome hinweist, wihrend die
Messungen von Woodgate und Fahrbach auf einen langsameren, in geostrophischer Balance
befindlichen Plume hindeuten. Treffen solche dichtegetriebenen geostrophischen Bodenstro-
mungen jedoch auf eine Rinne, die quer zu ihrer Ausbreitungsrichtung verlduft, so kann es in
dieser Rinne zu einem hangabwdérts gerichteten Fluss des dichteren Wassers kommen (Kampf
2000, Wahlin 2002). Als Kriterium fiir einen solchen Fluss gibt Kampf (2000) an, dass das
Verhiltnis von Rinnentiefe zur Rinnenbreite groBBer sein muss als die Steigung des Hangs.
Dies wird am Ful} des ostgronlédndischen Kontinentalhangs, im Tiefenbereich der Rinnen er-
fiillt. In Prozessstudien untersuchen Kdmpf und Fohrmann (2000) von solchen Rinnen ge-
fithrte Sedimentplumes bei unterschiedlichen Steigungen des Hangs. Demzufolge ist die Stei-
gung des ostgronldndischen Kontinentalhangs im Bereich der Rinnen mit 0.26° grof3 genug,
um in den Rinnen durch Sedimentaufwirbelung sich selbst beschleunigende Sedimentplumes
zu erzeugen. Kampf und Fohrmann zeigen, dass mit dem Sedimentplume Wasser aus hoheren
Schichten in die Tiefsee der Gronlandsee transportiert wird. Unklar bleibt jedoch, wie viel
Sediment in Form von Sedimentplumes in den Tiefseebereich transportiert werden miisste,
um die Wassermassenmodifikation von beobachteter GroBe in der Tiefsee zu bewirken und
wie diese Modifikationen letztlich ausséhen.

Im Rahmen des Projekts ARKTIEF wurde eine der Rinnen am Fuf} des ostgronlédndischen
Kontinentalhangs — die Ardencaple-Rinne, ostlich des Ardencaple-Fjords — mit einem Fécher-
sonar topographisch vermessen (Abb. 5.2.), (AOSB 2003). Diese Rinne liegt zwischen 74° N
und 75° N und zwischen 8° W und 12° W, in dem Bereich, in dem Woodgate und Fahrbach
(1999) die benthischen Stiirme registriert haben. Anschlieend wurden Stromung, Tempera-



65

tur, Salzgehalt und Triibung des Wassers im Bereich der Rinne mit Hilfe von Verankerungen
und schiffsgestiitzten CTD-Profilen gemessen, (Holfort 2000, 2002, Logemann 2001).
Innerhalb der drei Jahre Projektlaufzeit konnte jedoch kein Sedimentplume beobachtet
werden.

Mit dem Eis des Ostgronlandstroms driften jéhrlich etwa 7x10° bis 10x10° kg lithogenes, von
den sibirischen Schelfen stammendes Material durch die Framstrale in das Europidische
Nordmeer (Wollenburg 1993, Eicken et al. 2000). Um den Teil abzuschétzen, der aus dem in
der Gronlandsee schmelzenden Eis ausfillt, sich im Bereich des ostgronldndischen Kontinen-
talhangs absetzt und so die Grundlage fiir dort entstehenden Sedimentplumes bildet, wird fol-
gende Berechnung durchgefiihrt: Bauerfeind et al. (2005) messen zwischen Juli 1994 und
August 1995 am ostgronldndischen Kontinentalhang bei 74° 57.7° N, 12° 58.7° W eine Sedi-
mentation lithogenen Materials von 27 g m™. Nimmt man diesen Wert fiir eine 200 km breite
und 1000 km lange Zone entlang des ostgronldandischen Kontinentalhangs an, folgt fiir diese
Zone eine lithogene Sedimentation von 5x10° kg pro Jahr. Eine, aufgrund der groBflichigen
Zone grofiziigige Schitzung, die gleichzeitig die GréBenordnung der Schétzung von
Wollenburg (1993) und Eicken et al. (2000) bestédtigt. Setzt man fiir diese Zone ein Gleichge-
wicht zwischen dem sich neu absetzenden und dem von Sedimentplumes in die Tiefsee ab-
transportierten Sediment voraus, stehen den Sedimentplumes somit 5x10° kg Sediment pro
Jahr zur Verfiigung. Die im Folgenden beschriebenen numerischen Experimente sollen hel-
fen, den mit diesem Massenfluss verbundenen Warmetransport abzuschétzen.

5.1. Auflosungsabhéngigkeit der Simulation, Teil 1

Der dynamische Antrieb der Experimente RUNO1 bis RUNO3 besteht in der Vorgabe einer
Quelle suspendierten Sediments in den untersten 160 m der Wassersdule zwischen den Positi-
onen x = 144 km (Wassertiefe 998 m) und x = 160 km (Wassertiefe 2025 m) (Abb. 4.8.).
Wihrend der ersten zehn simulierten Stunden betrigt diese Quelle 1.39x10™ kg m™ s™. Da-
nach wird sie auf Null gesetzt. In die Modellregion wird somit die Sedimentmasse von
12.8x10° kg m™ gebracht. (Aufgrund der zweidimensionalen Struktur der Modellregion wer-
den den ganzen Ozean betreffende Groflen mit dem Zusatz ,,pro Meter entlang des Hangs*
versehen.) Wie bei Kdmpf und Fohrmann (2000) wird zu Beginn der Simulation eine 0.5 mm
machtige Schicht abgesetztes aber erodierbares Sediment am Meeresboden angenommen, dies
entspricht 8.6x10° kg m" Sediment. Fiir die KorngroBe des Sediments werden 48 pm ange-
nommen (Kdmpf & Fohrmann 2000). Die Gleichung (4.14.) fiihrt damit zu einer
Absinkgeschwindigkeit des Sediments von -1.1 mm s™.

RUNOI1: Die Modellregion wird mit einem gleichférmigen Gitter aufgelost (Abb. 5.3.). Die
Gitterweite betrdgt 16 km in horizontaler und 160 m in vertikaler Richtung. Der Zeitschritt
betrdagt 5 Minuten. Wéhrend der ersten 12 simulierten Stunden bildet sich ein Sedimentplume,
dessen Geschwindigkeit und Sedimentfracht wéchst und der eine starke, hangabwirtsgerich-
tete ageostrophische Bewegungskomponente aufweist. So betrdgt der horizontale Geschwin-
digkeitsvektor aus x-Komponente (hangnormal nach rechts) und y-Komponente (hangparallel
in die Bildebene hinein) im Zentrum des Plumes nach 6 Stunden (0.25 ms™, -0.40 m s™) bei
einer maximalen Sedimentkonzentration von 2.5 kg m”. Nach 12 Stunden betrigt dieser
Vektor (0.17 m s, -0.53 m s™') und die maximale Sedimentkonzentration ist 3.3 kg m™.
Bedingt durch die ausgepriagte hangnormale Bewegungskomponente, verlagert sich der Plume
relativ rasch hangabwirts. So vertieft sich sein Zentrum innerhalb der ersten 24 Stunden von
1500 m auf 2200 m Tiefe (Abb. 5.3.). Der Vektor betrdgt nach 24 Stunden
(0.09 m s'l, -0.46 m s'l), die maximale Sedimentkonzentration 2.5 kg m>. Nach einer Woche
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hat der Plume den Full des Kontinentalhangs erreicht und stromt in 3100 m Tiefe mit
(0.015 m s, -0.25 m s™) in nahezu geostrophischem Gleichgewicht, bei einer maximalen
Sedimentkonzentration von 0.9 kg m™. Wihrend der darauf folgenden Tage nimmt die Ge-
schwindigkeit — aufgrund von Reibung und reduzierter sedimentbedingter Dichteanomalie —
und die Sedimentfracht — aufgrund von Deposition — stetig ab. So betrdgt der Stromungs-
vektor nach 14 Tagen (0.005 m s™, -0.10 m s") und die maximale Sedimentkonzentration
0.8 kg m™ bei starker Volumenabnahme des Plumes. Nach etwa 22 Tagen hat sich das
Sediment vollstindig abgesetzt und der Plume ist verschwunden.

Wihrend dieser 22 Tage hat der Plume 8.8x10° kg m™ Sediment in den Bodenwasserbereich
unterhalb einer Tiefe von 2500 m verfrachtet (Abb. 5.4.). Mit dem Sediment wurde wiarmeres
Wasser aus hoheren Schichten in das Bodenwasser gemischt, so dass das Wasser hier um bis
zu 0.021 K erwdrmt wurde (Abb. 5.3.). Der durch den Plume bewirkte Wéarmegewinn des
Bodenwassers betragt 0.97x10"* T m™ (Abb. 5.4.).

Die fiir diese Studie entscheidende Eigenschaft des Sedimentplumes ist der Warmetransport
ins Bodenwasser pro Masseneinheit des dabei verfrachteten Sediments. Diese Eigenschaft
wird im Folgenden spezifischer Wdirmetransport des Sediments qs genannt. Aus den oben
genannten Werten ergibt sich somit

0.97x10% Jm”
8.8x10° kgm’

=110kJ kg™.

qs

Wie groB3 miisste dieser Wert sein, um Sedimentplumes einen der beobachteten Erwdrmung
des Bodenwassers entsprechenden Warmetransport zu geben? Der Sedimentmassenfluss vom
Kontinentalhang in den Bodenwasserbereich omg/0t wird, der groBziigigen Schitzung nach
Wollenburg (1993) und Bauerfeind et al. (2005) zufolge, mit 5x10° kg a”' angenommen. Die
Dichte des Bodenwassers wird mit p = 1040 kg m™, seine spezifische Wirmekapazitit bei
konstantem Druck mit ¢, = 3900 J kg K (Dietrich et al. 1975) angenommen. Das Volumen
des Bodenwassers, d.h. das Volumen der Gronlandsee unterhalb einer Tiefe von 2500 m, be-
trigt Vol = 1.485x10" m’ (GEBCO Digital Atlas, BODC 2003). Dieses erwirmt sich mit
etwa 0T/0t = 10 mK a™' (Budéus et al. 1998). Damit folgt fiir den erforderlichen spezifischen
Wirmetransport des Sediments:

_Pg a%r Vol 1040kgm™3900J kg'K" 10mK a” 1.485x10" m’

= =1.2x10° kT kg™.
s 5771% 5x10° kga™ 8
ot

Der spezifische Warmetransport des simulierten Sedimentplumes betrdgt also nur 0.01 % des
erforderlichen Wertes.

RUNO2: Um die Abhingigkeit dieses Ergebnisses von der rdumlichen Auslosung des Modells
zu untersuchen, wird die Gitterweite im Experiment RUNO2 halbiert (Abb. 5.3.). Sie betrigt
somit 8 km in horizontaler und 80 m in vertikaler Richtung. Das Gitter ist ebenfalls gleich-
formig strukturiert, und auch alle anderen Details des Versuchsaufbaus stimmen mit denen in
RUNOTI iiberein. Die Simulation zeigt einen energetischeren Plume, der deutlich hohere Stro-
mungsgeschwindigkeiten und eine etwas gro3ere Sedimentfracht aufweist. So hat er nach 24
Stunden bereits eine Tiefe von 2700 m erreicht (Abb. 5.3.) — 500 m unter der seines Vorgin-
gers zum selben Zeitpunkt — mit einem Stromungsvektor im Plumezentrum von
(0.19 m s7,-0.66 m s™), dessen Betrag sich im Vergleich zu RUNO1 um 46 % vergroBert hat.
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Die maximale Sedimentkonzentration nach 24 Stunden betrigt 1.32 kg m™. Etwa zwei Tage
frither als sein Vorginger, nach etwa 20 Tagen, hat sich das Sediment vollstandig am Fuf3 des
Kontinentalhanges abgesetzt. Nach 20 Tagen betrdgt die maximale plumebedingte Erwir-
mung unterhalb von 2500 m Tiefe 0.085 K (300 % Steigerung bzgl. RUNO1), (Abb. 5.3.), der
Wirmegewinn des Bodenwassers betrigt 2.23x10'* J m™ (130 % Steigerung bzgl. RUNO1),
und der Bodenwasserbereich hat 1.07x10” kg m™ Sediment hinzugewonnen (22 % Steigerung
bzgl. RUNO1), (Abb. 5.4.). Damit folgt fiir den spezifischen Wiarmetransport:

2.23x10" Jm"
_ 223x107Tm - _ 508 4yg
1.07x10" kgm

qs
Dieser ist also aufgrund der Halbierung der Gitterweite um 89 % angestiegen. Die Hohe und
Breite der Treppenstufen, mit denen das Modell den Meeresboden des Kontinentalhanges
ndhert, wirkt sich bremsend auf die Stromung des Sedimentplumes aus. Je groBBer die Trep-
penstufen sind, desto mehr Wasser muss seine hangnormale Bewegung in Treppenform voll-
ziehen, also mit 90°-Richtungswechseln, die mit bremsenden Tréagheitskriften verbunden
sind. Des Weiteren ermoglicht eine hdhere raumliche Auflosung die Simulation hoherer
rdumlicher Dichtegradienten, die den Antrieb des Plumes darstellen. Eine intensivierte bo-
dennahe Stromung ist, aufgrund der groBeren vertikalen Stromungsscherung, mit groBerer
vertikaler Vermischung verbunden (Gln. 4.19). Das Entrainment, d.h. das Einmischen von
Umgebungswasser in den Plume wird verstarkt und damit der Transport wiarmeren Wassers in
das Bodenwasser.

Diese Arbeit soll eine obere Abschitzung des spezifischen Warmetransports des Sediments
liefern. Um dies zu erreichen, muss die Auflosung des Modells so lange vergroBBert werden,
bis die auflosungsbedingte Unterschédtzung von gs verschwindet.

RUNO3: Die Gitterweite wird nochmals halbiert und betrégt nun 4 km horizontal und 40 m
vertikal (Abb. 5.3.). Das Gitter ist weiterhin rdumlich gleichférmig strukturiert, der Ver-
suchsaufbau ist wieder identisch mit dem von RUNOI1. Die Simulation bestétigt die oben beo-
bachtete Abhingigkeit der Plumedynamik von der Auflésung. Der Plume ist noch schneller
und befindet sich nach 24 Stunden bereits in 3000 m Tiefe (Abb. 5.3.), nochmals 300 m tiefer
als in RUNO2. Der Stromungsvektor im Plumezentrum betrdgt nach 24 Stunden
(0.49 m s, -0.66 m s). Wihrend sich die hangparallele y-Komponente der Strémung im
Vergleich zu RUNO2 kaum geédndert hat, hat sich die hangnormale, iiber die Treppenstufen
fithrende x-Komponente um 158 % verstédrkt. Bereits nach etwa 16 Tagen hat sich das Sedi-
ment vollstaindig am Meeresboden abgesetzt. Nach 20 Tagen betridgt das maximale Erwér-
mungssignal unterhalb der Tiefe von 2500 m 0.113 K (33 % Steigerung bzgl. RUNO02), (Abb.
5.3.). Die in das Bodenwasser gefiihrte Warmemenge ist 5.29x10'> T m™ (137 % Steigerung
bzgl. RUNO2) und die in den Bodenwasserbereich gelangte Sedimentmasse betrigt
1.21x10" kg m™ (13 % Steigerung bzgl. RUN02), (Abb. 5.4.). Fiir den spezifischen
Wirmetransport folgt:

~5.29x10”% Jm”
1.21x10" kgm™

=437k ke,

qs

also wiederum eine Zunahme um 110 % bzgl. RUNO2.
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Das wichtigste Ergebnis dieser ersten drei Experimente ist, dass sich im Auflosungsbereich
Ax € [4 km, 16 km], Az €[40 m, 160 m] der spezifische Warmetransport der Sedimentplumes
etwa umgekehrt proportional zur Hohe der Treppenstufen verhélt, so dass
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Abb. 5.3.: Gitterstruktur, die simulierte Sedimentkonzentration 24 Stunden nach der Plume-Initialisierung und
die durch den Plume bewirkte Anderung der Temperatur nach 20 Tagen. Die erste Zeile zeigt die Ergebnisse von
RUNOI. Die zweite Zeile die von RUNO2 und die dritte die von RUNO3. Die Auflésung des RUNO1-Gitters
betrdgt 16 km horizontal und 160 m vertikal, die des RUNO02-Gitters 8 km horizontal und 80 m vertikal und die
des RUNO3-Gitters 4 km horizontal und 40 m vertikal. Die maximale Tiefe der Konzentration von 0.1 kg m”
nach 24 Stunden betrdgt in RUNO1 2160 m, in RUNO02 2680 m und in RUNO3 2980 m. Die maximale Tempe-
raturdnderung unterhalb von 2500 m Tiefe nach 20 Tagen ist in RUNO1 0.021 K, in RUN02 0.085 K und in
RUNO03 0.113 K.
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Abb. 5.4.: Die durch den Plume verursachte Anderung der Masse des Bodensediments unterhalb der Tiefe von
2500 m (links) und der simulierte durch den Plume verursachte Warmegewinn des Ozeans unterhalb von 2500 m
Tiefe. Dargestellt sind die Ergebnisse der Simulationen RUNO1 (rote Kurven), RUNO02 (griine Kurven) und
RUNO3 (blaue Kurven). Nach 40 simulierten Tagen betrdgt der Zugewinn an Sedimentmasse in RUNO1
0.88x10” kg m™, in RUN02 1.07x10” kg m™ und in RUN03 1.21x10” kg m™. Der Wirmegewinn nach 40 Tagen
betrigt in RUNO1 0.97x10' J m™, in RUN02 2.23%x10"* J m™ und in RUNO03 5.29x10" J m™.

5.2. Uberpriifung der adaptiven Gitterverfeinerung

Die Ergebnisse des vorigen Abschnitts zeigen, dass zur Abschitzung des spezifischen Wir-
metransports des Sediments Gitterweiten unterhalb von 4 km horizontal und 40 m vertikal
erforderlich sind. Da sich bei jeder einheitlichen Halbierung der Gitterweite die Zahl der Git-
terzellen vervierfacht, kann auf diese Weise schnell die Leistungsgrenze des Rechners erreicht
werden. Daher ist es sinnvoll, das Gitter nur an den Orten der Modellregion zu verfeinern, in
denen die hohere Auflosung besonders bendtigt wird. Im vorliegenden Fall ist dieser Ort die
Bodengrenzschicht, also etwa die untersten 100 m der Wassersdule (Kdmpf & Fohrmann
2000), im Bereich des Kontinentalhangs.

RUNO4: Der Versuchsaufbau entspricht wieder dem von RUNOI bis RUNO3. Geédndert wird
lediglich die Struktur des Gitters. Dieses weist in seitlichem Abstand vom Kontinentalhang
die geringe raumliche Auflosung von RUNO1 auf (Ax = 16 km, Az = 160 m). Uber dem Kon-
tinentalhang wird die horizontale Gitterweite jedoch auf Ax = 4 km und dort in der Boden-
grenzschicht die vertikale Gitterweite auf Az = 40 m reduziert (Abb. 5.5.). Im hochaufgelosten
Bereich der Modellregion existiert also die in RUNO3 benutzte Auflosung. Das Ziel ist somit
die auf einem gleichférmigen Gitter gerechnete Simulation RUNO3 moglichst exakt zu repro-

duzieren bei einer um 70 % reduzierten Anzahl der Gitterzellen (Gitterzellen in RUNO3:
9996, in RUNO04: 3015).
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Abb. 5.5.: Die adaptierten Gitter der Simulationen RUN04 (links) und RUNOS (rechts). In beiden Gittern betragt
die Auflésung neben dem Kontinentalhang 16 km horizontal und 160 m vertikal. Uber dem Kontinentalhang
wichst die horizontale Auflosung auf 4 km an. Die vertikale Auflésung wichst hier in Bodennihe auf 40 m an.

Die Simulation RUNO04 zeigt in der Tat einen mit dem der Simulation RUNO3 sehr dhnlichen
Plume (Abb. 5.6.). Wie in RUNO3 hat dieser nach 24 Stunden eine Tiefe von 3000 m erreicht.
Der Stromungsvektor im Zentrum des Plumes betrigt zu diesem Zeitpunkt (0.60 m s,
-0.62 m s™), die maximale Sedimentkonzentration 1.75 kg m' Vergleicht man den Stro-
mungsvektor mit dem entsprechenden aus RUNO3 ((0.49 m s', -0.66 m s7)), erkennt man
eine Zunahme der hangnormalen x-Komponente um 22 %, wahrend sich der Wert der maxi-
malen Sedimentkonzentration nach 24 Stunden nur um 2 % vergroBert hat. Die Ursache die-
ser Geschwindigkeitszunahme ist eine reduzierte parametrisierte Impulsdiffusion an der obe-
ren Grenze der Bodengrenzschicht, in der die Méchtigkeit der Gitterzellen anwéchst. An der
Obergrenze der Bodengrenzschicht ist ebenfalls die Einmischung von Umgebungswasser in
den Plume reduziert. Dies hat zur Folge, dass nach 20 Tagen das maximale Erwdrmungssignal
unterhalb der Tiefe von 2500 m nur 0.090 K betrigt, 20 % unter dem von RUNO3. Entspre-
chend liegt auch die ins Bodenwasser gefiihrte Warmemenge mit 4.81x10'* J m™ 9 % unter
dem Wert von RUNO3, wihrend sich der Sedimenttransport in den Bodenwasserbereich mit
1.173x10’ kg m” um 3 % reduziert hat (Abb. 5.7.). Der spezifische Warmetransport betrigt
410 kJ kg™' und hat sich bzgl. RUNO3 um 6 % reduziert.

RUNO5: Eine hangabwirts fithrende Stromung durch die in Abbildung 5.5. gezeigten adapti-
ven Gitter ist in den bodennédchsten Zellen stets mit einer ausschlielich horizontalen Stro-
mung ins Beckeninnere verbunden. In Abhingigkeit von der Neigung des Meeresbodens ver-
grofert diese Stromung den Abstand des in ihr befindlichen Wassers vom Meeresboden. Ist
die Méchtigkeit des hochaufgeldsten Bereichs kleiner als der Wassertiefenunterschied inner-
halb eines oder mehrerer horizontaler Gitterschritte, verldsst das Wasser auf diese Weise den
hochaufgelosten Bereich. Dies ist die Hauptursache fiir die Unterschiede zwischen RUNO3
und RUNO4. Das Gitter der Simulation RUNO5 versucht, diesen Effekt zu minimieren. Hier
wird die Machtigkeit der hochaufgeldsten bodennahen Schicht in Abhéngigkeit vom Gefille
des Meeresbodens weiter vergroBBert. So wird sie z.B. {iber dem 1500 m tiefen Meeresboden
von 600 m (RUNO4) auf 1080 m vergréBert (Abb. 5.5.).
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Der Effekt ist eine weitere deutliche Anndherung der Simulation an RUNO3 (Abb. 5.6. und
5.7). Nach 24 Stunden betriigt der Stromungsvektor im Zentrum des Plumes (0.56 m s,
-0.65 m s™), die maximale Sedimentkonzentration 1.75 kg m™. Die Erhéhung der hangnor-
malen Stromungskomponente bzgl. RUNO3 betréigt also nur noch 14 % im Vergleich zu den
22 % von RUNO4. Eine noch deutlichere Ubereinstimmung ergibt die Betrachtung des Sedi-
menttransports in den Bodenwasserbereich: 1.206x10” kg m™, 0.7 % unter dem Wert von
RUNO3, und des Warmetransports ins Bodenwasser: 5.28x10" J m'l, 0.2 % unter dem Wert
von RUNO3. Folglich liegt der spezifische Wiarmetransport des Sediments mit 438 kJ kg’
sehr nahe am Ergebnis von RUNO03: 437 kJ kg™.

Obwohl sich beim Wechsel vom gleichformigen RUNO3-Gitter zum adaptiv verfeinerten
RUNOS-Gitter die Zahl der Gitterzellen um 68 % verringert hat, dndert sich dadurch die Si-
mulation der in dieser Studie wichtigsten Eigenschaft von Sedimentplumes — des spezifi-
schen Warmetransports — um nur 0.2 %.

Die Abbildung 5.8. und Tabelle 5.1. vergleichen detailliert die Eigenschaften des RUNO3-
und RUNOS5-Plumes wiéhrend seiner Passage der Position x = 240 km in 3080 m Wassertiefe.
Die Unterschiede in den plumebedingten Anomalien der Sedimentkonzentration, des Salzge-
halts, der Temperatur und der Strdmung liegen zwischen einem und sechs Prozent. Aus Ab-
bildung 5.8. wird ebenfalls deutlich, dass die vertikale Auflésung der Bodengrenzschicht mit
Az = 40 m den Plume nur unzureichend aufldst, da er in vertikaler Richtung nur den Raum
einer Gitterzelle einnimmt. Abbildung 5.9. zeigt die Michtigkeit des sich abgesetzten Sedi-
ments am Ende der Simulationen RUNO3 und RUNOS5. Ohne nennenswerte Unterschiede in
der rdumlichen Struktur zwischen RUNO3 und RUNOS setzt sich der grofite Teil des Sedi-
ments im Bodenwasserbereich zwischen 2900 und 3300 m Tiefe ab.
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Abb. 5.6.: Die simulierte Sedimentkonzentration 24 und 72 Stunden nach der Plume-Initialisierung und die
durch den Plume bewirkte Anderung der Temperatur nach 20 Tagen. Die erste Zeile zeigt die Ergebnisse von
RUNO3 (nicht adaptiertes Gitter). Die zweite und dritte Zeile zeigen die Ergebnisse von RUN04 bzw. RUNO0S5
(adaptierte Gitter, die nur nahe des Kontinentalhangs die Auflosung des RUNO3-Gitters aufweisen.) Die maxi-
male Temperaturdnderung unterhalb von 2500 m Tiefe nach 20 Tagen ist in RUNO03 0.113 K, in RUN04 0.090 K
und in RUNO5 0.102 K.
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Abb. 5.7.: Die durch den Plume verursachte Anderung der Masse des Bodensediments unterhalb der Tiefe von
2500 m (links) und der simulierte durch den Plume verursachte Warmegewinn des Ozeans unterhalb von 2500 m
Tiefe (rechts). Dargestellt sind die Ergebnisse der Simulationen RUNO3 (blaue Kurven), RUNO04 (rote Kurven)
und RUNOS (griine Kurven). Nach 40 simulierten Tagen betrdgt der Zugewinn an Sedimentmasse in RUNO03
1.214x10” kg m™', in RUNO4 1.173x10” kg m™ und in RUNO5 1.206x10” kg m™'. Der Wirmegewinn nach 40
Tagen betrigt in RUNO3 5.29x10"* Jm™, in RUN04 4.81x10"* J m™" und in RUN05 5.28x10"2 T m™.
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Abb. 5.8.: Hovmiiller-Diagramme der Sedimentkonzentration, der Temperatur, des Salzgehalts, der hangnormal
und der entlang des Hangs gerichteten Stromung. Dargestellt sind die untersten 200 m der Wassersiule bei Posi-
tion x = 240 km (Wassertiefe = 3080 m). Die obere Reihe zeigt die Ergebnisse von RUNO3 auf dem nicht adap-
tierten Gitter, die untere Reihe zeigt RUNO5 auf dem adaptierten Gitter. (Siche auch Tab. 5.1.).
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Tab. 5.1.: Die durch den Sedimentplume an der Position x = 240 km (Wassertiefe = 3080 m) bewirkten Anoma-
lien in den untersten 200 m der Wassersdule. Vergleich der Simulation RUNO3 (nicht adaptiertes Gitter) und
RUNOS (adaptiertes Gitter).

Parameter RUN0O3 RUNO0S5 Differenz [%]
Sedimentkonzentration [kg m™] 3.622 3.572 -1.4
Temperatur [K] 0.168 0.160 -4.8
Salzgehalt [psu] -0.0032  -0.0030 -6.3
Stromung quer zum Hang [m s'l] 0.184 0.185 0.5
Strémung entlang des Hangs [m s™'] -0.494  -0.489 -1.0
-500 S initial -500 7_7”' RUNO3 500 77 RUNO5
~1000 | 1000 ~1000
| !
2 -1500 | 7 -1500 | R
5 -2000 I S -2000 E’ZOOO =
:zzzz 125 cm 7-7::"‘7_,7 - :j:z ‘“'.l"’f_i - - :3500 N - - |

0 100 200 300 400 500 &00 0 100 200 300 400 500 600 0 100 200 300 400 500 600
distance [km] distance [km] distance [km]

Abb. 5.9.: Die Michtigkeit der Sedimentschicht am Boden vor und nach dem Abgang des Plumes. Links: Die
Anfangsbedingung der Simulationen. In der gesamten Modellregion existiert hier eine 0.5 cm méchtige Sedi-
mentschicht. Schwarz markiert sind die Zellen (mit der Gesamtflache von 160 km x 160 m), die wihrend der
ersten 10 simulierten Stunden als Sedimentquellen der Stirke 1.39x10™ kg m™ s fungieren. In der Mitte und
rechts: Die Michtigkeit der Sedimentschicht nach 30 Tagen, in denen sich der Sedimentplume vollstindig abge-
setzt hat, simuliert auf dem nicht adaptierten Gitter (RUNO3) und auf einem adaptierten (RUNOS5). Der Zuge-
winn von Sediment unterhalb der Tiefe von 2500 m betrdgt in RUNO3 1.214x10” kg m™ und in RUNO5
1.206x10" kg m™'. Die Abweichung betrigt somit 0.7 %.

AbschlieBend werden zwei weitere Tests der Funktionsweise des Modells auf einem adaptiv
verfeinerten Gitter durchgefiihrt:

1) Massen- und Energieerhaltung: Wahrend der Simulation RUNOS wird in Abstdnden von 6
simulierten Stunden die Gesamt-Sedimentmasse (am Boden abgesetzte und im Wasser sus-
pendierte) der Modellregion berechnet. Ebenso wird der gesamte Wérmeinhalt des Wassers
der Modellregion berechnet. Aus den so produzierten zwei Zeitserien (Abb. 5.10.) folgt, dass
wiahrend der ersten 20 Tage der maximale numerisch bedingte Fehler des ozeanischen
Wirmeinhalts 4.94x10' J m™ und der der Gesamt-Sedimentmasse -288 kg m™ betriéigt. Der
Fehler des Warmeinhalts wird hauptséchlich durch numerische Ungenauigkeiten in der Ad-
vektions- und Diffusionsberechnung erzeugt. Der Fehler der Sedimentmasse hingegen ent-
steht liberwiegend beim Absetzen des Sediments am Meeresboden, wenn Informationen der
mit doppelter Genauigkeit (ca. 15 Ziffern Rechengenauigkeit) behandelten Sedimentkon-
zentration C der mit einfacher Genauigkeit (ca. 7 Ziffern Rechengenauigkeit) behandelten
Bodensediment-Machtigkeit /., libergeben werden. Bezogen auf die in dieser Studie rele-
vanten Groflen im Experiment RUNO5: Warmegewinn des Bodenwassers (5.28x10"? T m™)
und Sedimentmassengewinn des Bodenwasserbereichs (1.206x10” kg m™) folgen numerisch
bedingte Fehler von 0.94 % fiir den Warmegewinn und 0.0024 % fiir den Sedimentmassen-
gewinn.
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ii) Das Verhalten langer Oberflichenwellen im Ubergangsbereich unterschiedlicher rdumli-
cher Auflésungen: Aufgrund des impliziten Verfahrens zur Berechnung des Wasserstandes
sollten numerische Stérungen, in der Form von Reflektionen und Brechungen von Oberfli-
chenwellen an Ubergingen unterschiedlicher rdumlicher Auflsung, vermieden werden
(Popinet 2003). Um dies zu iiberpriifen, wird die Ausbreitung einer langen Oberflichenwelle
durch die gesamte Modellregion auf dem gleichformigen RUNO3-Gitter mit der auf dem
adaptierten RUNOS-Gitter verglichen (Abb. 5.11.). Wahrend zwei simulierter Stunden betragt
die maximale Differenz der Meeresoberflachenauslenkung zwischen beiden Wellen 20 %,
welche primér durch die unterschiedlich feine Abtastung der Wellen begriindet ist. Reflektio-
nen oder andere numerische Storungen sind im Vergleich zum Wellensignal duferst gering
(Abb. 5.11.).
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Abb. 5.10.: Die in RUNOS durch numerische Ungenauigkeit bewirkte Anderung der Gesamt-Sedimentmasse
(links) und des ozeanischen Wérmeinhalts (rechts). Der maximale numerische Fehler bei der Sedimentmassen-
und Wirmeerhaltung ist -288 kg m™ bzw. 4.94x10'° J m™'. Daraus folgt fiir den in Abb. 5.7. gezeigten Sedi-
mentmassen- und Warmegewinn des Bodenwassers ein Fehler von 0.0024 % bzw. 0.94 %.
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Abb. 5.11.: Simulation einer langen Oberfldchenwelle, die von rechts nach links durch die Modellregion lauft.
Gezeigt wird die Auslenkung der Meeresoberflache in zeitlichen Abstinden von 20 Minuten. Die blaue Kurve
zeigt die auf dem gleichformigen RUNO3-Gitter simulierte Welle, die rote Kurve die auf dem adaptiven RUNO5-
Gitter simulierte. Die Welle wandert hier in den horizontal hochaufgelosten Bereich (zwischen x = 150 km und
x = 380 km) hinein und anschlieBend wieder heraus, ohne dass Reflektionen oder andere Stérungen erkennbar
werden.
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5.3. Auflosungsabhingigkeit der Simulation, Teil 2

In Kapitel 5.1. wurde gezeigt, dass der modellierte spezifische Warmetransport der Sedi-
mentplumes unterhalb der Auflosung von Ax = 4 km, Az = 40 m stark von der Auflosung des
Modells abhéngt, dass er mit kleiner werdenden Gitterweiten groler wird. Kapitel 5.2. zeigt,
dass das Modell sehr dhnliche Ergebnisse zeigt, wenn nur die Bodengrenzschicht {iber dem
Kontinentalhang hoher aufgelost wird und die restliche Modellregion niedrig aufgelost ver-
bleibt. Die folgenden drei Simulationen: RUN06, RUNO7 und RUNO8 benutzen daher analog
dem RUNOS5-Gitter adaptiv verfeinerte Gitter, die die Bodengrenzschicht {iber dem Konti-
nentalhang mit Ax = 2 km und Az =20 m (RUNO06), Ax = 1 km und Az = 10 m (RUNO07), Ax =
0.5 km und Az =5 m (RUNOS) auflésen (Abb. 5.12.). Wie in den vorigen Laufen bleiben auch
hier alle anderen Modellkonfigurationen unverandert.
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Abb. 5.12.: Zoom in die adaptiven Gitter der Simulationen RUNO6 (links), RUNO7 (mittig) und RUNOS
(rechts). Die maximale Auflosung am Kontinentalhang betrdgt in RUN0O6 2 km horizontal und 20 m vertikal, in
RUNO7 1 km horizontal und 10 m vertikal und in RUNOS8 0.5 km horizontal und 5 m vertikal.

Die Ergebnisse zeigen mit zunehmender rdumlicher Auflésung eine Abnahme der Plume-
méchtigkeit bei gleichzeitiger Zunahme der Sedimentfracht (Abb. 5.13.). Definiert man die
Plumemaichtigkeit als den Abstand vom Meeresboden in dem die Sedimentkonzentration un-
terhalb 2 kg m™ sinkt, so betrigt diese in 3080 m Tiefe maximal 40 m in RUN06, 30 m in
RUNO7 und 20 m in RUNOS8. Die maximale Sedimentkonzentration in 3080 m Tiefe betragt
3.5 kg m~ in RUNO06, 4.7 kg m™ in RUNO7 und 9.8 kg m™ in RUNOS. Die groBer werdenden
Konzentrationen sind mit wachsendem Sedimenteintrag in den Bodenwasserbereich verbun-
den: 1.266x10" kg m™ in RUN06, 1.300x10” kg m™ in RUNO7 und 1.453x10" kg m™ in
RUNOS (Abb. 5.14.).

Die sedimentgetriebene Stromung dndert sich hingegen nicht so stark. Die bodennahe Stro-
mung der Laufe RUNO6 bis RUNO8 unterscheidet sich deutlich von der im geringer aufge-
losten Lauf RUNOS, untereinander bleiben sie jedoch relativ gleichformig (Abb. 5.15.). So
betrdgt in 3080 m Tiefe der maximale Bodenabstand, in dem eine hangnormale Geschwindig-
keit von 0.2 m s erreicht wird, 50 m in RUNO06, 60 m in RUN07 und 50 m in RUNOS. Auch
die maximale hangnormale Stromung dndert sich zumindest zwischen den letzten beiden Léu-
fen nicht mehr stark: 0.65 m s in RUNO06, 0.95 m s in RUNO7 und 1.10 m s in RUNOS.
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Abb. 5.13.: Die simulierte Sedimentkonzentration und Temperatur 72 Stunden nach der Plume-Initialisierung
und die durch den Plume bewirkte Anderung der Temperatur nach 20 Tagen in den Simulationen RUN06 (Ax =
2 km, Az =20 m), RUNO7 (Ax = 1 km, Az = 10 m) und RUNO8 (Ax = 0.5 km, Az = 5 m). Die maximale Tempe-
raturdnderung unterhalb von 2500 m Tiefe nach 20 Tagen ist in RUN06 0.104 K, in RUNO7 0.099 K und in
RUNO08 0.104 K.
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Innerhalb des Plumes bleibt die bodennahe vertikale Stromscherung wéhrend der Laufe
RUNO6 bis RUNOS somit relativ konstant, wihrend sich die bodennahe Schichtung durch die
stark gewachsene bodennahe Sedimentkonzentration vergroBert. Als Folge der Gleichung
(4.19.) fuihrt dies zu einer Abnahme der vertikalen Vermischung an der Obergrenze des
Plumes, so dass das Entrainment des Umgebungswassers in den Plume reduziert wird. Dies
fiihrt schlieBlich (zwischen RUNO7 und RUNOS8) zu einer Abnahme des plumebedingten
Wirmetransports ins Bodenwasser trotz steigenden Sedimenttransports (Abb. 5.14.). Der
Wirmetransport betriigt: 8.62x10'% J m™ in RUNO06, 11.09x10'* J m™" in RUNO7 und
10.83x10" J m™ in RUNOS.

Die Auflosung von Ax = 1 km und Az = 10 m in RUNO7 fiihrt also zum maximalen spezifi-
schen Wirmetransport von 853 kJ kg, wihrend die geringere Auflosung von RUNO6 zu
681 kJ kg'' und die hohere von RUNO8 zu 746 kJ kg™ fiihrt (Abb. 5.16.).

Tabelle 5.2.: Die maximale rdumliche Aufldsung des Gitters, die ins Bodenwasser gelangte Sediment- und
Wirmemenge und der daraus resultierende spezifische Warmetransport in den Experimenten RUNO1 bis RUNO03
und RUNO06 bis RUNOS.

Experiment |Ax [km] Az [m] Sedimentmasse Wirme spez. Wiérmetransp.
[10 ke m™]  [107 Tm’] [kJ kg']
RUNO1 16 160 0.877 0.97 110
RUNO2 8 80 1.071 2.23 208
RUNO3 4 40 1.214 5.29 436
RUNO06 2 20 1.266 8.62 681
RUNO7 1 10 1.300 11.09 853
RUNOS 0.5 5 1.453 10.83 746

Da diese Studie eine obere Abschitzung fiir die sedimentbedingten Wérmefliisse ins Boden-
wasser sucht, wird daher in den folgenden Experimenten das Gitter von RUNO7 benutzt.
Auch wenn die Ergebnisse von RUNOS8 darauf deuten, dass realistische Sedimentplumes
moglicherweise hoher konzentriert, weniger machtig und weniger turbulent sind und dass
Gitterweiten unterhalb Ax = 0.5 km und Az = 5 m fiir eine realistischere Simulation erforder-
lich wiren.
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Abb. 5.14.: Die durch den Plume verursachte Anderung der Masse des Bodensediments unterhalb der Tiefe von
2500 m (links) und der simulierte durch den Plume verursachte Warmegewinn des Ozeans unterhalb von 2500 m
Tiefe. Dargestellt sind die Ergebnisse der Simulationen RUNO6 (rote Kurven), RUNO7 (griine Kurven) und
RUNO8 (blaue Kurven). Nach 40 simulierten Tagen betrdgt der Zugewinn an Sedimentmasse in RUNO06
1.266x10” kg m™', in RUNO7 1.300x10” kg m™ und in RUNOS 1.453x10" kg m"'. Der Wirmegewinn nach 40
Tagen betrigt in RUNO6 8.62x10"* Jm™, in RUNO7 11.09x10"> J m™ und in RUNOS 10.83x10"> J m™.
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Abb. 5.15.: Vertikale Profile der Sedimentkonzentration (links) und der hangnormalen Strémungsgeschwindig-
keit (rechts) der untersten 175 m der Wassersdule an der Position x = 240 km (Wassertiefe 3080 m) zum Zeit-
punkt der durch den Plume verursachten maximalen Anomalie (zwischen 3 und 5 Tagen nach der Plume-Initiali-
sierung) in den Simulationen RUNOS5 (magenta), RUNO6 (rot), RUNO7 (griin) und RUNOS (blau).
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Abb. 5.16.: Der spezifische Warmetransport des Sediments in den Ozean unterhalb von 2500 m Tiefe (Wérme-
gewinn dividiert durch den Sedimentmassengewinn) als Funktion der maximalen rdumlichen Aufldsung
(AXpmin Azmin)'l der verwendeten Gitter. Dargestellt sind die Ergebnisse der Simulationen RUNO1 (110 kJ kg’l),
RUNO02 (2108 kI kg'), RUNO3 (437 kJ kg'), RUNO6 (681 kJ kg'), RUNO7 (853 kJ kg') und RUNOS
(746 kJ kg™).

5.4. Erwiarmung durch Kompression

Bisher wurde bei der Diskussion des plumebedingten Warmetransports nur das Einmischen
von wiarmerem Umgebungswasser hoherer Schichten in den Plume und dessen Verfrachtung
in das kiltere Bodenwasser betrachtet, also die vertikale Advektion von Wiarme. Die mit den
simulierten Sedimentplumes verbundene adiabatische Wasserverlagerung von etwa 1000 auf
3000 m Tiefe innerhalb von etwa 24 Stunden ist jedoch zusétzlich mit Erwdrmung durch
Kompression verbunden. Wird ein Wasserpaket mit 7= 0° C, § = 34.9 psu adiabatisch von
1000 auf 3000 m verschoben, erhoht sich seine Temperatur um etwa 0.14 K (Fofonoff &
Millard 1983). In den im vorigen Kapitel behandelten Simulationen betrigt die plumeerzeugte
Temperaturanomalie in 3000 m Tiefe etwa 0.3 K (in RUNO06 und RUNO7) (Abb. 5.13). Be-
ruht also etwa ein Drittel dieser Anomalie nicht auf Wéarmeadvektion sondern auf Kompres-
sion?

Um diese Frage zu kldren, werden die Experimente RUNO9 und RUN10 durchgefiihrt, die bis
auf die im Folgenden angegebenen Anderungen dem Experiment RUNO7 entsprechen.

RUNO09: Der adiabatische Temperaturgradient I' in Gleichung 4.10. wird gleich Null gesetzt,
der Effekt der Erwdrmung durch Kompression damit aus dem Modell entfernt. Die Auswir-
kung dieses Eingriffs auf den Sedimenttransport in den Bodenwasserbereich ist sehr gering.
So betrégt dieser in RUN09 sowie RUNO7 jeweils 1.300x10” kg m™'. Der Wirmetransport ins
Bodenwasser hingegen ist im Vergleich zu RUNO7 um 32 % reduziert, betrigt
7.52x10" T m™ im Vergleich zu 11.09x10'* J m™ in RUNO7 (Abb. 5.17).

RUNI0: Hier wird in Umkehrung des obigen Versuchsautbaus die Warmeadvektion durch
Annahme eines homogenen Temperaturfeldes (7' = 0° C) in der gesamten Modellregion aus-
geschlossen. Der Salzgehalt wird ebenfalls als rdaumlich homogen angenommen
(S = 34.9 psu). Durch die so reduzierte Schichtung erhoht sich der Sedimenttransport in den
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Bodenwasserbereich um 2 % und betrigt 1.322x10” kg m™. Ins Bodenwasser gelangt eine

Wirmemenge von 3.84x10'* J m™, also 35 % der in RUNO7 simulierten Wirmemenge (Abb.
5.17).

Betrachtet man die spezifischen Wirmetransporte, ergeben sich 578 kJ kg fiir reine Wir-
meadvektion (RUN09) und 290 kJ kg’ fiir Erwdrmung durch Kompression (RUN10). Die
Summe beider Werte (868 kJ kg™) liegt nahe am Wert von RUNO7 (853 kJ kg). Die durch
den Sedimentplume bewirkte Erwdrmung unterhalb der Tiefe von 2500 m in RUNO7 beruht
also tatsichlich zu etwa zwei Drittel auf vertikaler Warmeadvektion und zu einem Drittel auf
Erwarmung durch Kompression.
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Abb. 5.17.: Die durch den Plume verursachte Anderung der Masse des Bodensediments unterhalb der Tiefe von
2500 m (links), der simulierte durch den Plume verursachte Warmegewinn des Ozeans unterhalb von 2500 m
Tiefe (mittig) und die in RUN10 simulierte Temperatur nach 20 Tagen (rechts). Dargestellt sind die Ergebnisse
der Simulationen RUNO7 (griine Kurven), RUNO09 (blaue Kurven, Vernachldssigung der adiabatischen Erwér-
mung bei Druckerhhung) und RUNI10 (rote Kurven, Annahme eines anfinglich homogenen Ozeans mit
T=0°C, S=34.9 psu).

5.5. Einfluss der Plume-Eigenschaften auf den spezifischen Wirmetransport

In den bisher vorgestellten zehn Sedimentplume-Simulationen weist RUNO7 aufldsungsbe-
dingt den héchsten spezifischen Wirmetransport (853 kJ kg') auf. Bezogen auf den Wert von
1.2x10° kJ kg, der den Sedimentplumes die notwendige Effektivitit gibe, um die beobach-
tete Bodenwassererwdrmung auszuldsen, ist dieser Wert klein (0.07 %) und spricht fiir die
untergeordnete Bedeutung von Sedimentplumes fiir die Tiefseeventilation.

Andererseits wurde in den bisherigen Experimenten ausschlieBlich ein spezieller Sedi-
mentplume betrachtet — ein zwischen 1000 und 2000 m Tiefe entstehender Plume suspen-
dierten Sediments der KorngroBe von 48 pum, der etwa 1.3x10” kg m™ Sediment vom Konti-
nentalhang in den Bodenwasserbereich verfrachtet. Die in diesem Abschnitt beschriebenen
Experimente sollen kldren, wieweit sich Variationen der Sedimentplume-Eigenschaften auf
dessen spezifischen Warmetransport auswirken. Alle im Folgenden dargestellten Experimente
sind daher Wiederholungen von RUNO7 mit jeweils einer Anderung in der Beschaffenheit des
Sedimentplumes bzgl. Intensitit, Entstehungstiefe oder Korngrof3e des Sediments.
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5.5.1. Intensitit

Mit der Intensitédt des Plumes ist hier der Betrag der Sedimentmasse, die der Bereich unterhalb
von 2500 m hinzugewinnt, gemeint. Je weniger Sediment aufgewirbelt wird, desto kleiner die
diesbeziigliche Dichteanomalie, desto schwicher die bodennahe Strémung, die so schwach
werden kann, dass die Erosion weiterer Sedimentpartikel verhindert wird. Ein Plume mit zu
geringer Intensitit wiirde nur zu einer kurzzeitigen, schwachen Stromungsanomalie am
Kontinentalhang flihren. Das Sediment konnte sich vor dem Erreichen des Bodenwassers
wieder absetzen. Sein Einfluss auf das Bodenwasser wére damit gleich Null. Andererseits
nimmt mit zunehmender Intensitit des Plumes das Verhiltnis von Plumeoberfliche, an der die
Vermischung mit dem Umgebungswasser stattfindet, zum Plumevolumen ab. Dadurch wird
die Wahrscheinlichkeit, dass ein Sedimentpartikel aktiv am Entrainment teilnimmt, mit
zunehmender Intensitit geringer, was sich ebenfalls negativ auf den spezifischen
Wirmetransport auswirkt.

In den folgenden vier Experimenten wird versucht, die optimale Intensitit zu bestimmen, die
einen Plume beschreibt, der energetisch genug ist, das Bodenwasser zu erreichen und klein
genug, um eine effektive Vermischung mit dem Umgebungswasser zu gewéhrleisten, dessen
spezifischer Wérmetransport also maximal ist.

Die Plume-Intensitdt im Modell wird zum Einen iiber die Stirke der Sedimentquelle, die wih-
rend der ersten 10 simulierten Stunden liber dem Kontinentalhang zwischen 1000 und 2000 m
Tiefe existiert, gesteuert. Zum Anderen wird iiber die Variation der anfanglichen Machtigkeit
des erodierbaren Sediments am Meeresboden das auf Erosion beruhende Anwachsen des
Plumes kontrolliert.

Ausgehend vom Experiment RUNO7 und den hier benutzen Werten der Sedimentquelle von

1.39x10* kg m™ s und der anfinglichen Bodensedimentmichtigkeit von 0.5 mm, werden
diese Werte in den Experimenten RUN11, RUN11b und RUN11c auf 50 %, 25 % und 12.5 %
reduziert. In RUN12 hingegen betragen beide Werte 200 %.

In den Simulationen der Sedimentplumes unterschiedlicher Intensitdt (Abb. 5.18) variiert der
Sedimenteintrag in den Bodenwasserbereich zwischen 0.146x10” und 2.616x10” kg m™'. Da-

bei zeigt sich, dass die Plumes mit etwa 0.3x10” kg m™ Sedimenteintrag den hochsten spezifi-
schen Wirmetransport aufweisen, der bei 1200 kJ kg™ liegt (Tab. 5.2., Abb. 5.19.).
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Abb. 5.18.: Sedimentkonzentration nach 24 Stunden in der Simulation RUN11c (geringe Intensitét) und nach 6
Stunden in der Simulation RUN12 (hohe Intensitét).

Tabelle 5.3.: Die ins Bodenwasser gelangte Sediment- und Wéarmemenge und der daraus resultierende spezifi-
sche Warmetransport in den Experimenten RUNO7, RUN11, RUN11b, RUN11c und RUN12.

Experiment | Sedimentmasse ~Wéirme [10'° Jm™]  spez. Wirmetransp. [kJ kg”]
[10" ke m™']
RUNI11c 0.146 1.67 1144
RUNI11b 0.312 3.71 1189
RUNI11 0.640 7.03 1098
RUNO7 1.300 11.09 853
RUN12 2.616 18.61 711
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Abb. 5.19.: Der spezifische Wirmetransport des Sediments in Abhédngigkeit von der Plume-Intensitit.
Dargestellt sind die Ergebnisse der Simulationen RUNO7, RUN11, RUNI11b, RUN11lc und RUNI12. Der
maximale spezifische Wirmetransport von 1189 kJ kg' wird in RUN11b (Plumestirke 0.312x107 kg m™)

simuliert.
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5.5.2. Entstehungstiefe

Eine andere, fiir den spezifischen Wérmetransport sehr wichtige Eigenschaft von Sedi-
mentplumes ist ithre Entstehungstiefe, also die Tiefe der Stelle, an der der Sedimentplume
seinen Ursprung hat. Aufgrund des vertikalen Temperaturprofils der Gronlandsee (Abb. 3.10.
und 4.8.) ist das in den Sedimentplume eingeschlossene Wasser umso wérmer, je hoher sich
diese Position befindet. Dies ist sicher bis etwa zum Erreichen der Schelfkante in 300 m Tiefe
giiltig. Eine dariiber stattfindende Sedimentplumebildung konnte, je nach Lage der Polarfront,
mit dem Einschluss von Polarem Wasser verbunden sein, was zu niedrigeren Temperaturen
im Plume fiihren wiirde. Da das numerische Modell mit einem Temperaturprofil aus
horizontal gemittelten Daten der Gronlandsee initialisiert wird, gibt es hier keine Polarfront.
Das Temperaturprofil weist nahe der Oberflache die hochste Temperatur auf (>2°C). In den
hier diskutierten Modellexperimenten sollte der spezifische Wérmetransport des Sediments
also mit abnehmender Entstehungstiefe grundsétzlich zunehmen. Sedimentplumes, die im
Polaren Wasser iiber dem gronldndischen Schelf entstehen, werden auf diese Weise nicht
beriicksichtigt.

In RUNO7 wird der Sedimentplume durch Freisetzen von 12.8x10° kg m™ Sediment in den
untersten 160 m der Wassersdule tiber dem Kontinentalhang zwischen den Positionen
x = 144 km und x = 160 km ausgeldst. Die mittlere Tiefe des Meeresbodens in dieser Region
— die Entstehungstiefe — betrdgt 1550 m.

In den Simulationen RUN13 und RUN13b wird die Entstehungsregion weiter hangaufwirts
verlagert, so dass die Entstehungstiefe in RUN13 350 m und in RUN13b 280 m betrédgt. In
RUNI13b wird ein auf dem Schelf entstehender Plume simuliert, der somit die minimale Ent-
stehungstiefe aufweist, weil geringere Wassertiefen in der Modellregion nicht existieren. In
RUN14 wird der Sedimentplume weiter hangabwirts, in einer mittleren Tiefe von 2340 m
initialisiert.

Erwartungsgemdfl weisen die in geringeren Tiefen initialisierten Plumes deutlich hdhere
Temperaturen auf, so liegt das plumebedingte Temperaturmaximum unterhalb von 2500 m in
RUN13b mit 0.23° C um 0.95 K iiber dem in RUN14 (-0.72° C) (Abb. 5.21). Folglich zeigen
die Experimente einen Anstieg des spezifischen Warmetransports mit abnehmender Entste-
hungstiefe. In RUN14 betrigt dieser Wert etwa 500 kJ kg und steigt bis auf etwa
1700 kJ kg'' in RUN13b (Tab. 5.3. und Abb. 5.21).



hour = 0048

1800

2000

2400

depth

2600

2800

hour = 0012

1800

2000

-~
)
% 2400 |
o
2600 |

2800 1

160

180
distance [km]

220 240 160 180 200 220 240

distance [km]

85

Abb. 5.20.: Temperatur am Kontinentalhang wahrend der Passage des Plumes. Links: Temperatur nach 48
Stunden in der Simulation RUN13b (mittlere Entstehungstiefe 280 m). Rechts: Temperatur nach 12 Stunden in
der Simulation RUN14 (mittlere Entstehungstiefe 2340 m).

Tabelle 5.4.: Die mittlere Entstehungstiefe des Plumes, die ins Bodenwasser gelangte Sediment- und Wérme-
menge und der daraus resultierende spezifische Warmetransport in den Experimenten RUNO7, RUNI13,

RUN13b, und RUN14.
Experiment | Entstehungstiefe ~ Sedimentmasse Wdirme spez. Wdrmetransp.
[m] [10"kgm™]  [10%Tm"]  [kJkg']
RUN13b 280 0.838 13.96 1666
RUN13 350 1.058 14.62 1382
RUNO7 1550 1.300 11.09 853
RUN14 2340 1.299 6.46 497
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Abb. 5.21.: Der spezifische Warmetransport des Sediments in Abhdngigkeit von der mittleren Entstehungstiefe
des Plumes. Dargestellt sind die Ergebnisse der Simulationen RUNO7, RUN13, RUN13b und RUN14. Der ma-
ximale spezifische Wirmetransport von 1666 kJ kg wird in RUN13b (Entstehung iiber dem Schelf in 280 m

Tiefe) simuliert.
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5.5.3. Korngrofle

Die Korngrofle des Sediments, also der mittlere Durchmesser der Sedimentpartikel, hat eben-
falls einen Einfluss auf den spezifischen Wérmetransport. Zum Einen wiéchst der Betrag der
kritischen Bodenschubspannung t¢ (benutzt in Gln. 4.25. und 4.26.), also der Schubspannung,
ab der die Erosion beginnt, mit zunehmender Korngrole, zum Anderen nimmt die
Sinkgeschwindigkeit der Sedimentspartikel mit abnehmender Korngrof3e ab (Gln. 4.14.). Fiir
die auf arktischen Schelfen hdufigsten Werte der KorngroBe zwischen 20 und 60 pm
(Fohrmann et al. 1998) liegt 1¢ etwa zwischen 0.05 und 0.10 Pa (Unsdld 1984). Vorrausge-
setzt es steht geniigend erodierbares Sediment am Meeresboden zur Verfligung, wird die Ero-
sion und damit die Sedimentfracht des Plumes mit abnehmender Korngro3e wachsen. Da die
Folgen variierender Plumeintensitit aber bereits in Kapitel 5.5.1. behandelt wurden, wird die-
ser Effekt in den folgenden Experimenten vernachldssigt und der Wert von 1¢ = 0.075 Pa
konstant gehalten.

Der hier interessantere Effekt beruht auf der mit Gleichung (4.14.) beschriebenen Abhingig-
keit der Sinkgeschwindigkeit der Sedimentpartikel ws von der KorngroBe. Aufgrund des gro-
Beren Verhéltnisses von Oberfliche zum Volumen sinken kleinere Sedimentpartikel langsa-
mer als groBere. Dies hat zur Folge, dass kleinere Sedimentpartikel ldnger in der Wassersdule
verbleiben als grofere und wihrend dieser ldngeren Zeit einen groferen plumebedingten
Wirmetransport bewirken konnen. Daneben folgt aus der vertikalen Komponente der Glei-
chung (4.12.), dass an der Oberseite des Plumes ein Gleichgewicht aus nach oben gerichtetem
turbulenten Fluss der Sedimentpartikel und deren Absinkbewegung existiert. Dies fiihrt bei
geringeren Sinkgeschwindigkeiten aber gleich grofer Sedimentfracht zu méchtigeren, volu-
mindseren und geringer konzentrierteren Plumes.

Um die Folgen dieser Effekte fiir das Entrainment und damit fiir den spezifischen Wiarme-
transport abzuschétzen, wird die in RUNO7 behandelte KorngroBe von 48 pm in den Simula-
tionen RUN15, RUNI5b und RUNI15¢ auf 34, 15 und 0 pm reduziert. Der Betrag der
Sinkgeschwindigkeit wird damit von 1. mm s' in RUNO7 auf 0.5, 0.1 und 0 mm s’
reduziert. In RUN15¢ wird also ein Sediment angenommen, dass keine Sinkbewegung
aufweist und sich somit nicht am Meeresboden absetzt. Diese Annahme ist, bei konstant
gehaltener Sedimentdichte von 2651 kg m'3, zwar nicht realistisch, doch kann sie die
theoretische Obergrenze des Effekts abnehmender Sinkgeschwindigkeit zeigen. Schlielich
wird in RUN16 die Korngréfe auf 58 um und der Betrag der Sinkgeschwindigkeit damit auf
1.6 mm s erhéht.

Die Simulationen zeigen eine deutliche Zunahme der Plumemaichtigkeit und Abnahme der
Sedimentkonzentration bei abnehmender Korngrofe. So ist der Plume in RUN15¢ etwa dop-
pelt so méchtig wie der in RUN16 und weist kein ausgepriagtes bodennahes Maximum der
Sedimentkonzentration innerhalb des Plumes auf (Abb. 5.22.). Die Lebensdauer der Plumes,
vom Beginn der Simulation bis zum kompletten Absetzen des Sediments, wéchst von 7 Tagen
in RUN16 auf 40 Tage in RUN15b. Wihrend die in den Bodenwasserbereich transportierte
Sedimentmasse in allen Experimenten nahezu konstant bleibt, wachst der plumebedingte
Wirmegewinn des Bodenwassers mit abnehmender Korngréfe bis zum Maximum von
1100 kJ kg™ in RUN15c¢ (Tab. 5.4. und Abb. 5.23.).
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Abb. 5.22.: Sedimentkonzentration nach 12 Stunden in den Simulationen RUN15¢ (KorngréBe und Sediment-
Sinkgeschwindigkeit gleich Null) und RUN16 (Korngréfe 58 pm, Sediment-Sinkgeschwindigkeit -1.6 mm s™).

Tabelle 5.5.: Die Korngroe und Sinkgeschwindigkeit der Sedimentpartikel, die ins Bodenwasser gelangte Se-
diment- und Wiarmemenge und der daraus resultierende spezifische Warmetransport in den Experimenten
RUNO7, RUN15, RUN15b, RUN15c und RUNI16.

Experiment | Korngrofie Sinkgeschw. Sedimentmasse Wdrme spezifischer Wir-
[um] [mm s'I] [107 kgm’] [1012 Jm] metransport
[k kg
RUNI15¢ 0 0 1.282 14.32 1117
RUNI15b 15 -0.1 1.252 12.64 1008
RUNI15 34 -0.5 1.302 11.70 899
RUNO7 48 -1.1 1.300 11.09 853
RUNI16 58 -1.6 1.295 10.38 802
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Abb. 5.23.: Der spezifische Warmetransport des Sediments in Abhéngigkeit von der Korngrofle des Sediments.
Dargestellt sind die Ergebnisse der Simulationen RUNO7, RUN15, RUN15b, RUN15¢ und RUN16. Der maxi-
male spezifische Wirmetransport von 1117 kJ kg wird in RUN15¢ (KorngréBe und Sediment-Sinkgeschwin-
digkeit gleich Null) simuliert.
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5.5.4. Optimaler Sedimentplume

Kombiniert man die Aussagen der vorigen drei Kapitel, kann man annehmen, dass Sedi-
mentplumes aus besonders feinkdrnigem Material, die in geringer Tiefe ihren Ursprung neh-
men und etwa 0.3x10” kg m™ Sediment ins Bodenwasser transportieren, einen besonders ho-
hen spezifischen Wérmetransport aufweisen.

Im Experiment RUN17 wird ein Plume simuliert, der diese drei Kriterien erfiillt. Die Kom-
grofBe betrdgt 15 um, die Entstehungstiefe 280 m und der Eintrag von Sediment ins Boden-
wasser 0.481x10” kg m™'. Daher kann er bzgl. des spezifischen Wirmetransports als optimal
bezeichnet werden, auch wenn sein spezifischer Warmetransport wahrscheinlich nicht dem
potentiellen Maximum entspricht. Denn es ist wahrscheinlich, dass die Eigenschaften Kom-
grofe, Entstehungstiefe und Intensitdt in ihrer Wirkung auf den spezifischen Warmetransport
in Wechselwirkung miteinander stehen. So werden z.B. unterschiedliche Korngréen wahr-
scheinlich zu unterschiedlichen Ideal-Intensitidten fithren. So konnte die hohere Sinkge-
schwindigkeit groberer Partikel aufgrund der aus ihr folgenden Erh6éhung der bodennahen
Sedimentkonzentration und damit der bodennahen Stromung als Ausloser von Erosion wirken
und eine tiefreichende Wirkung mancher Plumes erst ermdglichen. Somit wiren zur genaue-
ren Bestimmung des hochst moglichen spezifischen Wérmetransports eine grofle Zahl weite-
rer Experimente erforderlich.

Andererseits kann angenommen werden, dass, im Vergleich zu den Eigenschaften realer Se-
dimentplumes in der Gronlandsee, die des in RUN17 simulierten Plumes fiir einen hohen spe-
zifischen Wiarmetransport zwar sehr giinstig aber eher unwahrscheinlich sind. Denn es ist
unwahrscheinlich, dass sich das aus dem Eis stammende Sediment iiberwiegend nahe der
Schelfkante absetzt und die Plumes {iberwiegend hier gebildet werden (Wollenburg 1993),
dass dessen mittlere Korngrof3e kleiner als 20 um ist (Fohrmann et al. 1998) und dass dieses
Material iiberwiegend in Form von Plumes der Intensitéit von etwa 0.5x10” kg m™ in den Bo-
denwasserbereich verfrachtet wird. Daher konnen die Ergebnisse von RUN17 als obere Ab-
schiatzung des durch Sedimentplumes verursachten Warmetransports ins Bodenwasser inter-
pretiert werden.

Initialisiert wird der Plume durch Freisetzung von 28.0x10° kg m™ Sediment wihrend der
ersten 10 Stunden auf dem Schelf in durchschnittlich 280 m Tiefe. Das sedimentbeladene
Wasser iiberquert in einer bodennahen Stromung die Schelfkante. Dabei bilden sich hier wih-
rend der ersten zwei Tage zwei kleinere Plumes (Nr. 1 und 2), von denen der erste nur bis in
eine Tiefe von 500 m, der zweite bis in 1100 m Tiefe gelangt, bevor sich ihr Sediment abge-
setzt hat. Erst nach etwa drei Tagen bildet sich ein wesentlich energetischerer Plume (Nr. 3),
der bis in den Bodenwasserbereich lduft. Thm folgen nach 6.5 und 8 Tagen zwei schwichere
aber ebenfalls tiefreichende Plumes (Nr. 4 und 5). SchlieBlich, nach 15 Tagen, bildet sich ein
Plume (Nr. 6) in 2000 m Tiefe, der ebenfalls bis ins Bodenwasser verlauft (Abb. 5.24. und
5.25.).
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Abb. 5.24.: Zeitserie der in RUN17 simulierten hangnormalen Strémung an der Position x = 213.5 km, in
2895 m Tiefe, 5 m iiber dem Boden. Die ersten 3 Tage werden von einer durch die Plumeinitialisierung verur-
sachten barotropen Storung dominiert. Darauf folgen die Passagen der Plumes Nr. 3 bis Nr. 6.
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Aufgrund der geringen Sinkgeschwindigkeit des Sediments von -0.1 mm s™' ist das Absetzen
des Sediments im Bodenwasserbereich auch nach 400 Tagen noch nicht abgeschlossen und
liegt zu diesem Zeitpunkt bei 0.481x10” kg m™ (Abb. 5.26.). Der Wirmegewinn des Boden-
wassers hingegen erreicht nach bereits 60 Tagen sein Maximum, bevor das Aufsteigen vom
Sediment befreiten, leichteren Wassers den Wirmegewinn auf einen stationdren Wert von
27.64x10"* J m™ sinken ldsst (Abb. 5.26.). Der spezifische Wirmetransport des Sediments
betridgt damit etwa 5700 kJ kg". Das sind 0.5 % des fiir die Erklirung der beobachteten

Erwirmung erforderlichen Wertes von gs = 1.2x10° kJ kg™
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Abb. 5.26.: Ergebnisse der Simulation RUN17. Links: Die durch den Plume verursachte Anderung der Masse
des Bodensediments unterhalb der Tiefe von 2500 m. Diese betriigt nach 400 Tagen 0.481x10” kg m™. Rechts:
Der plumebedingte Warmegewinn des Ozeans unterhalb der Tiefe von 2500 m. Dieser betragt nach 400 Tagen
27.64x10"? T m™". Der spezifische Wirmetransport betrigt damit 5743 kJ kg

5.6. Dreidimensionale Simulation

In den bisher vorgestellten numerischen Experimenten wurde ein zweidimensionales Modell
benutzt, das die hangparallel gerichteten Gradienten vernachldssigt. Ein Sedimentplume hat
jedoch auch in hangparalleler Richtung nur eine begrenzte Ausdehnung. Obwohl man das
bisherige zwei-dimensionale x-z-Koordinatensystem als sich mit dem Plume mitbewegend
interpretieren kann, wirft dies die Frage auf, wie weit sich die obigen Schitzungen des
spezifischen Waérmetransports bei dreidimensionaler Modellierung &ndern. Aufgrund
fehlender Beobachtungsdaten von Sedimentplumes in der Gronlandsee kann diese Arbeit
lediglich versuchen, die GroBenordnung des maximal moglichen sedimentbedingten
Wirmetransports ins Bodenwasser zu bestimmen. Die wichtigste Frage an das im Folgenden
beschriebene dreidimensionale Modell eines Sedimentplumes in der Gronlandsee lautet daher:

e Andert sich die GroBenordnung der Schitzungen des spezifischen Wirmetransports
bei dreidimensionaler Behandlung des Problems?

Neben der Beriicksichtigung realistischer Meeresstromungen konzentriert sich der
Versuchsaufbau in erster Linie auf topographische Effekte. So beinhaltet die
Modelltopographie der Gronlandsee, die zu Beginn des Kapitels 5 gezeigte hangnormal
verlaufende Ardencaple-Rinne (Abb. 5.2.), um die Wirkung einer solchen Rinne auf einen
Sedimentplume zu untersuchen.
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Im Folgenden wird das Experiment RUN18 beschrieben. Dabei wird mit dem dreidimensio-
nalen adaptiven Modellgitter begonnen, danach die Modellierung einer stationdren Zirkula-
tion des Nordatlantiks beschrieben und schlieBlich die Simulation eines Sedimentplumes am
ostgronldandischen Kontinentalhang.

5.6.1. Modellgitter und Topographie

Die Modellregion von RUN18 umfasst den gesamten Nordatlantik, inklusive des Nordpolar-
meers (Abb. 5.27a). Der Aquator wird als geschlossener siidlicher Rand behandelt. Die
Beringstrae wird ebenfalls als geschlossen angenommen.

Nordlich von 70° N folgt das Modellgitter horizontal einer polarstereographischen Projektion.
Die horizontale Auflésung betrdgt im Nordpolarmeer 75 km. Siidlich von 60° N werden
geographische Koordinaten benutzt. Die Auflésung nimmt hier nach Siiden hin ab, bis auf
200 km im tropischen und subtropischen Bereich. Zwischen 60° N und 70° N gehen beide
Gitterformen flieBend ineinander iiber. Eine hohe rdumliche Auflosung in der Gronlandsee,
und hier vor allem am ostgronldndischen Kontinentalhang im Bereich der Ardencaple-Rinne,
wird durch folgende Mallnahmen erreicht:

e Die Richtung der x-Achse (68.1°) entspricht der mittleren Richtung der Ardencaple-
Rinne.

e Die Ardencaple-Rinne wird als geradlinig zwischen den Positionen 74° N, 13° W und
75° N, 7° W verlaufend angenommen.

e Im Bereich der Ardencaple-Rinne wird die Schrittweite des Basisgitters (Elternzellen)
in y-Richtung, also quer zur Rinne, von 75 km auf 5 km reduziert.

e Durch adaptive Gitterverfeinerung (Bildung von Kinderzellen) wird die Auflésung al-
ler drei Raumrichtungen im Bereich um die Ardencaple-Rinne viermal verdoppelt
(Abb. 5.27b).

Der am hochsten aufgeloste Bereich am ostgronldndischen Kontinentalhang im Bereich der
Ardencaple-Rinne wird im Folgenden ,.hochaufgeldster Bereich® genannt. Die Gitterweite
betrdgt hier 4.7 km in x-Richtung (hangnormal, entlang der Rinne) und 312 m in y-Richtung
(hangparallel, quer zur Rinne). Der hochaufgeloste Bereich beinhaltet die gesamte
Ardencaple-Rinne. Seine Ausdehnung quer zur Rinne betrigt 41 km, entlang der Rinne
300 km. Die vertikale Auflosung betrdgt 10 m in den untersten 100 m der Wassersdule und
nahe der Meeresoberfldche und geht auf 160 m im Inneren des Ozeans zuriick (Abb. 5.28).

Neben den hochauflosenden topographischen Daten der Ardencaple-Rinne (Abb. 5.2.) wurde
fiir die Topographie der polaren und subpolaren Regionen der IBCAO-Datensatz (Jakobsson
et al. 2001), fiir die iibrigen Regionen der ETOPOS5-Datensatz (Bamber et al. 1997),
(Abb. 5.29.) benutzt.
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Abb. 5.28.: Vertikale Struktur des Gitters — Schnitt durch den hochaufgeldsten Bereich, quer zur Ardencaple-
Rinne von 74° 14° N, 10° 21” W (links) nach 74° 35’ N, 11° 14> W (rechts). Die Rinne befindet sich bei
Y = 7762 km (Position in kartesischen Modellkoordinaten). Die Auflosung in y-Richtung betrdgt 312 m, in
vertikaler Richtung liegt sie zwischen 10 und 160 m.
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Abb. 5.29.: Vom Modell benutzte Topographie des ostgronldndischen Kontinentalhangs. Der rote Pfeil zeigt auf
die Ardencaple-Rinne.
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5.6.2. Modellierung der Zirkulation

Das Ziel dieser Modellierung ist die Simulation einer moglichst realistischen aber stationéren
Zirkulation und Hydrographie der Gronlandsee. Hierfiir werden mittlere winterliche An-
triebsdaten verwandt. Die Beriicksichtigung der zeitlichen Variabilitdt der groBskaligen Zir-
kulation und Hydrographie liegt auBBerhalb des Umfangs dieser Arbeit. Des Weiteren wird die
Diskussion der Simulation auf fiir die Bodenwasserventilation der Gronlandsee relevanten
Prozesse beschriankt. Eine Darstellung der mit CODE simulierten, zeitlich variablen Zirkula-
tion des Nordatlantiks wird in Logemann und Harms (2006a,b) gegeben.

5.6.2.1. Initialisierung und Forcierung

Die oben dargestellte Verfeinerung des Gitters ldsst sich in fiinf Schritte unterteilen. Der erste
Schritt besteht aus der Verringerung der Basisgitterweite in y-Richtung im Bereich der Arden-
caple-Rinne. Die restlichen vier Schritte sind die Verdopplung der horizontalen wie vertikalen
Auflésung am ostgronldandischen Kontinentalhang. Da die Gitterstruktur nach jedem einzel-
nen Schritt gespeichert wird, stehen somit sechs unterschiedliche Modellgitter zur Verfiigung:
ein nicht adaptiertes aus 72966 Elementen bestehendes und fiinf, zunehmend hoher auflo-
sende Gitter bis hin zum finalen, in den Abbildungen 5.27. und 5.28. gezeigten Gitter mit
968033 Zellen.

Diesen sechs unterschiedlichen Gitterkonfigurationen entsprechen sechs Phasen der Modell-
initialisierung. Die numerische Simulation wird auf dem grobsten Gitter begonnen. Der Ozean
wird als anfanglich in Ruhe angenommen. Die Anfangswerte fiir Temperatur und Salzgehalt
entstammen den winterlichen Feldern des Word Ocean Atlas 1994 (Levitus et al. 1994,
Levitus & Boyer 1994) (Abb. 2.6.). Im weiteren Verlauf der Simulation wird fiir die
Temperatur- und Salzgehaltswerte des Modells eine 30-Tage-Relaxation in Richtung dieser
Anfangswerte durchgefiihrt. Einen weiteren Antrieb erhdlt das Modell durch ein stationéres
Windfeld, das durch Mittlung der winterlichen ECMWF-OMIP-Daten bestimmt wurde
(Abb. 2.2b.) (Gibson et al. 1997, Roske 2001). Der Zeitschritt betrdgt in dieser Phase 360
Sekunden. Fiir die Simulation von 24 Stunden wird von einem 1.2 GHz-Prozessor eine
Rechenzeit von 5 Minuten bendtigt. Bedingt durch das stationdre Windfeld und die 7,5-
Relaxation erreicht das Modell nach Simulation von zwei Jahren einen anndhernd stationéren
Zustand. Der Lauf wird gestoppt und die Modelldaten auf das um einen Schritt weiter
adaptierte Gitter iibertragen, auf dem die Simulation fortgefiihrt wird. Dieser Wechsel zum
nichst hoheren Modellgitter wird fiinfmal wiederholt, wobei der Zeitschritt stetig verkleinert
und die 7,S-Relaxation in Bereichen grofler werdender Auflosung abgeschwicht wird, bis zur
vollstdndigen Deaktivierung im hochaufgeldsten Bereich. Die Gitterwechsel werden innerhalb
von 20 simulierten Tagen durchlaufen. AnschlieBend werden weitere 60 Tage simuliert, in
denen sich das Modell dem finalen Gitter anpasst und die durch die Gitterwechsel
verursachten Storungen abklingen. Der Zeitschritt betrdgt nun 18 Sekunden. Fiir die
Simulation von 24 Stunden wird eine Rechenzeit von 22.5 Stunden benétigt.

Innerhalb der letzten 14 simulierten Tage dieses ersten Abschnitts der Simulation, dem Hoch-
fahren des Modells, liegt im Bodenwasser der Gronlandsee die Anderung der Stromungsge-
schwindigkeit pro Tag unterhalb von 2 %. Die maximale Anderung der Temperatur betrigt
hier unterhalb von 2800 m Tiefe 2.1x10” K s™, also 1.8x10™ K pro Tag.



95

5.6.2.2. Ergebnisse

Abbildung 5.30. zeigt die nach dem Hochfahren simulierte dynamisch bedingte Auslenkung
der Meeresoberfliche in der gesamten Modellregion. In realistischer Weise werden vom
Modell der Beaufortwirbel im Nordpolarmeer und der Subtropenwirbel im siidlichen Nord-
atlantik als ozeanische Hochdruckgebiete wiedergegeben (Stommel 1964, Dietrich et al.
1975), desgleichen der Subpolarwirbel, der sich als ozeanisches Tiefdruckgebiet von der
Labradorsee iiber das Europdische Nordmeer bis in den eurasischen Teil des Nordpolarmeers
erstreckt. Die simulierten Felder des Salzgehalts, der Temperatur und der Stromung
(Abb. 5.31.) entsprechen ebenfalls im Wesentlichen den Beobachtungen (Dietrich et al.
1975). Die an Ubergingen zwischen Bereichen unterschiedlicher rdumlicher Aufldsung
entstehenden Storungen dieser Felder sind klein gegeniiber dem Betrag der jeweiligen
FeldgroBen.
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Abb. 5.30.: Die Simulation RUN18 nach dem Hochfahren des Modells. Dynamisch bedingte Auslenkung der
Meeresoberfliache des Nordatlantiks.
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Abb. 5.31.: Die Simulation RUN18 nach dem Hochfahren des Modells. Temperatur und Zirkulation nahe der
Meeresoberfldche (5 m Tiefe). Die Blautone in der rechten Abbildung skizzieren die Topographie.

In der Gronlandsee zeigt das Modell den iiberwiegend windgetriebenen und barotropen
zyklonalen Gronlandseewirbel, in dessen Zentrum die Meeresoberfliche um bis zu etwa
40 cm gegeniiber der Peripherie abgesenkt ist (Abb. 5.32.). Das Temperatur- und das Bewe-
gungsfeld der oberen 500 m (Abb. 5.33.) zeigen das auf der Ostlichen Seite des Wirbels ent-
lang des europdischen Kontinentalhangs einstromende warme Atlantikwasser und den Ost-
gronlandstrom auf der gegeniiberliegenden Seite, der mit einer Geschwindigkeit von etwa
30 cm s kaltes polares und arktisches Wasser nach Siiden transportiert. Noch in 2500 m
Tiefe ist der zyklonale Wirbel deutlich ausgeprigt und mit relativ hohen, von hangabwiérts
fiihrenden Boden-Ekman-Transporten verursachten Temperaturen am ostgronldndischen
Kontinentalhang verbunden (Abb. 5.34.). In 3000 m Tiefe existiert entlang weiter Bereiche
des ostgronldndischen Kontinentalhangs eine nach Norden fithrende schwache
Gegenstromung von etwa 2 cm s'. Ein hangaufwirts gerichteter Bodengrenzschicht-
Transport in der siidwestlichen und nordwestlichen Gronlandsee fiihrt zu leicht verringerten
Temperaturen am Full des Kontinentalhangs. Entlang der gegeniiberliegenden
Gronlandbruchzone existiert keine Gegenstromung (Abb. 5.34.).
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Abb. 5.32.: Die Simulation RUNI18 nach dem Hochfahren des Modells. Oberflichenauslenkung in der
Gronlandsee
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Abb. 5.33.: Die Simulation RUN18 nach dem Hochfahren des Modells. Temperatur und Stréomung der
Gronlandsee in 5 m (links) und 500 m (rechts) Tiefe.
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Abb. 5.34.: Die Simulation RUNI18 nach dem Hochfahren des Modells. Temperatur und Strémung der
Gronlandsee in 2500 m (links) und 3000 m (rechts) Tiefe. Man beachte, dass die Skalierung der Stromungs-
vektoren fiir linke und rechte Abbildung unterschiedlich ist.

In Abbildung 5.35. wird ein hangnormaler Schnitt durch den simulierten Ostgronlandstrom
(EGC) gezeigt. Bei etwa 75° N weist der EGC im Modell eine Stirke von 16 Sv iiber eine
Breite von etwa 100 km auf. Vergleicht man diesen Wert mit Strémungsmessungen der Jahre
1994-95 (Woodgate et al. 1999), ergibt sich eine gute Ubereinstimmung: Der mittlere Trans-
port des Ostgronlandstroms wird hier mit 21 + 3 Sv iiber eine Breite von 140 km und
16 + 2 Sv iiber eine Breite von etwa 100 km angegeben. In Ubereinstimmung mit dem Modell
messen Woodgate et al. bodennahe Stromungsgeschwindigkeiten in der Gréf3enordnung von
10 cm s in der Tiefe von 2500 m. Wie im Modell liegt auch bei ihnen der Kern des
Ostgronlandstrom Ostlich der Schelfkante.

Vergleicht man die EGC-Modelldaten mit solchen eines gefierten akustischen Doppler-Profil-
strommessers (LADCP) aus dem Spatsommer 1998 (Walter 2004) (Abb. 5.36.), sieht man in
beiden Datensétzen eine nach Norden gerichtete Gegenstromung am Fufl des Kontinental-
hangs, die im Modell 2 bis 5 cm s™', in den LADCP-Daten mehr als 10 cm s betrigt. Gezei-
tenstromungen betragen im Bereich des EGC maximal 4 cm s (Woodgate et al. 1999), kon-
nen also als Ursache der LADCP-Werte ausgeschlossen werden. In Abbildung 5.36. wird die
bodennahe Gegenstromung in 2700 und 3400 m Tiefe nicht durch eine gleich starke nach
Stiden fiihrende Stromung begrenzt, was einen Wirbel als Ursache der Gegenstromung un-
wahrscheinlich macht.
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Abb. 5.35.: Ergebnis der Simulation RUN18: Die entlang des ostgronldndischen Kontinentalhangs gerichtete
Stromung, Schnitt von 76° 52° N, 12° 0° W (links) nach 72° 39’ N, 3° 41° W (rechts) .
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Abb. 5.36.: LADCP-Messungen (gefierte akustische Doppler-Profilstrommessungen) der Nordkomponente der
Strémung am ostgronlindischen Kontinentalhang entlang eines 75°N — Schnittes. Die Einheit ist [m s™], die
Konturintervalle betragen 0.1 m s”. Daten der Expedition ARK IV/2 (August bis Oktober 1998). Aus Walter
(2004).
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Einen weiteren Hinweis auf die mdgliche Existenz der Gegenstromung am Fuf} des Konti-
nentalhangs ergeben die Stromungsmessungen eines hier 5 m iiber dem Boden verankerten
ADCPs (Logemann 2001, Lemke 2002). Diese Messungen aus dem Zeitraum Oktober 1999
bis Oktober 2002 zeigen eine bodennahe Stromung, deren Richtung zeitlich stark variiert,
wobei hangparallele Stromungsrichtungen haufiger auftreten als solche normal zum Hang.
Die hangparallele Stromung ist dabei in etwa gleicher Haufigkeit gegen wie mit dem EGC
gerichtet. Mehrere Monatsmittel ergeben eine Gegenstromung bis 5 cm s”. Im Modell liegt
die Position der Verankerung im Bereich einer rdumlich stark variablen bodennahen
Stromung (Abb. 5.37.). Nur relativ geringe =zeitliche Anderungen dieses Feldes
(Verschiebungen oder Deformationen) kdnnten zu mit den ADCP-Daten dhnlichen Zeitserien
fithren.
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Abb. 5.37.: Ergebnis der Simulation RUN18: Bewegungsfeld 5 m iiber dem Boden am Ful} des ostgronléandi-
schen Kontinentalhanges. Die weilen Linien stellen Stromungsmessungen eines bei 74° 24’ N und 10° 12° W
ebenfalls etwa 5 m {iber dem Boden (in 3160 m Tiefe) verankerten ADCPs (Lemke 2002). Jede Linie entspricht
einem Monatsmittel aus dem Zeitraum 6.10.1999 bis 1.10.2002. Der rote Vektor gibt die iiber diesen Zeitraum
gemittelte Stromung an (Ostkomponente: 1.4 cm s™', Nordkomponente: 0.1 cms™).

Im Modell fiihrt eine Querzirkulation Bodenwasser vom Fuf3 des Kontinentalhangs den Hang
hinauf. Diese Bewegung setzt bereits in etwa 2700 m Tiefe, oberhalb der Gegenstromung, im
Bereich des EGCs ein und fiihrt hier zu einem lokalen Temperaturminimum (Abb. 5.38.).
Diese Temperaturanomalie wird haufig beobachtet (Rudels et al. 2005) und ist auch im CTD-
Schnitt der Fahrt Lance 21-2001 (Abb. 3.10) priasent. Entlang der Gronlandbruchzone exis-
tiert eine positive Temperaturanomalie, ausgeldst durch einen die Bruchzone hinabfiihrenden
Boden-Ekman-Transport (Abb. 5.38. und Abb. 5.39.).
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Abb. 5.38.: Ergebnis der Simulation RUN18: Temperaturschnitt durch die Gronlandsee von 72° 58° N, 16° 59’
W (links) nach 76° 29’ N, 12° 1’ E (rechts) .
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Abb. 5.39.: Ergebnis der Simulation RUN18: 14-Tage-Mittel der Sekunddrzirkulation und Temperatur entlang
eines Schnitts durch die Gronlandsee von 72° 15’ N, 15° 39” W (links) nach 75° 46’ N, 13° 21” E (rechts) .
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5.6.3. Sedimentplume-Experiment
5.6.3.1. Experimenteller Aufbau

Nach dem Hochfahren des Modells wird in der Simulation RUN18 ein Sedimentplume am
ostgronldndischen Kontinentalhang initiiert. Aufgrund des mit dem hochauflosenden dreidi-
mensionalen Gitter verbundenen hohen Rechenaufwands, beschriankt sich diese Arbeit auf die
dreidimensionale Simulation nur eines Plumes. Dieser soll mdglichst realistische Eigenschat-
ten aufweisen, die gleichzeitig glinstig fiir einen Warmetransport ins Bodenwasser sind.

Als Korngrofle des Sediments wird ein typischer Wert auf arktischen Schelfen von 48 pm
gewdhlt (Fohrmann 1996). Als Entstehungsort des Plumes wird der Kontinentalhang in
1000 m Tiefe gewihlt, um das Einmischen von Atlantikwasser in den Plume zu ermdglichen
(Abb. 5.38). Die Intensitdt des Plumes soll zwischen den Werten der Experimente RUN11b
(0.312x10” kg m™) und RUN11c (0.146x10” kg m™) liegen, um einen mdglichst hohen spezi-
fischen Warmetransport zu erhalten. Hierfiir wird die Masse m der zweidimensional simu-
lierten Plumes abgeschitzt durch die Integration:

t=40 days z=-2500m x=650 km

m= J J ICvdxdzdt,

t=0 z=-3700 m x=0

also durch Berechnung des zeitlich integrierten Sedimentflusses unterhalb der Tiefe von
2500 m durch die von x- und z-Achse aufgespannte Ebene. Fiir RUN11b folgt hieraus eine
Sedimentmasse von 2.23x10'" kg und fiir RUN11c die Masse von 0.50x10"' kg, so dass fiir
RUNI18 die Masse von etwa 1x10'! kg gewhlt wird.

Um zu gewidhrleisten, dass der Sedimentplume auf die Ardencaple-Rinne trifft, wird zur
Plume-Initialisierung ein 100 km nordostlich der Rinne liegender Bereich des Kontinental-
hangs ausgewdhlt. In einer Box mit 18.75 km horizontaler Seitenldnge, die die untersten
100 m der Wassersdule umfasst, wird wiahrend 60 simulierter Stunden die Sedimentkonzent-
ration bei 0.5 kg m™ gehalten, danach wird diese Forcierung abgeschaltet. Am Meeresboden
betrdgt die Schicht erodierbaren Sediments 0.5 cm. Um groBflachige massive Erosion zu
vermeiden, beschrinkt sich jedoch das Bodensediment auf Orte, an denen die bodennahe
Stromungsgeschwindigkeit zu Beginn des Experiments unterhalb von 16 cm s liegt (siehe
Kap. 4.1.2.).

In der Plume-Intensitdt, in der Korngroe des Sediments und auch etwa in der Tiefe der
Plume-Initialisierung entspricht RUN18 den Experimenten RUN11b und RUNI11c, in denen
der spezifische Wirmetransport bei 1000 kJ kg liegt. Die Auflosung des dreidimensionalen
Gitters zwischen Initialisierungsbox und Ardencaple-Rinne liegt jedoch zwischen 9.4 und
4.7 km in hangnormaler x-Richtung, zwischen 9.4 und 0.312 km in hangparalleler y-Richtung
und zwischen 20 und 10 m in Bodennihe in vertikaler z-Richtung. Beziiglich der hangnor-
malen Auflosung dhnelt RUN18 damit eher einer Mischung aus RUNO2 (Ax = 8 km) und
RUNO3 (Ax = 4 km). Die spezifischen Wérmetransporte dieser beiden Experimente betragen
etwa 200 kJ kg™ (RUN02) und 400 kJ kg™ (RUNO3).

Somit sollte — sofern sich die Ergebnisse der zweidimensionalen Simulationen auf die dreidi-
mensionale iibertragen lassen — je nach Einfluss der hangnormalen Auflésung oder der
Plume-Intensitit der spezifische Warmetransport innerhalb der Simulation RUN18 zwischen
200 und 1000 kJ kg™ liegen.
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5.6.3.2. Simulation

Aus der Initialisierungsbox entspringt ein etwa 50 km langer Sedimentplume, der sich mit
etwa 60 cm s' in siidwestlicher Richtung entlang des Kontinentalhangs ausbreitet
(Abb. 5.40.). Die Breite des Plumes wéchst von anfanglich 20 km auf iiber 50 km.
Wahrscheinlich verursacht durch die relativ geringe hangnormale Auflosung, also numerisch
bedingt, wéchst seine Machtigkeit von 100 auf bis zu 700 m in 2000 m Tiefe an. Aufgrund
einer anfinglich starken ageostrophischen Bewegungskomponente erreicht der Plume bereits
nach weniger als drei Tagen den FuB3 des Kontinentalhangs in 3000 m Tiefe. Nach dem
Uberqueren des KontinentalhangfuBes reduziert das nun geringere Gefille des Meeresbodens
die Geschwindigkeit des Plumes von 60 auf 30 cm s™'. Seine Michtigkeit nimmt bis auf etwa
30 m ab. Die Sedimentkonzentration im Inneren des Plumes wichst wiederum durch
Suspension des in dieser Tiefe befindlichen Bodensediments von 0.3 kg m™ auf bis zu 0.9 kg
m>. Die Bewegung des Plumes ist nun nahezu geostrophisch balanciert und fiihrt in
hangparalleler Richtung im 90°-Winkel auf die Ardencaple-Rinne.

Nach etwa drei Tagen trifft der Sedimentplume auf den nordwestlichen Bereich der Arden-
caple-Rinne (Abb. 5.41.). Er liberquert den nordlichen Rand, das Bett der Rinne und stof3t
schlieBlich auf den stirker ausgeprégten siidlichen Rand. Dieser wirkt als Barriere fiir eine
weitere Ausbreitung des Plumes in siidostlicher Richtung. Der Plume wird abgebremst, die
weitere Suspension von Bodensediment damit verhindert, so dass sich innerhalb kurzer Zeit
ein GroBteil der Sedimentfracht am Meeresboden ablagert. Die Simulation zeigt keinen
Transport von Sediment hangabwirts entlang der Rinne. Abbildung 5.41. zeigt, dass ein klei-
ner Teil des Plumes den siidlichen Rand der Rinne nach etwa 8 Tagen hangaufwirts umgeht
und hangparallel weiter nach Stidwesten wandert.
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Abb. 5.40.: Der Weg des Sedimentplumes entlang des Kontinentalhangs — Momentaufnahmen nach 1,3,5,7 und
9 Tagen. Die roten Punkte markieren Gitterzellen, in denen die Sedimentkonzentration iiber 0.05 kg m™ liegt.
Nach 9 Tagen hat sich das meiste Sediment bereits abgesetzt.
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Abb. 5.41: Mittlere Sedimentkonzentration der untersten 30 m der Wassersdule im Bereich der Ardencaple-
Rinne wihrend der Passage des Sedimentplumes. Die Grafik rechts unten stellt die Topographie der Region dar.
Hier markiert das rote Kreuz die Position, auf die sich die in der Abbildung 5.42. gezeigten Hovmiiller-Dia-
gramme beziehen.

Der Sedimentplume befordert warmeres (und salzreicheres) Wasser hoherer Schichten bis
hinab ins Tiefseebecken, wihrend an seiner Vorderseite kaltes Wasser in einer Ausgleichs-
stromung aufsteigt. Bis hinab zum Kontinentalhangful kommt es somit voriibergehend zu
einer lokalen bodennahen Erwidrmung von bis zu 0.2 K. Abbildung 5.42. zeigt diesen schon
etwas abgeschwichten Effekt im Bereich der Ardencaple-Rinne. Die Temperatur fallt hier
nach Durchlauf des Plumes leicht unter den zu Beginn der Simulation vorherrschenden Wert.
Dies ist das Resultat des Zuriickschwingens des zuvor durch den Plume zuriickgedringten
Wassers der Tiefsee, welches mit einer nordwestlichen Stromung verbunden ist (Abb. 5.42.).
Abbildung 5.42. zeigt eine plumebedingte Drehung der Stromungsrichtung um 360°.
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Abb. 5.42: Hovmiiller-Diagramme der bodennahen a) Sedimentkonzentration, b) der Temperatur, ¢) der Ost-
komponente und d) der Nordkomponente der Stromung. Die Abbildungen beziehen sich auf die Position 74°
19.4° N, 11° 29° W etwa 5 km nordlich der Ardencaple-Rinne (siche Abb. 5.41.). Die Wassertiefe betrigt
3000 m. Man beachte, dass a) die untersten 35 m der Wassersdule darstellt, b), ¢) und d) hingegen die untersten
190 m. Ost- und Nordkomponente der Stromung wurden durch Drehung der Modellkoordinaten bestimmt.

Die Abbildungen 5.43. und 5.44. zeigen den durch den Sedimentplume verursachten Warme-
bzw. Sedimentmassentransport in den Tiefseebereich der Gronlandsee. Etwa zwei Wochen
nach Plume-Initialisierung hat die Gronlandsee unterhalb einer Tiefe von 2500 m eine Wir-
memenge von etwa 3x10'® J und etwa 1.2x10'"" kg zusitzliches Bodensediment gewonnen.
Somit betriigt der spezifische Wirmetransport 250 kJ kg'. Dieser Wert liegt innerhalb des im
vorigen Abschnitt definierten Erwartungsbereichs (200 bis 1000 kJ kg') und deutet darauf,
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dass das dreidimensionale Modell des Sedimentplumes dhnliche Eigenschaften bzgl. des
Wirmetransports aufweist wie die zweidimensionalen Modelle, dass der spezifische Wérme-
transport im Experiment RUN18 aufgrund zu geringer hangnormaler Aufldsung wahrschein-
lich unterschétzt wird.
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Abb. 5.43.: RUNI18: Durch den Sedimentplume verursachter Warmegewinn der Gronlandsee unterhalb einer
Tiefe von 2500 m.
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Abb. 5.44.: RUN18: Durch den Sedimentplume bedingte Anderung der Masse des Bodensediments unterhalb
der Tiefe von 2500 m.
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5.7. Zusammenfassung der Ergebnisse

Mit dem numerischen Ozeanmodell CODE wird in Form von 23 numerischen Experimenten
der mit Sedimentplumes verbundene hangabwirts gerichtete Warmetransport am ostgronlén-
dischen Kontinentalhang untersucht. Dabei wird sich auf den Warmeimport des Bodenwas-
sers der Gronlandsee unterhalb der Tiefe von 2500 m konzentriert. Aufgrund fehlender
Beobachtungsdaten bzgl. plumebedingter Sedimentkonzentrationen, Temperatur- und Stro-
mungsanomalien, beschrinkt sich diese Arbeit auf die Abschitzung der maximal mdglichen
Wirmemenge, die mit einer bestimmten Sedimentmasse ins Bodenwasser transportiert wer-
den kann, d.h. auf die obere Grenze des in dieser Arbeit so genannten spezifischen Wirme-
transports des Sediments.

Die Modellexperimente zeigen, dass eine zu geringe rdumliche Auflosung des Modellgitters
zur Unterschidtzung des spezifischen Wéarmetransports flihrt. So steigt dieser Wert von
110 kJ kg bei einer Auflosung von Ax = 16 km, Az = 160 m auf 853 kJ kg bei einer
Auflésung von Ax = 1 km, Az = 10 m. Wird die Auflésung noch weiter vergroflert
(Ax = 0.5 km, Az = 5 m), fillt der spezifische Wiarmetransport wieder auf geringere Werte,
wihrend die Entwicklung eines mit steigendender Auflosung immer weniger méchtigeren und
hoher konzentrierteren Plumes anhilt. Die in den folgenden Experimenten benutzte
Auflosung von Ax = 1 km, Az = 10 m ist fiir die Modellierung der raumlichen Struktur des
Plumes also noch etwas zu grob, andererseits kann eine auflosungsbedingte Unterschidtzung
des spezifischen Wérmetransports ausgeschlossen werden.

Durch gezielte Anderungen der Plume-Eigenschaften, wie Intensitit, Entstehungstiefe und
KorngroBe des Sediments, ldsst sich der spezifische Warmetransport nochmals auf Werte liber
1000 kJ kg™ steigern. Der Warmetransport der Plumes ist besonders effektiv bei einem mog-
lichst hoch gelegenen Entstehungsort, geringer Korngréf3e und einer ins Bodenwasser stro-
menden Sedimentmasse von etwa 2x10'" kg (3x10° kg m™ entlang 67 km des Kontinental-
hangs). Werden diese drei Eigenschaften kombiniert, wird ein spezifischer Wérmetransport
von 5700 kJ kg™ erreicht.

Die Erwdarmung des Bodenwassers der Gronlandsee betrug wéhrend der letzten Dekaden kon-
stant etwa 0.01 K pro Jahr. Sollten Sedimentplumes hierfiir verantwortlich sein, dann miisste
der mit ihnen verbundene Sedimentfluss in die Tiefsee ebenso konstant sein. Dies wire der
Fall, wenn, iiber ein Jahr gemittelt, ein Gleichgewicht zwischen dem aus dem schmelzenden
Eis entlassenen, sich am Kontinentalhang neu absetzenden Sediment und dem mit Sedi-
mentplumes in den Bodenwasserbereich weitertransportierten bestiinde. Die obere Grenze der
Schiatzungen des so fiir Sedimentplumes zur Verfligung stehenden Materials liegt bei
5%x10° kg pro Jahr (Wollenburg 1993, Eicken et al. 2000, Bauerfeind et al. 2005). Folglich
missten die Sedimentplumes, um die beobachtete Erwdrmung des Bodenwassers zu
bewirken, einen spezifischen Wirmetransport von 1.2x10° kJ kg™ aufweisen. Dies scheint
aufgrund der Simulationsergebnisse eher unwahrscheinlich, da im Modell unter den
giinstigsten (eher unwahrscheinlichen) Bedingungen gerade 0.5 % dieses Wertes erreicht
werden, und dies von einem Plume, der aufgrund seines Sedimenttransports von 3x10'' kg
nur alle 60 Jahre auftreten sollte. Wahrscheinlicher scheint hingegen, dass die auf
Sedimentplumes beruhende Erwdrmung des Bodenwassers um mindestens zwei
GroBenordnungen zu klein ist, um die Beobachtungen zu erkléren.

Die abschliefende dreidimensionale Simulation der Interaktion eines Sedimentplumes mit
einer hangnormal verlaufenden Rinne am Fuf} des Kontinentalhangs zeigt keinen bemerkens-
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werten Transport entlang der Rinne. Vermutlich ist der simulierte Plume hierfiir nicht mehr
energetisch genug. Weitere numerische Experimente wéren erforderlich, dies zu kléren.

Ein wichtiges Ergebnis der dreidimensionalen Simulation ist eine nach Nordosten gerichtete
Gegenstromung des Ostgronlandstroms am Ful3 des ostgronldndischen Kontinentalhangs.
Diese betrigt im Modell bis zu 5 cm s und existiert ebenfalls in schiffs- und verankerungs-
gestlitzten ADCP-Daten (Walter 2004, Lemke 2002). Im Modell ist diese Gegenstromung mit
einem den Kontinentalhang hinauffithrenden Boden-Ekman-Transport verbunden. Aber auch
im tiefsten Bereich des nach Siiden fiihrenden EGC existiert im Modell eine in Bodennihe
hangaufwirts filhrende Querzirkulation. Der hangaufwiérts gerichtete Transport von Boden-
wasser bewirkt ein Emporwdlben der Isothermen am Hang, welches ebenfalls hiufig in
Messdaten zu finden ist (Rudels et al. 2005). Entlang der Gronland-Bruchzone existiert keine
vergleichbare Gegenstromung, die Isothermen wdlben sich hier bis in den Bodenwasserbe-
reich nach unten.

Die Ergebnisse werfen die Frage auf, ob es zwischen dieser bodenintensivierten Gegenstro-
mung und den von Woodgate und Fahrbach (1999) beobachteten ebenfalls bodenintensivier-
ten Stromungen einen Zusammenhang gibt. Und fiir diese Arbeit noch entscheidender: Ob es
im Gegenzug zur hangaufwirts fiilhrenden Advektion von Bodenwasser eine Absinkbewegung
im Zentrum des Beckens gibt, die die beobachtete Erwdrmung auslost. Diese Fragen werden
im nachfolgenden Kapitel behandelt. Zuvor wird jedoch die vertikale turbulente Vermischung
als mogliche Ursache der Erwidrmung untersucht.
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6. TURBULENTE VERMISCHUNG UND SEKUNDARZIRKULATION

In der zuriickliegenden Dekade hat sich das Bodenwasser der Gronlandsee um etwa 0.12 K
erwirmt (Blindheim & Osterhus 2004), (Abb. 3.6.). Dies entspricht einem Temperaturanstieg
von etwa 4x107"° K s, In den in diesem Kapitel vorgestellten 12 numerischen Experimenten
werden in einem zweidimensionalen Modell der Gronlandsee die folgenden Prozesse simu-
liert:

e turbulente Vermischung,

e vermischungsgetriebene Tertidrzirkulation,

e Sekundérzirkulation.

Das Ziel ist dabei, die Prozesse zu identifizieren, die a) das Bodenwasser in der Gréfenord-
nung von 4x107'° K s erwéirmen und b) zur beobachteten Struktur des Temperaturfelds, ins-
besondere zum Emporwolben der Isothermen am Rand des Beckens fiihren.

Die Modellexperimente beginnen mit der Simulation eines ruhenden Ozeans, in dem einzig
vertikale Vermischung eine Anderung des Temperaturfeldes bewirken kann. In den darauf
folgenden Experimenten werden Windschubspannungen und das Bewegungsfeld des Ozeans
mit eingeschlossen. SchlieBlich werden auch die entlang der Beckenberandung gerichteten
Gradienten des Wasserstands beriicksichtigt.

6.1. Vertikale turbulente Vermischung

Messungen des Energiespektrums interner Wellen im offenen Ozean weisen darauf, dass die-
ses im gesamten Weltozean eine erstaunlich einheitliche Form aufweist (z.B. Miiller et al.
1978). Die maximale Energiedichte befindet sich in den langen Wellen, im Frequenzbereich
knapp oberhalb des Coriolisparameters. Mit abnehmender Wellenldnge und steigender Fre-
quenz sinkt die Energiedichte exponentiell und fallt nahe der Brunt-Viisila-Frequenz auf Null
ab. Nachdem Garrett und Munk (1972, 1975) ein analytisches Modell dieses Spektrums ent-
wickelt hatten, begann die Suche nach den Mechanismen, die die verschiedenen Frequenzbe-
reiche miteinander in Verbindung bringen. Schlief8lich zeigten McComas und Miiller (1981),
dass die Form des Spektrums durch einen von grof3en auf kleine Skalen gerichteten Energie-
fluss verursacht wird, der auf nichtlinearen Wechselwirkungen zwischen internen Wellen
unterschiedlicher Wellenldnge beruht. Demnach leiten lange interne Wellen, die z.B. durch
Gezeiten oder winderzeugte Stromungen angeregt werden, einen Teil ihrer Energie in immer
kiirzere Wellenlangen um. Ab einer kritischen minimalen Linge beginnen die internen Wel-
len zu brechen. Dabei formt sich die Wellenenergie in die Energie turbulenter Bewegungen,
die vertikale Vermischung verursachen, um. Anhand des Energiespektrums der internen
Wellen kénnen auf rdumliche Gradienten des Stromungsvektors u und somit auf den die ver-
tikale Turbulenz antreibenden Energiefluss, die Dissipationsrate €, geschlossen werden. € be-
schreibt die Abnahme der kinetischen Energie eines Einheitsvolumens aufgrund von moleku-
larer Viskositét. Es ist (z.B. Gill 1982)

(&)
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mit der molekularen kinematischen Viskositit v, die in der Tiefsee etwa 1.8x10° m? s™! be-
tragt (Matthdus 1972). Daraus folgt fiir die Dissipationsrate in der Tiefsee die Gré8enordnung
von 10" W kg (McComas & Miiller 1981, Polzin et al. 1995).

Nach Osborn (1980) kann mit
€

auf den Koeffizienten der vertikalen (diapyknischen) turbulenten Diffusion Kj geschlossen
werden, wobei N das Quadrat der Brunt-Viisild-Frequenz darstellt. Fiir K folgt damit eine
Abschitzung fiir die Tiefsee von 10° m* s, welche durch Messungen bestitigt wird (z.B.
Polzin et al. 1995, Ledwell et al. 1998).

Da an der oberen Grenze des Bodenwassers der Gronlandsee die Temperatur mit abnehmen-
der Tiefe zunimmt, fiihrt vertikale turbulente Vermischung zur Erwdrmung des Bodenwas-
sers. Wird als obere Grenze des Bodenwassers die Tiefe von 2500 m angenommen, folgt fiir
den vertikalen diffusiven Warmefluss Q:

00

O=pc (K _j , 6.3)
3 "oz 2=-2500m

wobei p die Dichte des Meerwassers, ¢, dessen spezifische Wirmekapazitéit bei konstantem
Druck und ©® dessen potentielle Temperatur darstellt. Die durchschnittliche Machtigkeit des
Bodenwassers betragt AH = 566 m (GEBCO-Atlas, BODC, 2003). Somit folgt fiir die durch
O bewirkte Erwdrmung des Bodenwassers:

or__ ¢ _1 (KV @j . (6.4.)
o6 AHpc, AH 0z ). rso0m

Im September 2001 betrug in der Gronlandsee der mittlere vertikale Gradient der potentiellen
Temperatur in 2500 m Tiefe 1.5x10™* K m™ (Logemann 2001). Um die zu dieser Zeit be-
obachtete Erwdrmung des Bodenwassers von 4x10™° K s (Blindheim & @sterhus 2004) zu
bewirken, muss der Koeffizient der vertikalen Diffusion K, = 1.5x 10° m? s’ betragen.

Visbeck und Rhein (2000) berechnen fiir den erforderlichen Kj~Wert 2-3 (x10~ m? s™) und
halten einen solchen Wert, der den Tiefsee-Standardwert von 10° m? s um zwei GroBenord-
nungen {iberschreitet, fiir unwahrscheinlich.

Dass Austauschkoeffizienten der vertikalen Diffusion in der Tiefsee tatsdchlich um GrofB3en-
ordnungen iiber dem Standardwert liegen kdnnen, zeigen erstmals Polzin et al. (1997). Thre
Turbulenzmessungen nahe des schroffen Meeresbodens im Bereich des Mittelatlantischen
Riickens bei 30° N weisen auf Koeffizienten in der Bodengrenzschicht hin, die lokal Werte
bis 102 m? s erreichen. Es folgen Ledwell et al. (2000), deren Messung der Dispersion eines
in den Siidatlantik bei 21° S eingebrachten Tracers auf bodennahe Maxima von bis zu
10° m* s schlieBen lassen. Auch hier werden hohe Werte ausschlieBlich in Gebieten mit
schroffem Meeresboden gemessen, was die Autoren zu der Vermutung veranlasst, dass die
starke Turbulenz durch brechende interne Wellen, erzeugt durch Gezeitenstromungen {iber
topographischen Stérungen, angetrieben wird.
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Diese Ergebnisse veranlassen Visbeck und Rhein (2000) zu der Hypothese, dass die Erwiér-
mung des Bodenwassers der Gronlandsee primér durch vertikale Vermischung innerhalb der
Bodengrenzschicht, in der Austauschkoeffizienten der Gréenordnung von 102 m* s™ ange-
nommen werden, iiber der schroffen Topographie des Mohnsriickens verursacht wird. Hori-
zontale Vermischung konnte die hier in die Tiefe transportierte Warme ins Innere des
Beckens verbreiten, wofiir der horizontale Austauschkoeffizient mindestens etwa 30 m’ s
betragen miisste.

In den Jahren 1998 und 1999 wurden zwei Forschungsfahrten in die Gronlandsee unternom-
men (Fahrbach 1999, Bacon & Yelland 2000), in deren Rahmen neben CTD-Profilen hoch-
auflosende Vertikalprofile der horizontalen Geschwindigkeit mit Hilfe von LADCPs
(Lowered Acoustic Doppler Current Profiler) gemessen wurden. Nach Polzin et al. (2002)
lasst sich aus solchen Geschwindigkeitsprofilen die Dissipationsrate € bestimmen. Zusammen
mit den aus den CTD-Daten abgeleiteten Dichteprofilen und Gleichung (6.2.) konnen so Pro-
file des vertikalen Austauschkoeffizienten fiir den Tiefseebereich der zentralen Gronlandsee
erstellt werden (Walter 2004, Naveira Garabato et al. 2004). Diese weisen, auch aullerhalb der
Bodengrenzschicht, hohe Werte auf. So steigt, im horizontalen Mittel iiber die Gronlandsee,
der Austauschkoeffizient von etwa 0.6x10° m?* s in 2500 m Tiefe bis auf etwa 4x10™ m” s
in Bodenndhe. Als Ungenauigkeit dieser Werte geben Naveira Garabato et al. (2004) den
Faktor 3 an. Der Grund fiir diese auBBergewdhnlich hohen Austauschkoeffizienten liegt zum
Einen in der nur geringen Schichtung der Gronlandsee — im gleichen Tiefenbereich in der
stabiler geschichteten Norwegensee wird ein Austauschkoeffizient von 10° m” s™ gemessen —
zum Anderen weisen die Dissipationsraten der Gronlandsee relativ hohe Werte auf. So be-
rechnen Naveira Garabato et al. Werte von bis zu 2x10° W kg in 2200 m Tiefe, die also
deutlich iiber den typischen Tiefseewerten bei 107'° W kg™ liegen (Polzin et al. 1995). Die
Energie, die diese Anomalie bewirkt, stammt aus internen Wellen, die durch Gezeitenstro-
mungen angeregt werden. Diese Wellenanregung durch die M>-Gezeit ist in der zentralen
Gronlandsee besonders effektiv, weil auf der Breite von 74° 28’ N, welche quer durch das
Becken verlauft, die Trigheitsperiode mit der Periode der M,-Gezeit zusammenfillt. Die
durch diese Resonanz angeregten Wellen breiten sich vertikal und horizontal aus und stellen
noch in der Framstrale die primére Energiequelle fiir vertikale Turbulenz in der Tiefsee dar
(D’Asaro & Morison 1992).

Mit diesen Messergebnissen — ein Austauschkoeffizient in der GroBenordnung von 10° m? s™
in 2500 m Tiefe — begriinden Walter (2004) und Naveira Garabato et al. (2004) ihre Hypo-
these, dass die Erwdrmung des Bodenwassers der Gronlandsee primér durch vertikale turbu-
lente Vermischung im Inneren des Beckens, also auflerhalb der Bodengrenzschicht, verur-
sacht wird.
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6.1.1. Vertikale turbulente Vermischung als alleiniger Prozess

Die turbulente vertikale Vermischung im Inneren des Beckens wird als vom Bewegungsfeld
unabhingig angenommen. Die durch sie bewirkte Erwdrmung ist nach Gleichung (4.16.) ein-
zig vom vertikalen Profil der Temperatur und des Austauschkoeffizienten der vertikalen Dif-
fusion abhingig. Diese Form der Erwdrmung wird im Experiment RUN19 simuliert.

6.1.1.1. Experimenteller Aufbau

Fiir das numerische Experiment RUN19 wird wieder die zweidimensionale Modellregion der
Experimente RUNO1 bis RUN17 benutzt (Kap. 4.3., Abb. 4.7. und 4.8.). Auch hier werden
wieder die horizontal gemittelten CTD-Daten aus dem September 2001 (Logemann 2001) als
Anfangswerte fiir Temperatur und Salzgehalt verwendet. Das Modellgitter ist in Abbildung
6.1. dargestellt. Es weist in der gesamten Bodengrenzschicht im Tiefseebereich der Gronland-
see eine vertikale Auflosung von 20 m auf, wihrend die horizontale Auflésung je nach Ge-
félle des Meeresbodens zwischen 2 und 16 km variiert. Im Inneren des Ozeans geht die verti-
kale Auflosung auf 160 m zuriick und steigt nahe der Meeresoberfliche wieder auf 20 m an.
In Kapitel 5.3. wurde gezeigt, dass dieses Gitter, das vergleichbar mit dem in RUNO06 be-
nutzten ist, die Simulation einer bodennahen hangnormalen Stromung mit relativ geringem
auflosungsbedingtem Fehler ermdglicht (Abb. 5.15.). Da in den nachfolgenden Experimenten
vergleichsweise lange Zeitrdume simuliert werden, wird zur Verkiirzung der Rechenzeit die
niedrigste noch akzeptable Auflésung gewéhlt.

Abgesehen vom Gitter unterscheidet sich das Experiment RUN19 in folgenden Punkten von
den bisher behandelten Simulationen:

e Die Sedimentkonzentration in der Wassersdule wird als gleich Null angenommen.

e Wihrend der Simulation wird die Stromung in allen Gitterzellen bei Null gehalten.

e Anstelle der Berechnung des vertikalen Austauschkoeffizienten Ky mit den Gleichun-
gen (4.19.) bis (4.21.) wird ein Ky-Feld (Abb. 6.2.) vorgegeben, das aus dem von
Naveira Garabato et al. (2004) gemessenen mittleren Profil der zentralen Gronlandsee
abgeleitet wurde. Zusitzlich wird die Annahme gemacht, dass Ky in der Bodengrenz-
schicht im Tiefseebereich 10? m* s™' betriigt (Visbeck & Rhein 2000).

e Fiir den Koeffizienten des horizontalen Austauschs wird ein rdumlich homogener
Wert von Ky =1 m? s’ angenommen.

e An der Meeresoberfliche beginnend wird die Modellregion in 160 m méchtige
Schichten unterteilt, in denen die Mittelwerte von Temperatur und Salzgehalt durch
die Einfiihrung von Korrekturtermen in den Gleichungen (4.10.) und (4.11.) konstant
gehalten werden. Innerhalb der Schichten sind die jeweiligen Korrekturterme raumlich
konstant. Das horizontal gemittelte simulierte Temperatur- und Salzgehaltsfeld ent-
spricht daher wéhrend der gesamten Simulation den horizontal gemittelten CTD-Da-
ten. Die simulierten Warmefliisse beziehen sich somit auf die CTD-Daten und nicht
auf moglicherweise weit ins Unrealistische wegdriftende numerische Losungen, zu
denen es ohne die Korrekturterme wahrscheinlich kime. RUN19 bestimmt somit eine
diagnostische Losung der Modellgleichungen beziiglich der CTD-Daten bei Vernach-
lassigung aller Terme bis auf die der vertikalen Diffusion.
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6.1.1.2. Ergebnisse

Es werden drei Jahre simuliert und dabei Monatsmittel der Temperatur und der durch verti-
kale Diffusion bewirkten zeitlichen Temperaturdnderung gespeichert.

Zu Beginn der Simulation betrigt die durch vertikale Diffusion bewirkte Erwdrmung des Bo-
denwassers unterhalb der Tiefe von 2500 m 2.0x10"° K s™ und liegt damit iiber der aus Glei-
chung (6.4.) folgenden Erwdrmungsrate von 1.6x10"° K s, wenn die dem Modell vorgege-
benen Werte von Ky = 6.14x10* m* s™', 60/0z = 1.5x10* K m™ und AH = 566 m dort einge-
setzt werden. Der Grund hierfiir ist die anfanglich starke Vermischung in der Bodengrenz-
schicht, in der der Austauschkoeffizient mit 102 m? s deutlich iiber dem Wert von
6.14x10™* m* s im Beckeninneren in 2500 m Tiefe liegt (Abb. 6.2.).

Die Vermischung in der Bodengrenzschicht fiihrt in dem anfénglich horizontal homogenen
Temperaturfeld zu einem Hinabwolben der Isothermen an der Beckenberandung (Abb. 6.3.).
Gleichzeitig wird der vertikale Temperaturgradient hier stirker abgebaut als im Beckeninne-
ren, was eine Reduktion des vertikalen Warmeflusses zur Folge hat. So fillt die Erwdrmungs-
rate des Bodenwassers innerhalb von drei Jahren auf 1.3x107'° K s™ ab (Abb. 6.4.).

sso0l Ol ee

100 200 300 400 500 600 0 100 200 300 400 500 600
distance [km] distance [km]

o F

Abb. 6.3.: Das in RUN19 (nur Diffusion) simulierte Temperaturfeld. Links: Das horizontal homogene Tempe-
raturfeld zu Beginn der Simulation. Rechts: Das Temperaturfeld nach 3 simulierten Jahren. Die horizontal ge-
mittelte Temperatur (und Salzgehalt) wurde wihrend der Simulation konstant gehalten. Die vertikale Diffusion
fiihrt zu einer Temperaturerh6hung am Rande des Beckens.
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Abb. 6.4.: Die in RUN19 simulierte durch vertikale Diffusion bewirkte Anderung der Temperatur des Boden-
wassers unterhalb von 2500 m Tiefe.

Auch wenn die Erwdrmungsrate nach drei simulierten Jahren noch leicht abfillt, ist es, auf-
grund der konstant gehaltenen Profile des vertikalen Austauschkoeftizienten und der ebenfalls
konstant gehaltenen horizontal gemittelten Temperatur, sicher, dass sie in der Gro3enordnung
von 10"° K s verbleiben wird. Beriicksichtigt man die Unsicherheit der von Naveira
Garabato et al. (2004) bestimmten K;-Werte vom Faktor 3, besagt die Simulation
(1.3x10™"° K s™), dass vertikale Vermischung zwischen 10 und 100 % (mit der héchsten
Wahrscheinlichkeit bei 30 %) der beobachteten Erwdrmung von 4x10™'° K s™ bewirkt. Mit der
vertikalen Diffusion ist somit ein wichtiger Prozess der Bodenwassererwarmung identifiziert,
von dem jedoch nach Analyse von RUNI19 nicht gesagt werden kann, ob es der dominante
Prozess der Bodenwassererwarmung ist.

Die Ergebnisse der Simulation RUN19 zeigen, dass wahrscheinlich neben der vertikalen Dif-
fusion weitere Prozesse die Temperatur des Bodenwassers beeinflussen. So widerspricht das
Hinabwdlben der Isothermen im Bodenwasser an den lateralen Réndern des Beckens
(Abb. 6.3.) den Beobachtungen (Rudels et al. 2005). Das hier beobachtete Hinaufwolben der
Isothermen (Abb. 3.10.) deutet auf die Existenz einer den Hang hinauffithrenden bodennahen
Stromung, also auf die Existenz advektiver Abkiihlung in Bodennéhe, die mit advektiver Er-
wiarmung im Beckeninneren verbunden sein konnte (Budéus et al. 1998, Visbeck & Rhein
2000, Rudels et al. 2005).

Dass die vom Modell benutzte Diffusionsgleichung die beobachtete Erwdrmung des Boden-
wassers nur bedingt wiedergibt, zeigt das vertikale Profil der zum Ende der Simulation na-
hezu stationdren simulierten Temperaturdnderung (6.5.). Dieses zeigt eine um eine Grofen-
ordnung zu rasche Erwdrmung des bodennahen Bereichs von etwa 3x10” K s™. Die vertikale
Vermischung ist hier so grof3, dass sich der dariiber liegende Abschnitt der Wassersdule ab-
kiihlt, was ebenfalls nicht den Beobachtungen entspricht. Auch in der Tiefe zwischen 2700
und 2850 m existiert im Modell eine Abkiihlung. Die CTD-Daten, die dem Modell vorgege-
ben werden, deuten somit darauf, dass das Modell die Vermischung in der Bodengrenzschicht
weit Uiberschitzt und dass in der Tiefe zwischen 2700 und 2850 m ein anderer Prozess, hori-
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zontale Vermischung oder Warmeadvektion, die beobachtete Erwadrmung bewirkt, so dass die
Wirme von hier durch vertikale Diffusion abgegeben wird.
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Abb. 6.5.: Vertikales Profil der durch vertikale Diffusion bewirkten zeitlichen Temperaturdnderung. Dargestellt
ist ein Monatsmittel nach drei simulierten Jahren aus dem Zentrum des Beckens (x = 456 km).

Einen weiteren Hinweis auf eine mogliche Uberschitzung bei der Annahme eines bodennahen
vertikalen Austauschkoeffizienten von 102 m? s, bzw. auf die Existenz intensiver advektiver
Kiihlung am Kontinentalhang, ergibt die Analyse eines hochauflosenden CTD-Schnitts durch
den bodennahen Bereich des Bodenwassers am Ful} des ostgronlédndischen Kontinentalhangs
bei 74° 12° N (Abb. 6.6.), (Logemann 2001). Die Temperaturdaten zeigen eine im Mittel etwa
30 m michtige Bodengrenzschicht. 100 m iiber dem Meeresboden, der sich hier in etwa
3000 m Tiefe befindet, betrdgt der vertikale Gradient der potentiellen Temperatur
2.9x10™* K m™ und ist damit etwa doppelt so groB wie der vertikale Gradient in 2500 m Tiefe.
Um die untersten 100 m der Wassersdule durch vertikale Diffusion nicht schneller als mit
4x10"° K s zu erwérmen, darf nach Gleichung (6.4.) Ky in 100 m Bodenabstand folglich
nicht mehr als 1.4x10” m? s’ betragen. Naveira Garabato et al. (2004) bestimmen bei etwa
74° 30’ N Werte zwischen 10 und 10~ m? s fiir die Wassersiule am Kontinentalhang zwi-
schen 2000 und 3000 m Tiefe und iiber 107 m” s in den untersten 400 m der Wassersdule am
Fuf3 des Kontinentalhangs unterhalb von 3000 m Tiefe. Diese Werte ( 10? m” s™) wéren nur
dann mit dem Temperaturfeld und dessen zeitlicher Anderung vereinbar, wenn in der
Bodengrenzschicht eine den Hang hinauffiihrende Stromung der GroBenordnung (u,w) = (-2
ecm s, 0.1 mm s') existierte, die die diffusive Erwdrmung durch advektive Kiihlung
kompensiert. Damit miisste die mittlere hangnormale Stromungskomponente (¥ = 2 cm s
die GroBenordnung der hangparallel gerichteten Komponente haben, die zwischen 0 und 10
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cm s liegt (Abb. 5.36.). Dies erscheint aufgrund der topographisch gefiihrten Struktur der
Zirkulation in der Gronlandsee (Dietrich et al. 1975) eher unwahrscheinlich.
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Abb. 6.6.: Links: CTD-Messung (Logemann 2001) der potentiellen Temperatur in Bodenndhe entlang eines
Schnitts von 74° 13’ N, 11° 34> W (links) nach 74° 9’ N, 11° 20° W (rechts) im September 2001. Die weillen
Striche geben die Positionen der einzelnen CTD-Profile an. Rechts: Das aus diesen Daten folgende mittlere
Profil der potentiellen Temperatur in Abhéngigkeit vom Bodenabstand.

6.1.2. Horizontale Vermischung und Tertiirzirkulation

Da die Ergebnisse von RUN19 darauf deuten, dass die vertikale Vermischung nicht allein die
beobachtete Erwdrmung des Bodenwassers bewirkt, wird in den folgenden vier numerischen
Experimenten: RUN20, RUN20b, RUN20c und RUN20d der von Visbeck und Rhein (2000)
diskutierte Prozess des vertikalen Hinabmischens der Warme an den Réndern des Beckens in
der Bodengrenzschicht und des horizontalen Weitertransports der Warme von hier aus ins
Innere des Beckens untersucht.

Visbeck und Rhein (2000) diskutieren dariiber hinaus die mogliche Existenz einer, erstmalig
von Phillips (1970) beschriebenen, Tertidrzirkulation, die durch die vertikale Vermischung in
der Bodengrenzschicht am Rand des Beckens angetrieben wird und aus einer am Rand
aufsteigenden und im Inneren des Beckens absinkenden Stromung besteht.

In seiner theoretischen Arbeit behandelt Phillips (1970) den Fall eines stabil geschichteten,
diffusiven Fluids, das sich in einem Behélter mit schrig nach oben auseinanderlaufenden
Seitenwinden befindet und anfianglich in Ruhe ist. Betrachtet man zwei horizontal benach-
barte Punkte gleicher Tiefe, von denen sich der eine nahe einer Seitenwand, der andere etwas
weiter im Inneren des Behiélters befindet, flihrt die Schréigheit der Seitenwand zu ungleichen
Beitrdgen der vertikalen Diffusion zwischen beiden Punkten (Abb. 6.7.). Der wandnéhere
Punkt wird besser vor dem Austausch mit tieferem, dichterem Fluid abgeschirmt, seine Dichte
wird daher geringer werden als die seines inneren Nachbarn. Zwischen beiden Punkten ent-
steht somit ein Gefille des hydrostatischen Drucks, das das Fluid in Bewegung setzt. Es ent-
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steht eine Zirkulationszelle mit einer entlang der schrigen Seitenwénde hinauffithrenden
Stromung und kompensatorischem Absinken im Inneren des Behilters. Zum wandndheren
Punkt wird dichteres Wasser vertikal advehiert, was hier schlieBlich die diffusive Dichtere-
duktion balanciert. Die Dichtedifferenz bleibt jedoch bestehen, so dass man als Charakteristi-
kum dieser Zirkulation die nahe der Seitenwidnde im Bereich des aufsteigenden Fluids nach
unten gewolbten Isopyknen ansehen kann (Abb. 6.7.).

P = const

Density
decreasing

Abb. 6.7.: Schematische Darstellung der Tertidrzirkulation nach Phillips (1970). Links: Das dazugehdrende
Dichtefeld. Rechts: Die unterschiedlichen diffusiven und advektiven Fliisse nahe einer schrigen Seitenwand.
Der diffusive Fluss A wird durch den diffusiven Fluss C aufrecht erhalten, der diffusive Fluss B benétigt hierfiir
den advektiven Fluss D.

Fiir den Volumenfluss M dieser Zirkulationszelle berechnet Phillips (1970)

M =CK, cot(ar), (6.5.)

wobei C den Umfang des Behilters, K; den vertikalen Austauschkoeffizienten und o den
Steigungswinkel der Seitenwinde darstellt. In einer weiterfiilhrenden Arbeit bertlicksichtigen
Phillips et al. (1986) eine turbulente Bodengrenzschicht. Ebenso wie Thorpe (1987), der zu-
satzlich eine vertikal variierende Schichtung zuldsst. Thorpe kann die Ausbildung einer
zweiten, hoher gelegenen Zirkulationszelle herleiten, die entgegengesetzt gerichtet, aus Auf-
steigen im Inneren und Absinken an den Réndern besteht. Als Grenze zwischen beiden Zellen
bestimmt Thorpe die Tiefe maximaler Schichtung. Dies entspriche in der Gronlandsee der
Tiefe von etwa 2000 m (siche Abb. 3.9.). Schlieflich bestimmt McDougall (1989) den
Volumenfluss der jeweiligen Zellen als Funktion der Tiefe mit

1 0

2)
Fa_z(ABBL K, N, (6.6.)

M = Apy Wy =

wobei App; die horizontale Fliche der Bodengrenzschicht auf einem bestimmten Tiefenni-
veau, wgp, die Vertikalgeschwindigkeit in der Bodengrenzschicht, N? das horizontale Mittel
des Quadrats der Brunt-Viisild-Frequenz und Ky, der horizontal gemittelte vertikale Aus-
tauschkoeffizient ist.
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Um die GroBenordnung abzuschitzen, die eine solche Zirkulationszelle in der Gronlandsee
besitzen muss, um die beobachtete Erwdrmung der Gronlandsee zu bewirken, sei angenom-
men, dass das an den Rédndern aus dem Bodenwasserbereich stromende Wasser die potentielle
Temperatur des Wassers in 3000 m Tiefe (-1.095° C) besitzt. Das im Zentrum des Beckens in
2500 m Tiefe mit der Geschwindigkeit w absinkende Wasser habe die potentielle Temperatur
dieser Tiefe (-1.020° C). Die Differenz beider Temperaturen ist A® = 0.075 K, und der
Wirmefluss Q ins Bodenwasser ist:

O=-pc, wAO (6.7)
Analog zur Gleichung (6.4.) ergibt dies die advektiv bedingte Erwdrmung des Bodenwassers:

ar _ 0  -wAO
ot AHpc, AH

: (6.8.)

wobei AH = 566 m wieder die mittlere Méchtigkeit des Bodenwassers darstellt. Aus Glei-
chung (6.8.) folgt, dass ein Absinken von w = -3x10° m s zur beobachteten Erwirmung
von 4x107'° K s@ fithrt. Die Oberfliche des Bodenwassers in 2500 m Tiefe betrigt
A=2.62x10"" m* (GEBCO Digital Atlas, BODC 2003). Damit folgt fiir den Volumenfluss M:

M=-wA=0.8Sv. (6.9.)

Der Volumenfluss der Zirkulationszelle muss also die Gréenordnung von 1 Sv aufweisen,
um einen fiir die Erwdrmung des Bodenwassers relevanten Prozess darzustellen.

Nach Garrett et al. (1993) handelt es sich bei der mit Gleichung (6.6.) beschriebenen Zirkula-
tion um eine Tertidrzirkulation. Die Primérzirkulation stellt die entlang des Hangs gerichtete
Stromung dar, also im Fall des ostgronlédndischen Kontinentalhangs den Ostgronlandstrom.
Aufgrund der Bodenreibung fiihrt dieser zu bodennahen hangabwirts gerichteten Ekman-
Transporten, der Sekundérzirkulation. Nach MacCready und Rhines (1993) reduziert diese
Stromung die Dichte nahe des Kontinentalhangs solange, bis sich aufgrund des veridnderten
Dichtefeldes ein hangnormaler barokliner Druckgradient aufgebaut hat, der den die Primér-
zirkulation antreibenden kompensiert. Folglich geht in diesem Tiefenbereich die Primaérzir-
kulation auf Null zuriick. Damit verschwindet ebenfalls die Bodenreibung und mit ihr die
Sekundérzirkulation. Eine ,,glatte Bodengrenzschicht (,,slippery bottom boundary layer) hat
sich ausgebildet (MacCready & Rhines 1993). In dieser hilt die vertikale Advektion von
kaltem Wasser, durch die mit Gleichung (6.6) beschriebene Tertidrzirkulation, die vertikale
Schichtung soweit aufrecht, dass der vertikale diffusive Fluss in der Grenzschicht dem im
Beckeninneren entspricht. (A = B in Abbildung 6.7.).

In diesem theoretischen Modell breitet sich die am Rand des Beckens in die Tiefe diffundie-
rende Wiarme horizontal in Form von Advektion durch die Tertidrzirkulation und in Form von
horizontaler turbulenter Vermischung ins Beckeninnere aus.
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6.1.2.1. Experimenteller Aufbau

Die Experimente RUN20, RUN20b, RUN20c und RUN20d entsprechen in allen hier nicht
erwihnten Details, wie z.B. dem Modellgitter, dem Experiment RUN19. Der grundlegende
Unterschied dieser Experimente zu RUNI19 liegt in der Berticksichtigung der Stromung, die
durch Windschubspannungen angetrieben wird. Diese Windschubspannungen sind aus-
schlieBlich quer zur horizontalen Modellachse (x-Achse), also in y-Richtung definiert und
entstammen den mittleren Windstressfeldern der Jahre 1997 bis 2003 des NCEP/NCAR-Da-
tensatzes (Kalnay et al. 1996), (Abb. 6.8.). Die Windschubspannung betrigt zwischen 0.03
und 0.075 N m mit maximalen Werten bei x = 160 km, etwa iiber der Schelfkante. Wihrend
des ersten simulierten Monats wird die Windschubspannung von Null auf die obigen Werte
linear hochgefahren.

Die vier Experimente unterscheiden sich voneinander einzig in der Art der Turbulenzpara-
metrisierung. Im Experiment RUN20 wird, wie bereits in RUN19, das Naveira-Garabato-K -
Feld (Abb. 6.2.) angenommen. Die Berechnung des horizontalen Austauschkoeffizienten Ky
erfolgt mit Gleichung (4.18.). Im Experiment RUN20b wird das Naveira-Garabato-K;-Feld
mit dem Unsicherheits-Faktor 3 (Naveira Garabato et al. 2004) multipliziert. In RUN20¢ wird
wieder mit einem einfachen Naveira-Garabato-Ky-Feld gerechnet. Dafiir wird fiir die Werte
des horizontalen Austauschkoeffizienten ein Minimum von 20 m” s vorgeschrieben, was im
Vergleich zum vorigen Experiment den horizontalen Austauschkoeffizienten in der Boden-
grenzschicht etwa vervierfacht. Schlielich wird in RUN20d das Minimum des horizontalen
Austauschkoeffizienten auf 100 m” s gesetzt.
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Abb. 6.8.: a) Die Rotation der Windschubspannung iiber dem Europdischen Nordmeer, abgeleitet aus den
NCEP/NCAR Windstress-Daten (Kalnay et al. 1996) und gemittelt {iber die Jahre 1997 bis 2003. Rot
eingezeichnet ist hier der modellierte Schnitt durch die Gronlandsee. b) Die mittlere Rotation der
Windschubspannung entlang dieses Schnitts. ¢) Der daraus abgeleitete Windstress quer zur Schnittrichtung
unter Beriicksichtigung des mittleren, nach Siiden gerichteten Windstresses bei 74° 19’ N, 19° 12° W (x = 0 km)
von -0.0616 N m”.
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6.1.2.2. Ergebnisse

Wihrend der ersten zwei simulierten Monate bildet sich im Experiment RUN20 eine windge-
triebene Stromung von etwa 10 cm s in negative y-Richtung (nach Siiden), die iiberwiegend
tiber dem ostgronlédndischen Schelf existiert. Am Kontinentalhang in 2500 m Tiefe existiert
anfangs ebenfalls eine barotrope Strdmung in negative y-Richtung, die bis auf etwa 1 cm s
anwichst, bevor sie nach etwa 5 Monaten ihre Richtung wechselt und nach etwa 50 Monaten
eine nahezu stationdre Gegenstromung mit etwa 1 cm s bildet.(Abb. 6.9. und 6.10.).

In RUN20 steigt, bedingt durch vertikale Vermischung, die bodennahe Temperatur am Konti-

nentalhang in 2500 m Tiefe von -0.89° C auf -0.84° C wihrend der ersten 80 Monate und
bleibt danach konstant (Abb. 6.9. und 6.10.)
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Abb. 6.9.: Ergebnisse der Simulation RUN20. Monatsmittel der entlang des Hangs gerichteten Stromungsge-
schwindigkeit (positive Werte sind in die Bildebene hineingerichtet) und der Temperatur, berechnet nach 2, 12
und 100 simulierten Monaten.
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Abb. 6.10.: Ergebnisse der Simulation RUN20. Zeitserien aus der Bodengrenzschicht (10 m iiber dem Boden)
am ostgronlédndischen Hang in 2500 m Tiefe. Dargestellt sind Monatsmittel der entlang des Hangs verlaufenden
Stromung v (positive Werte sind nach Norden gerichtet) und der Temperatur.
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Die schwache Gegenstromung, die am ostgronlédndischen Kontinentalhang unterhalb der Tiefe
von 2000 m einsetzt, zeigt, dass hier die winderzeugte Primér- und die bodenreibungsbedingte
Sekundérzirkulation, wie von MacCready und Rhines (1993) beschrieben, abgeklungen sind.
In RUN20 formiert sich nach etwa 60 Monaten eine stationdre Tertidrzirkulationszelle am
ostgronldndischen Kontinentalhang, deren Kern in etwa 1300 m Tiefe liegt (Abb. 6.11.) und
die aus aufsteigendem Wasser am Kontinentalhang und aus absinkendem Wasser etwa
100 km weiter im Beckeninneren besteht. Wird der stationdre Volumenfluss dieser Zelle auf
die dreidimensionale Gronlandsee mit dem Umfang von etwa 1200 km in 2500 m Tiefe
(BODC 2003) iibertragen, ergibt dieser den Wert von 0.045 Sv in 2500 m Tiefe (Abb. 6.11.).

Im Folgenden wird, um die unterschiedlichen Modellergebnisse miteinander zu vergleichen,
der Volumenfluss der Querzirkulation stets auf diese Weise berechnet. D.h. der vertikale Vo-
lumenfluss am ostgronldndischen Kontinentalhang in 2500 m Tiefe wird auf den gesamten
Beckenumfang von 1200 km extrapoliert, ohne Beriicksichtigung des modellierten Volumen-
flusse entlang der Gronlandbruchzone. Die so berechneten vertikalen Volumenfliisse sind
somit lediglich grobe Schitzungen, der im realen, dreidimensionalen Becken stattfindenden.

In Bestétigung der Gleichung (6.6.) nimmt der Volumenfluss der Tertidrzirkulation bei wach-
sendem Austauschkoeffizienten zu. So betrdgt ihr Volumenfluss in 2500 m Tiefe im Experi-
ment RUN20b (Multiplikation des Naveira-Garabato-Kj-Feldes mit 3) etwa 0.07 Sv
(Abb. 6.12.). Intensivere vertikale Diffusion vergroBert die negative Dichteanomalie am Hang
und verstirkt auf diese Weise die hangaufwirts gerichtete Stromung.

Intensivere horizontale Vermischung bewirkt hingegen eine Abnahme der Tertidrzirkulation,
denn die negative Dichteanomalie am Hang und der durch sie bewirkte Druckgradient wird
mit zunehmender horizontaler Vermischung abgeschwicht. So fillt der Volumenfluss der
Tertidrzirkulation in 2500 m Tiefe im Experiment RUN20c (Ky-Erhdhung von 5 auf
20 m? s™) auf 0.008 Sv und geht in RUN20d (K = 100 m” s™) sogar auf Null zuriick
(Abb. 6.11.).

Dieser grofle Einfluss der horizontalen Vermischung auf die Tertidrzirkulation konnte die
Hauptursache sein fiir die Differenz zwischen den hier gezeigten numerischen Losungen und
der analytischen, aus Gleichung (6.6.) folgenden, in der die Terme der horizontalen Vermi-
schung vernachldssigt werden. Wenn dort die vertikalen Profile von Agp;, Ky,o und N aus
dem Modell in der RUN20-Konfiguration eingesetzt werden, zeigt die Losung eine den Hang
hinauffiihrende Stromung nur unterhalb von 3200 m und oberhalb von 2400 m Tiefe (Abb.
6.12.). Die GroBenordnung des Volumenflusses zwischen 0.04 und 0.06 Sv entspricht ande-
rerseits dem Ergebnis von RUN20. Vielleicht deutet die entgegengesetzt gerichtete Zelle zwi-
schen 2400 und 3200 m Tiefe in der analytischen Losung darauf, dass hier keine Stromung
durch Diffusion, sondern Diffusion durch eine den Hang hinauffiihrende Sekundirzirkulation
angetrieben wird.

Visbeck und Rhein (2000) schitzen den Volumenfluss der Tertidrzirkulation auf 0.1 bis
0.5 Sv. Der Grund fiir diese deutlich hoheren Werte liegt in der Verwendung des vertikalen
Austauschkoeffizienten der Bodengrenzschicht Ky g, = 10> m? s in der rechten Seite der
Gleichung (6.6.), wihrend in dieser Arbeit, wie in Garrett et al. (1993) in deren Gleichung 39,
der horizontal iiber das Becken gemittelte und etwa eine Grofenordnung kleinere Koeffizient
Ky, benutzt wird.



124

0.07 M i v
500 W
0.06
RUN20b
1000 o
@ 0.05
— 1500 9 / W"
E 3 0.04
S, '_JV\/\I
T 2000 | o N RUN20
& 50.03
°
2500 01 = / /
0.05 30 0z
ju?
3000 L 0 //
-0.05 0.01
3500 F - m*2/s
0.l (mt2/s) [7 ‘ | RUN20d|
| . . . . . L 0 [ [ T T
0 100 200 300 400 500 600 0 20 40 60 80 100

distance [km] months

Abb. 6.11.: Links: Monatsmittel der Tertidrzirkulation (mit intensiver Sekundirzirkulation iiber dem Schelf)
nach 100 simulierten Monaten im Experiment RUN20. Die Stromlinien sind im Abstand von 0.01 m’ s™ ge-
zeichnet. Rechts: Zeitserien (Monatsmittel) des am ostgronlédndischen Kontinentalhang in der Tiefe von 2500 m
nach oben gerichteten Volumenflusses bei Annahme eines Beckenumfangs von 1200 km in 2500 m Tiefe. Er-
gebnisse der Experimente RUN20 (1xKy, 1xKy), RUN20b (3xKy, 1xKy), RUN20c (1xKy, 4xKy) und RUN20d
(1 XKV, ZOXKH)
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Abb. 6.12.: Theoretische Tertidrzirkulation nach McDougall (1989) auf Grundlage der Modelltopographie, des
von Naveira Garabato et al. (2004) gemessenen Profils der vertikalen Austauschkoeffizienten und der gemesse-
nen Schichtung der Gronlandsee (Logemann 2001). a) Profil der horizontalen Fldche der Bodengrenzschicht
Appy, bei einer Grenzschichtméachtigkeit von 250 m (Abfall des Austauschkoeffizienten auf 30 % des bodenna-
hen Wertes (107 m” s™') in diesem Abstand vom Boden). b) Profil des horizontal gemittelten Austauschkoeffi-
zienten K, 5. ¢) Profil der horizontal gemittelten Brunt-Véisél4-Frequenz M. d) Hangnormal gerichteter Volu-
mentransport in der Bodengrenzschicht nach Gleichung (6.6.), positive Werte geben Auftrieb, negative Absinken
an.
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Somit ist nach Gleichung (6.9.) sogar der Volumenfluss der relativ intensiven Tertidrzirkula-
tion im Experiment RUN20b (0.07 Sv) eine GroBenordnung zu klein, um die beobachtete
Erwarmung auszul6sen. Die iiber den gesamten Bodenwasserbereich gemittelte durch verti-
kale Advektion bewirkte Erwirmung betrigt in RUN20 nur 0.5x10™"" K s, in RUN20b nur
1.25x10"" K s, also nur 1 bzw. 3 % der beobachteten Erwirmung von 4x10™"° K s
(Abb. 6.13.).

Der diffusive Warmefluss ins Bodenwasser in der Simulation RUN20 dhnelt dem in RUN19
simulierten. In beiden Simulationen betrdgt die diffusiv bedingte Erwdrmung des Bodenwas-
sers zum Ende der Simulation 1.3x10"° K s (Abb. 6.13.).

Die Verdreifachung von Ky in RUN20b ldsst den diffusiven Warmefluss ins Bodenwasser
stark ansteigen. Nach 100 simulierten Monaten betrdgt der durch diesen Fluss bewirkte
Temperaturanstieg 3.4x10"° K s (Abb. 6.13.) und liegt damit nahe an der beobachteten
Erwarmung.

Einen nicht so starken aber trotzdem deutlichen Anstieg des diffusiven Warmeflusses bewirkt
ebenfalls die Vergroferung des horizontalen Austauschkoeffizienten in den Experimenten
RUN20c und RUN20d. Horizontale Diffusion transportiert die in der Bodengrenzschicht am
Hang heruntergemischte Wiarme ins Beckeninnere und wirkt so dem Abbau des vertikalen
Temperaturgradienten und damit des Warmeflusses in der Bodengrenzschicht entgegen. Da-
her steigt die Bodenwassererwirmung in RUN20c¢ (4xKp) auf 1.6x10™"° K s und in RUN20d
(20xK}) auf 1.8x10"'° K s (Abb. 6.13.).

In allen vier Konfigurationen simuliert das Modell eine von vertikaler Diffusion dominierte
Erwdrmung des Bodenwassers. Die Struktur des Temperaturfeldes bleibt daher in allen vier
Experimenten dem von RUNI9 sehr dhnlich (Abb. 6.14.). D.h. auch hier kommt es zum
unrealistischen Hinabwdlben der Isothermen an den lateralen Grenzen des Bodenwassers. Die
durch die Tertidrzirkulation bewirkte Kiihlung am Kontinentalhang ist per definitionem zu
schwach, um das beobachtete Emporwdlben der Isothermen auszuldsen. Die Temperaturent-
wicklung wird hier von vertikaler und horizontaler Diffusion bestimmt, der advektive Einfluss
der Tertidrzirkulation ist wesentlich geringer (Abb. 6.15.).
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Abb. 6.13.: Ergebnisse der Simulationen RUN20 (1xKj, 1xKy), RUN20b (3xK), 1xKy), RUN20c (1xKy, 4xKy)
und RUN20d (1xKy, 20xKp). Links: Monatsmittel der rdumlich gemittelten Temperaturdnderung durch verti-
kale Diffusion unterhalb von 2500 m Tiefe. Rechts: Monatsmittel der rdumlich gemittelten Temperaturdnderung
durch vertikale Advektion unterhalb von 2500 m Tiefe. Man beachte die unterschiedliche vertikale Skalierung.
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Abb. 6.14.: Ergebnisse der Simulationen RUN20b (links, 3xKj, 1xKy) und RUN20d (rechts, 1xKy, 20xKp).
Temperatur des Bodenwassers nach 100 simulierten Monaten.
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Abb. 6.15.: Ergebnisse der Simulation RUN20: Monatsmittel der Temperaturinderung in der Bodengrenzschicht
in 2500 m Tiefe verursacht durch vertikale Diffusion (schwarze Kurve), horizontale Diffusion (griine Kurve),
vertikale Advektion (rote Kurve) und horizontale Advektion (blaue Kurve).
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6.2. Sekundirzirkulation

In den im vorigen Kapitel behandelten Simulationen kommt es, aufgrund eines durch die an-
fangliche Sekundérzirkulation bewirkten hangnormalen Dichtegradienten, zum Abklingen der
Primérzirkulation im Tiefseebereich der Gronlandsee. Wie in der Modellstudie von
MacCready und Rhines (1993) beschrieben, verschwindet hier mit der Primérzirkulation
ebenfalls die Sekundéarzirkulation, so dass einzig eine schwache Tertidrzirkulation die diffu-
sive Dichtereduktion in der Bodengrenzschicht kompensiert (Phillips 1970, McDougall 1989).

Stromungsmessungen (Aagaard et al. 1973, Foldvik et al. 1988, Strass et al. 1993, Woodgate
et al. 1999, Woodgate & Fahrbach 1999, Lemke 2002, Walter 2004) und die Ergebnisse der
dreidimensionalen Modellierung im Experiment RUN18 (Abb. 5.35. bis 5.37.) zeigen jedoch,
dass im gesamten Tiefenbereich des ostgronldndischen Kontinentalhangs eine bodennahe
Primérstrdmung der GroBenordnung von 10 cm s existiert. Wihrend diese iiberwiegend mit
dem Ostgronlandstrom nach Siiden gerichtet ist, existiert im Experiment RUN18 in der Nihe
des Kontinentalhangfulles eine nach Norden gerichtete Gegenstromung (Abb. 5.35.), wobei
Stromungsmessungen (Fahrbach 1999, Woodgate & Fahrbach 1999, Lemke 2002, Walter
2004), (Abb. 5.1., 5.36., 5.37.) darauf hindeuten, dass dies nicht unrealistisch ist.

Die Ursache dieser bodennahen Stromung konnte ein entlang des Hangs gerichteter Druck-
gradient sein. So liegt in der numerischen Simulation der Zirkulation des Nordatlantiks von
Logemann und Harms (2006) die dynamisch bedingte Auslenkung der Meeresoberflidche in
der Framstrafle wihrend der Jahre 1997 bis 2003 im Mittel um etwa 10 cm tiber der Meeres-
oberflachenauslenkung in der 1000 km entfernten siidlichen Gronlandsee. Der daraus resultie-
rende hangparallele, barotrope Druckgradient konnte einen zusdtzlichen Antrieb der
Primérstromung bilden. Dieser konnte die Primérstromung auch bei verschwindendem
hangnormalen Druckgradienten weiter aufrecht erhalten. Durch die aufrechterhaltende
Primérzirkulation bliebe ebenfalls der hangabwirts fithrende Boden-Ekman-Transport
erhalten. Die mit diesem verbundene Dichteabnahme am Hang fiihrte zu einer Umkehr des
hangnormalen Druckgradienten unterhalb einer bestimmten Tiefe, die schlieBlich zu einer
geostrophischen Gegenstromung fithren konnte.

Hochauflosende hydrographische Messungen am subtropischen Ausldufer des Labrador-
stroms nahe der Schelfkante vor der nordamerikanischen Ostkiiste bei 40° N und 70° W zei-
gen dort eine intensive, aus zwei gegenldufigen Zellen bestehende Sekundirzirkulation
(Pickart 2000), (Abb. 6.16.). Die untere der beiden Zellen, in 50 bis 150 m Tiefe, besteht aus
einer den Hang hinauffiihrenden Stromung, die sich dort, wo sie auf die entgegengesetzt ge-
richtete Stromung der oberen Zelle trifft, aus der Bodengrenzschicht ablost und ins Innere des
Beckens fiihrt. Die untere Zelle fiihrt damit zu einem Emporwdlben der Isothermen (und Iso-
pyknen) am Hang (Abb. 6.16c.), dessen Struktur, abgesehen vom Vorzeichen des vertikalen
Temperaturgradienten, stark an das Bodenwasser der Gronlandsee erinnert.
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Abb. 6.16.: a) Schematische Darstellung der Sekundirzirkulation nach Chapman und Lentz (1994) und Messung
eines entsprechenden b) Stromungs- , Dichte- und ¢) Temperaturfeldes an der Schelfkante der nordamerikani-
schen Ostkiiste bei 40° N, 70° W (aus Pickart 2000).

In einer numerischen Prozessstudie betrachten Chapman und Lentz (1994) den oberen Be-
reich eines Kontinentalhangs mit angrenzendem Schelf. Wie das Polare Wasser des Ostgron-
landstroms, stromt in ihrem Modell eine oberflichennahe Wassermasse geringer Dichte ent-
lang der Kiiste liberwiegend in geostrophischer Balance nach Siiden. Von entscheidender
Bedeutung ist dabei, dass diese Wassermasse tief genug reicht, um mit dem Meeresboden in
Beriihrung zu kommen und auf diese Weise vom Boden-Ekman-Transport hangabwirts
befordert zu werden. So gelangt Schelfwasser unter das seitlich angrenzende dichtere Wasser.
Dies fithrt zu einer lokal instabilen Wassersdule, in der daraufhin intensive vertikale
Vermischung einsetzt. Auf diese Weise entsteht eine nahezu vertikal verlaufende
Wassermassenfront, die vom Meeresboden bis zur Oberfliche reicht. Dabei sorgt der
hangnormale Transport in der Bodengrenzschicht fiir ein stetes, den Hang hinabfiihrendes
Voranschreiten der Front. Je weiter diese Front vorankommt, desto stiarker wird die durch das
Dichtefeld bewirkte Abnahme des hangnormalen Druckgradienten. Diese fithrt zu einer
Abnahme der nach Siiden fiihrenden Stromung mit der Tiefe. Eine entlang des Hangs nach
Stiden gerichtete Druckgradientkraft verhindert jedoch ein vorzeitiges Erloschen der
Primérstromung in Bodennéhe, so dass die Front weiter hangabwérts wandern kann. Die
vertikale Stromscherung (thermischer Wind) wird dadurch so stark, dass sich eine
geostrophische Gegenstromung mit hangaufwérts gerichtetem Boden-Ekman-Transport
bildet. In einer bestimmten Tiefe wird durch diese Strdomung das weitere Voranschreiten der
Front verhindert. Die Situation wird stationdr, die Dichtefront von der Bodengrenzschicht
»eingefangen® (,,trapped®) (Chapman & Lentz 1994).

Das laterale Emporwolben der Isothermen des Bodenwassers der Gronlandsee sowie die
mogliche Existenz tiefer, gegen den Ostgronlandstrom gerichteter Randstromungen wirft
daher die Frage auf, ob hier ebenfalls eine eingefangene Dichtefront existiert, die schwécher
ausgeprégt ist und daher in wesentlich groere Tiefe hinabreicht als die von Pickart (2000)
beobachtete Front an der nordamerikanischen Schelfkante. Wenn diese Front die Struktur der
von Pickart (2000) beobachteten wiedergibe, sollte sie in der Gronlandsee etwa bis in die
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Tiefe von 1500 m hinabreichen, da hier am Hang hinabwdlbende Isothermen auf am Hang
hinaufwolbende treffen (Abb. 3.10.).

Um die Konsistenz hydrographischer Beobachtungen mit ihrer Theorie der eingefangenen
Dichtefront zu iiberpriifen, schlagen Chapman und Lentz (1994) die folgende, in das in dieser
Arbeit benutzte Koordinatensystem tberfiihrte, theoretische Beschreibung des Volumenflus-
ses der Sekundérzirkulation vor:

Ausgegangen wird von der hangnormalen Komponente der Bewegungsgleichung, Gleichung
(4.1.), in stationdrer, linearisierter Form und ohne horizontale Reibungsterme:

fu =—La—p+g(A,, @j . (6.10.a)
p, Oy Oz oz

Man beachte, dass die linke Seite der obige Gleichung, vertikal {iber die gesamte Wassersdule
integriert, den hangnormalen Volumenfluss beschreibt, der gleich Null ist. Die rechte Seite
sagt damit aus, dass die durch den hangparallelen Druckgradienten bewirkte Beschleunigung
der Wassersdule duch hangparallele Reibung balanciert wird. Des Weiteren zeigt die analoge
Form der hangnormalen Komponente der Bewegungsgleichung

0=fv—ia—p+ 0 (AVO—”) , (6.10.b)

dass eine ageostrophische Komponente der hangparallelen Stromung, also das durch einen
horizontalen Dichtegradienten bewirkte Ungleichgewicht zwischen den ersten beiden Terme
der rechten Seite, mit einer hangnormalen Stromung verbunden ist. Im Fall der hier
diskutierten Dichtefront ist die Summe der ersten beiden Terme oberhalb der Front positiv,
mit einer positiven hangnormalen Strdmung verbunden, wihrend sie unterhalb der Front,
verursacht durch den baroklinen Druckgradienten negativ wird und eine negative, den Hang
hinauffiihrende Stromung bewirkt.

Wird Gleichung (6.10.a) iiber die Machtigkeit der Bodengrenzschicht Hgp, vertikal integriert
und durch f dividiert, folgt ein Ausdruck fiir den hangnormalen Transport in der Bodengrenz-
schicht M:

z=—D+Hyp, z=—D+Hpp;
I a_del( ov ! 6.11.)

M = udz=- A —j +—7T5,-
ID fpo 2, Oy Yoz ) pun,, Py

Nimmt man an, dass der hangparallel gerichtete Druckgradient op/0y nur durch den Gradien-
ten des Wasserstandes  verursacht wird, dass die vertikale Impulsdiffusion auBerhalb der
Grenzschicht klein ist, dass also Ay 0v/0z = 0 bei z = -D+Hpp;, und dass die Bodenschubspan-
nung in y-Richtung 13,

Tg, =Pyl Vp (6.12.)

entspricht, wobei 7 = 0.0005 m s™' eine Konstante und vz die entlang des Hangs gerichtete
Stromung in Bodennihe darstellt, dann folgt:
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Mo e 86 vy (6.13.)

Ferner wird angenommen, dass die maximale Stroémung in y-Richtung v,,,, nahe der Meeres-
oberfldche erreicht wird und dass die vertikale Stromscherung als Funktion des horizontalen
Dichtegradienten in der Front 0p/0x durch die Thermische Wind Relation

ov g op

—=- — (6.14.)
0z p, f Ox
beschrieben wird. Dann lésst sich die bodennahe Stromung v in der Tiefe D mit
vy =v._ +D-5_ P (6.15.)
po S Ox
berechnen. Setzt man dies in Gleichung (6.13.) ein, folgt
-H
M:M%_rv _ﬂ@_p . (6.16.)

Sy SN St

Der erste Term auf der rechten Seite beschreibt den hangnormalen Transport, der durch den
entlang des Hangs gerichteten barotropen Druckgradienten verursacht wird. Im von Chapman
und Lentz (1994) untersuchten Fall ist er im Vergleich zu den beiden anderen Termen der
rechten Seite klein und bildet nicht mehr als 4 % des Gesamtflusses. Trotzdem ist erwéhnens-
wert, dass dieser Term, 0(/0y > 0 vorausgesetzt, bereits knapp oberhalb der Gegenstromung
eine hangaufwirtsfiilhrende Sekundérzirkulation (M < 0) bewirkt (Chapman & Lentz 1994).
Diese Struktur existiert ebenfalls in der dreidimensionalen Simulation RUN18. Des Weiteren
sei darauf hingewiesen, dass der Gradient 0C/0y einen groB3en Einfluss auf v,,,, und damit auf
den Gesamtfluss der Sekundérzirkulation haben kann. Der zweite Term stellt den Boden-
Ekman-Transport der barotropen Stromungskomponente dar. Sofern v, < 0 (nach Siiden am
ostgronldndischen Kontinentalhang), ist er groBer Null, also hangabwirts gerichtet. Der dritte
Term stellt, sofern 6p/0dx > 0, die Reduktion des Boden-Ekman-Transports durch hangnormale
Dichtegradienten, bzw., bei ausreichend grofem Betrag, den hangaufwirts gerichteten
Transport (M < 0) der Gegenstromung dar.

Um Gleichung (6.16.) auf die Gronlandsee anzuwenden, werden folgende Abschitzungen
gemacht: Modellergebnisse (Logemann & Harms 2006) zeigen einen hangparallelen Gra-
dienten der dynamisch bedingten Auslenkung der Meeresoberfliche von 8(/dy ~ 107. Mit
Hilfe des hangnormalen CTD-Schnitts bei 75° N vom September 2001 (Logemann 2001),
(Abb. 2.9. und 3.10.) wird dp/éx = 3x10° kg m™ (in 1000 m Tiefe) bestimmt. Die Méchtigkeit
der Bodengrenzschicht wird anhand der hochauflosenden CTD-Schnitte durch den bodenna-
hen Bereich (Logemann 2001), (Abb. 6.6.) mit Hpp;, = 40 m abgeschétzt, was ebenfalls der
Ekman-Tiefe ©t (2 4y / /)'* entspricht, wenn 4y = 102 m* s”'. Die maximale Strémung des
Ostgronlandstroms nahe der Meeresoberfliche wird anhand des ADCP-Schnitts von Walter
(2004), (Abb. 5.36.) mit vy = -30 cm s™' abgeschitzt. Des Weiteren wird £ = 1.4x10™ s,
2=9.81ms?, »=0.0005ms" (Chapman & Lentz 1994) und py = 1030 kg m™ angenommen.

Damit folgt fiir die drei Terme der Gleichung (6.16.)
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Mo 86 | ogm® s, (6.17.)
Sy
- Ly x1.07ms”, (6.18.)
S
D8R 900073ms’ D . 6.19))
po f~ Ox

Der erste Term (6.17.) liegt hier mit 26 % des zweiten Terms (Ekman-Transport der barotro-
pen Stromungskomponente) deutlich iiber dem von Chapman und Lentz (1994) simulierten
Bereich (maximal 4 % des Gesamtflusses). Der Grund hierfiir konnte die, im Vergleich mit
dem von Chapman und Lentz betrachteten oberflichennahen Ozean, geringe Schichtung sein,
die zu hohen bodennahen Austauschkoeffizienten 4y und entsprechend groflen Grenzschicht-
michtigkeiten Hpp, fithrt. Die obige GroBenabschitzung der drei Terme von Gleichung
(6.16.) deutet darauf, dass eine eingefangene Dichtefront am ostgronldandischen Kontinental-
hang moglich ist. Den Zahlenwerten zufolge reicht die Front bis zum Meeresboden in die
Tiefe von 1080 m hinab, da ab hier das Wasser beginnt, am Hang aufzusteigen. Die
hangparallele Gegenstromung wiirde hingegen in 1470 m Tiefe einsetzen, wihrend
Stromungsmessungen (Walter 2004) und Modellergebnisse (RUNI18) auf eine Stro-
mungsumkehr zwischen 2500 und 3000 m Tiefe hindeuten. Abbildung 6.17. stellt Gleichung
(6.16.) graphisch dar. Sie zeigt, dass die obigen Zahlenwerte, multipliziert mit dem Umfang
des Gronlandbeckens in 2500 m Tiefe (etwa 1200 km, BODC 2003), zu Volumenfliissen der
Sekundérzirkulation in der Groenordnung von 1 Sv fiithren, die nach Gleichung (6.9.) grof3
genug wiren, die beobachtete Erwdrmung der Gronlandsee zu bewirken.

In den folgenden numerischen Experimenten wird der Einfluss des entlang des Hangs gerich-
teten Druckgradienten auf die Sekundarzirkulation untersucht.
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Abb. 6.17.: Graphische Darstellung des aus Gleichung (6.16.) folgenden hangnormalen Volumenflusses der
Sekundérzirkulation in der Bodengrenzschicht, wobei Gleichung (6.16.) mit der angenommenen Lénge der
Beckenberandung von 1200 km multipliziert wurde.
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6.2.1. Gleichformiger hangparalleler Druckgradient
6.2.1.1. Experimenteller Aufbau

Der Aufbau des Experiments RUN21 entspricht dem von RUN20 mit nur einer Anderung: der
zusitzlichen Beriicksichtigung eines hangparallel (in y-Richtung) gerichteten Druckgradien-
ten.

Der einfachste Ansatz, einen solchen Druckgradienten in die Simulation zu integrieren,
besteht in der Annahme eines hangnormal gleichformigen Wasserstandsgradienten 0C/0y in
der y-Komponente der Bewegungsgleichung, also in Gleichung (4.2.).

In Abbildung 6.18. ist der Verlauf dieses Gradienten entlang der x-Achse dargestellt. Von der
gronlidndischen Kiiste (x = 0) bis ins Zentrum des Beckens (x = 400 km) bleibt sein positiver
Wert konstant, wahrend er zwischen x = 400 km und x = 500 km linear auf einen negativen
Wert fillt, der sich dann bis zum norddstlichen Rand des Modells (x = 640 km) nicht mehr
dndert. Die Betrige des positiven westlichen wie des negativen dstlichen Gradienten werden
wihrend der Simulation vom Modell bestimmt. Dabei wird der positive westliche Wert so
gewdhlt, dass der Volumenfluss nach Siiden fiir x < 450 km 20 Sv betrdgt, was nach
Woodgate et al. (1999) etwa den Beobachtungen entspricht. Der negative Ostliche Wert wird
so gewihlt, dass der gesamte Volumenfluss in y-Richtung unterhalb der Tiefe von 3000 m
gleich Null ist, was die Abgeschlossenheit des Beckens in diesem Tiefenbereich erfordert.
Auf diese Weise bestimmt das Modell nach etwa 50 simulierten Monaten die stationdren
Wasserstandsgradienten 0C/0y = 4.4x10” fir x < 400 km und oC/oy = 5.6x107 fir
x > 500 km. Diese Werte liegen deutlich unter der im vorigen Abschnitt gemachten
Abschitzung von 107,
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Abb. 6.18.: Der in RUN21 vorgegebene, entlang des Hangs gerichtete Gradient des Wasserstandes. Die grofere
Abbildung zeigt das Profil dieses Gradienten entlang der Modell-x-Achse, die kleinere zeigt den zeitlichen Ver-
lauf des maximalen positiven Wertes (rote Kurve) und des maximalen negativen Wertes (griine Kurve).
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6.2.1.2. Ergebnisse

Betrachtet man das in RUN21 simulierte Geschwindigkeitsfeld (Abb. 6.19.), erkennt man die
Ursache fiir die vergleichsweise geringen hangparallelen Wasserstandsgradienten (0C/0y), die
das Modell zum Antrieb eines Gronlandseewirbels von 20 Sv bendtigt. Dieser besteht hier aus
einer breiten barotropen Stromung, die von der Kiiste bis ins Zentrum des Beckens und dort
hinab bis zum Meeresboden in 3500 m Tiefe reicht. Aufgrund dieser groflen Breite und Tiefe
werden die geforderten 20 Sv schon durch geringe Stromungsgeschwindigkeiten und somit
durch geringe Werte von 0C/0y erreicht.

Obwohl nur klein, bewirken die 0/0y-Druckgradienten eine deutliche Anderung des Ge-
schwindigkeitsfeldes hinsichtlich der Simulation RUN20. Die Primirstrdmung von etwa
2 cm s reicht nun hinab bis in den bodennahen Bereich der Tiefsee. Anstelle der
Stromungsumkehr aufgrund horizontaler Dichtegradienten tritt lediglich eine Reduktion auf
etwa 1 cm s nahe des ostgronlidndischen Kontinentalhangs zwischen 2000 und 3000 m Tiefe.

Das simulierte Temperatur-Feld (Abb. 6.19.) weist hingegen kaum einen Unterschied zum
Ergebnis von RUN20 auf. Das Hinabwdlben der Isothermen des Bodenwassers am Hang
zeigt, dass die Temperaturentwicklung hier weiterhin primér durch Diffusion und nicht durch
eine hangaufwirts gerichtete Stromung gesteuert wird. Dies bestétigt auch das Verhéltnis der
entsprechenden physikalischen Prozesse in der Bodengrenzschicht in 2500 m Tiefe (Abb.
6.20.). Diese zeigen, wie in RUN20 (vgl. Abb. 6.15.), eine Dominanz der Diffusion
(vertikaler Warmegewinn und laterale Wiarmeabgabe) gegeniiber der Advektion, wobei die
Terme der horizontalen Diffusion, aufgrund der hoheren horizontalen Strémungsscherung
(Gleichung 4.18.) etwa doppelt so gro3 geworden sind, was wiederum zu einer Steigerung des
vertikalen diffusiven Wérmeflusses fiihrt. Wie in RUN20 spielt Advektion in der
Bodengrenzschicht nur eine untergeordnete Rolle.
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Abb. 6.19.: Ergebnisse der Simulation RUN21. Monatsmittel der entlang des Hangs gerichteten Stromungsge-
schwindigkeit (positive Werte sind in die Bildebene hineingerichtet) und der Temperatur, berechnet nach 2, 12
und 100 simulierten Monaten.
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Abb. 6.20.: Ergebnisse der Simulation RUN21: Monatsmittel der Temperaturdnderung in der Bodengrenzschicht
in 2500 m Tiefe verursacht durch vertikale Diffusion (schwarze Kurve), horizontale Diffusion (griine Kurve),
vertikale Advektion (rote Kurve) und horizontale Advektion (blaue Kurve).

Die turbulente Vermischung ist also zu stark, die Sekundérzirkulation aufgrund der nur gerin-
gen Primérstromung zu schwach, um zu einer Losung nach Gleichung (6.16.) zu fiihren, in
der die Diffusion in der Bodengrenzschicht gegeniiber der hangnormalen Advektion ver-
nachléssigt wird. Die diffusiv bewirkte negative Dichte- und Druckanomalie am Hang fiihrt in
der Grenzschicht zu einer hangaufwérts gerichteten Stromung. Diese Stromung wird durch
den 0C/0y-Druckgradienten iiber den ersten Term von Gleichung (6.16.) um 0.015 Sv
verstirkt. Demzufolge besteht die in RUN21 simulierte Querzirkulation aus einer im
Vergleich zur Simulation RUN20 verstarkten Tertidrzirkulation (Abb. 6.21.), deren Volumen-
transport in 2500 m Tiefe nach 100 simulierten Monaten von 0.045 Sv in RUN20 auf 0.06 Sv
in RUN21 steigt. So wichst der, weiterhin relativ bedeutungslose, advektiv verursachte
Wirmegewinn des Bodenwassers unterhalb von 2500 m Tiefe von 0.5x10™"! K s™ in RUN20
auf etwa 0.8x10™"" K s in RUN21 (Abb. 6.22.), wihrend der wesentlich hohere diffusive
Wirmegewinn beziiglich RUN20 unverdndert in RUN21 bei 1.3x107'° K s liegt.
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Abb. 6.21.: Ergebnisse der Simulation RUN21. Links: Monatsmittel der Sekundérzirkulation nach 100 simu-
lierten Monaten. Die Stromlinien sind im Abstand von 0.01 m’® s gezeichnet. Rechts: Zeitserie (Monatsmittel)
des am ostgronlédndischen Kontinentalhang in der Tiefe von 2500 m nach oben gerichteten Volumenflusses bei
Annahme eines Beckenumfangs von 1200 km in 2500 m Tiefe.
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Abb. 6.22.: Ergebnisse der Simulation RUN21. Rote Kurve: Zeitserie der durch vertikale Diffusion unterhalb
der Tiefe von 2500 m im Gronlandbecken verursachten Temperaturdnderung. Blaue Kurve: Die durch vertikale
Advektion verursachte Temperaturdnderung im selben Tiefenbereich.

6.2.2. Hangnormal variabler hangparalleler Druckgradient

Im vorigen Kapitel wurde gezeigt, dass entlang des Hangs gerichtete Druckgradienten einen
groflen Einfluss auf das bodennahe Bewegungsfeld der Tiefsee ausiiben konnen. Die im Expe-
riment RUN21 gewihlte Form dieser Gradienten, also hangnormal gleichférmige Wasser-
standsgradienten, fithrt zwar zur Aufrechterhaltung der Primérzirkulation im Tiefseebereich,
bewirkt jedoch eine hangnormal gleichférmige und breite Stromung, die den Beobachtungen
(z.B. Walter 2004) und auch der dreidimensionalen Simulation RUN18 widerspricht (vgl.
Abb. 5.35. und 5.36.). Diese weisen auf eine am ostgronldndischen Kontinentalhang nur etwa
100 km breite nach Siiden verlaufende Stromung, deren Zentrum sich etwa iiber der 2000 m
Tiefenlinie befindet. Weiter im Beckeninneren, am Ful} des Kontinentalhangs zwischen 2800
und 3200 m, grenzt sie, zumindest in Bodennihe, an eine nach Norden gerichtete Gegenstro-
mung.

Um sich dieser Struktur weiter anzundhern, werden in den folgenden Experimenten RUN22,
RUN22b und RUN22c¢ realistischere 00/0y-Druckgradienten eingefiihrt, die in hangnormaler
Richtung variieren.
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6.2.2.1. Experimenteller Aufbau

Zur Bestimmung eines mittleren hangnormalen Profils des hangparallelen, dynamisch
bedingten Wasserstandsgradienten, also von 0C/0y(x), werden mit CODE berechnete
Wasserstandsfelder der Jahre 1997 bis 2003 (Logemann & Harms 2006) analysiert. Diese
Daten entstammen einer mit NCEP/NCAR-Atmosphérendaten (Kalnay et al. 1996) forcierten
Simulation der Zirkulation des Nordatlantiks auf einer mit der von RUNI18 vergleichbaren
Matrix, die im subpolaren Bereich auf der IBCAO-Topographie (Jakobsson et al. 2001) ba-
siert.

Auf einer horizontalen Matrix mit 75 km Auflosung wird zunédchst der hangnormale
Richtungsvektor n fiir den Bereich der Gronlandsee bestimmt:

n- ("J _VD (6.20)
) o

Aus diesem folgt der um 90° nach links gedrehte Einheitsvektor ny =(-n,,n,), der die Richtung
der Tiefenlinien beschreibt und somit entlang der y-Achse des zweidimensionalen Modells
verlduft.

Aus dem mittleren Wasserstandsfeld der Gronlandsee des Zeitraums 1997 bis 2003 wird
schlieBlich ein raumlich gemitteltes Tiefenprofil 6C/Ony(D) berechnet, das mit Hilfe der
Funktion D(x) ins zweidimensionale Modell iibertragen wird (Abb. 6.23):

L Ee w
n, x
5(D(x)): & - (6.21.)

(D) fir—<0
ox

on

Das Profil 8(/dy(D) weist maximale Werte von 8.5x10™ zwischen den Tiefenlinien von 1700
und 2400 m auf. Von hier aus nimmt der Gradient hangaufwirts sowie hangabwirts stetig ab
und erreicht am Ful} des Kontinentalhangs sogar negative Werte bevor er fiir Tiefen iiber
3200 m auf Null zuriickgeht.

Dieses Verschwinden des Gradienten sollte eigentlich bereits ab der Tiefe von 2500 bis
2600 m geschehen, da die Tiefenlinien der Gronlandsee hier geschlossene Linien bilden und
die Summe der Wasserstandsgradienten entlang dieser Linien notwendigerweise Null ergibt.
Entsprechend zeigen die Daten auch einen deutlichen Abfall des Gradienten iiber diesem
Tiefenbereich. Dass der Gradient aber negative Werte {iber dem FuB3 des Kontinentalhangs
aufweist, ist eine Folge ungenauer Richtungsableitungen tiber der Tiefseeebene, vor allem im
Ostlichen Bereich des Beckens. Somit dominiert in diesem Tiefenbereich, das aufgrund der
steileren Topographie klarere negative Signal entlang des Fufles des ostgronldndischen
Kontinentalhangs. Da also dieses negative Signal, ein nach Siiden gerichteter
Wasserstandsgradient iiber tieferen Bereichen des ostgronldndischen Kontinentalhangs, auch
im dreidimensionalen Modell existiert, wird es aus der Forcierung der hier beschriebenen
Experimente nicht entfernt. Auch weist ein, hier nicht gezeigtes, Experiment mit entferntem
negativem Signal keine, von den hier gezeigten, stark abweichende Losung.
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Bis auf die Vorgabe des 0C/0y-Druckgradienten entsprechen die Experimente RUN22,
RUN22b und RUN22c¢ dem Experiment RUN21. In RUN22 wird das in Abbildung 6.23. ge-
zeigte Profil von 05/0y(D(x)) innerhalb von 30 Tagen linear hochgefahren und anschlieBend
konstant gehalten. In RUN22b wird das Profil zusétzlich mit dem Faktor 2 multipliziert, in
RUN22c¢ mit dem Faktor 0.5.
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Abb. 6.23.: Links: Modellierte mittlere Auslenkung der Wasseroberfliche des Européischen Nordmeers im
Zeitraum 1997 bis 2003 (Logemann & Harms 2006) und seine Bathymetrie. Rechts oben: Das sich aus beiden
Feldern innerhalb des weilen Vierecks der linken Abbildung ergebende Tiefenprofil des entlang des Hangs
gerichteten Wasserstandsgradienten (schwarze Kurve). Positive Werte bedeuten nach links zeigende Gradienten
bei hangabwirts gerichteter Blickrichtung. Die rote Kurve zeigt das Profil, das dem Modell in RUN22 vorge-
schrieben wird. Rechts unten: Schematische Darstellung eines hangabwiérts auf Null zuriickgehenden
hangparallelen Druckgradienten 6(/05 . Die gestrichelten Linien stellen die Bathymetrie dar, die blauen Pfeile
Stromlinien. Das Wegintegral des Druckgradienten entlang der Stromlinien ist auf dem ungeschlossenen,
hdéheren Weg ungleich Null, wéhrend es auf dem geschlossenen, tieferen gleich Null sein muss.
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6.2.2.2. Ergebnisse

Im Experiment RUN22 bildet sich entlang des ostgronlédndischen Kontinentalhangs eine nach
Stiden gerichtete Stromung (Abb. 6.24.), die im Vergleich zu den vorangegangenen Simula-
tionen wesentlich besser mit den Beobachtungen (z.B. Walter 2004), (Abb. 5.36.) iliberein-
stimmt. In ihrem Kern, der nahe der Oberfldche iiber der 2500 m Tiefenlinie liegt, betrigt sie
bis zu 20 cm s'. Die Stromung ist etwa 50 km breit und reicht hinab bis in den bodennahen
Bereich in 2500 m Tiefe, wo sie noch etwa 10 cm s betrigt. Auch die im LADCP-Schnitt
von Walter (2004) (Abb. 5.36.) und in RUN18 (Abb. 5.35.) weiter hangabwirts existierende,
grofle Teile der Wassersdule umfassende Gegenstromung wird von RUN22 wiedergegeben.
Gut mit den Beobachtungen iibereinstimmend betrégt ihre bodennahe Geschwindigkeit etwa
12 cm s™. Thr iiber die gesamte Wassersdule integrierter Volumentransport liegt jedoch mit 15
bis 20 Sv iiber dem weiter hangaufwirts nach Siiden gerichteten Transport von 10 Sv
(Abb. 6.25.), was aufgrund der Beobachtungen unrealistisch erscheint. Neben den
vorgegebenen OC/Oy-Werten bewirkt ein zu groBer hangnormaler Dichtegradient diese
Uberschitzung. Die Uberschitzung des Dichtegradienten wird wiederum durch die horizontal
homogenen Korrekturterme fiir Temperatur und Salzgehalt bewirkt, die wihrend der
Simulation stationédre horizontal gemittelte Temperatur- und Salzgehaltswerte gewihrleisten
und aufgrund der starken Erwdrmung am Kontinentalhang zu unrealistischer Abkiihlung im
Inneren des Beckens fiihren (Abb. 6.24.).

Die im Vergleich zu RUN21 wesentlich hoheren bodennahen Stromungsgeschwindigkeiten
fiihren zur Bildung einer Sekundérzirkulation, die am ostgronlédndischen Kontinentalhang bis
in eine Tiefe von etwa 1300 m aus einer in der Bodengrenzschicht hangabwirts fiihrenden
Stromung besteht. Darunter existiert eine bis ins Bodenwasser reichende Zelle, die aus einer
in der Bodengrenzschicht hangaufwirts und im Inneren des Beckens abwiérts gerichteten
Stromung besteht. (Abb. 6.27.). Nach Chapman und Lentz (1994) (Gleichung 6.13.) hingt die
Intensitdt der Sekundérzirkulation von den Bodenschubspannungen und dem hangparallelen
Druckgradienten ab. Da die bodennahe Stromung (Walter 2004) und auch die 0C/0y-
Druckgradienten (Logemann & Harms 2006) realistische Werte aufweisen, sollte somit auch
die Sekundérzirkulation in der richtigen GroBenordnung liegen.

Die Folgen der Sekundirzirkulation sind im simulierten Temperaturfeld deutlich zu erkennen
(Abb. 6.24.). Im oberen Bereich des Kontinentalhangs wird wiarmeres Wasser den Hang hinab
advehiert. Unterhalb von 1300 m, bereits im Bereich der hangaufwirts fithrenden Strémung,
dominiert vertikale Diffusion den vertikalen Warmefluss und fiihrt damit bis in eine Tiefe von
etwa 2200 m zu in der Bodengrenzschicht hinabgewdlbten Isothermen. Unterhalb von 2200 m
dominiert dann die hangaufwérts gerichtete, kaltes Bodenwasser mit sich fiihrende Stromung,
so dass sich hier das beobachtete Emporwolben der Isothermen am Hang ausbildet
(vgl. Abb. 3.10. und 6.16.). Der Ort des Zusammentreffens der beiden Sekundérzirkulations-
zellen liegt in 1300 m Tiefe. Wie im Modell von Chapman und Lentz (1994) liegt dieser Ort,
aufgrund der Wirkung des 0(/0y-Druckgradienten, oberhalb der Gegenstromung, im Bereich
der nach Siiden fithrenden Strémung, die bis in eine Tiefe von 2500 m reicht. Nach Chapman
und Lentz (1994), bei Vernachldssigung der Diffusion, miisste sich in der Tiefe von 1300 m
somit ebenfalls die eingefangene Dichtefront befinden. In RUN22 bewirkt die vertikale Diffu-
sion jedoch eine Vertiefung dieser Position hinunter bis 2200 m Tiefe. In der realen
Gronlandsee konnte dieser Ort, dem Verlauf der gemessenen Isothermen zufolge, weiter
hangaufwirts in 1500 m Tiefe liegen (Abb. 3.10.). Dies deutet erneut darauf hin, dass das
Modell durch die Vorgabe des K)-Feldes (Kap. 6.1.1., Abb. 6.2.) die vertikale Vermischung
in der Bodengrenzschicht {iberschétzt.
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RUN22 zeigt somit, dass das Emporwélben der Isothermen an der lateralen Berandung des
Bodenwassers dann entsteht, wenn der hangparallele Druckgradient im oberen Bereich des
Hangs eine ausreichend starke bodennahe Stromung mit hangabwirts gerichtetem Boden-
Ekman-Transport bewirkt, so dass die daraus resultierende Dichtereduktion am Hang die
Bildung einer gegenlédufigen, tieferen Sekundérzirkulationszelle ermoglicht. Diese Zelle wird
zum Einen durch eine barokline Gegenstromung angetrieben, die wiederum von der im
unteren Bereich deutlichen Reduktion (oder Umkehrung) des hangparallelen Druckgradienten
abhidngt. Zum Anderen bewirkt der hangparallele Druckgradient eine hangaufwérts fiihrende
bodennahe Stromung im unteren Bereich der nach Siiden flihrenden Primérstromung, was
auch hier zu emporwoélbenden Isothermen fiihrt.
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Abb. 6.24.: Ergebnisse der Simulation RUN22. Monatsmittel der entlang des Hangs gerichteten Stromungsge-
schwindigkeit (positive Werte sind in die Bildebene hineingerichtet) und der Temperatur, berechnet nach 2, 12
und 100 simulierten Monaten.
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Abb. 6.25.: Ergebnisse der Simulation RUN22: Volumenfluss entlang des ostgronldndischen Kontinentalhangs
(in y-Richtung). Negative Werte stellen eine nach Siiden gerichtete Stromung dar. Die schwarze Kurve zeigt den
Volumenfluss im Intervall 0 <x <200 km, die rote den Fluss im Intervall 0 <x < 300 km.



140

Dass es sich bei der Querzirkulation in RUN22 um eine Sekundérzirkulation handelt, zeigen
die Prozesse der Temperaturanderung in der Bodengrenzschicht (Abb. 6.26.). Im Gegensatz
zu den Losungen der Tertidrzirkulation in RUN20 und RUN21 (Abb. 6.15. und 6.20.) erkennt
man hier eine klare Dominanz der Advektion iiber die Diffusion. Diese ist in 1000 m Tiefe
besonders deutlich, da hier die vorgegebenen vertikalen Austauschkoeffizienten relativ klein
sind (vgl. Abb. 6.2.), wihrend in 2500 m Tiefe die advektive Abkiihlung durch diffusive Er-
warmung sogar zeitweilig in etwa ausgeglichen wird. Die durch die Advektion iiber den Auf-
bau von Temperaturgradienten bei konstant gehaltenem Austauschkoeffizienten angetriebene
Vermischung erreicht dabei Werte, die um bis zu einer GréBenordnung iiber denen von
RUN21 liegen.

RUN22 deutet somit darauf, dass ohne diese Dominanz der Advektion das Emporwélben der
Isothermen im Bodenwasser nicht moglich ist, dass das Emporwdlben der Isothermen (Iso-
pyknen) eine advektiv geformte Struktur ist und dass die Temperaturentwicklung der Boden-
grenzschicht der Gronlandsee primér durch Advektion bestimmt wird.
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Abb. 6.26.: Ergebnisse der Simulation RUN22: Monatsmittel der Temperaturdnderung in der Bodengrenzschicht
in 1000 m (links) und 2500 m Tiefe (rechts) verursacht durch vertikale Diffusion (schwarze Kurve), horizontale
Diffusion (griine Kurve), vertikale Advektion (rote Kurve) und horizontale Advektion (blaue Kurve).

Um die Frage zu kliren, wie weit die Sekundirzirkulation fiir die Temperaturentwicklung des
gesamten Bodenwassers der Gronlandsee verantwortlich ist, ist die Betrachtung der Struktur
und des Volumenflusses der unteren Zelle notwendig. Nach Gleichung (6.9.) sollte etwa 1 Sv
Bodenwasser aus durchschnittlich 3000 m Tiefe den Bodenwasserbereich verlassen und durch
im Zentrum des Beckens absinkendes Wasser ersetzt werden, um die beobachtete Erwdrmung
von 4x10™° K s™' zu bewirken. In dieses Bild passend zeigt Abbildung 6.27. eine in RUN22
simulierte untere Sekundéarzirkulationszelle, die sich zwischen 1200 und 3300 m Tiefe befin-
det und in 2500 m Tiefe einen Volumenfluss von 1.5 Sv aufweist. Und in der Tat betrdgt die
durch diese Umwilzung erfolgende advektive Erwdrmung des Bodenwassers wihrend der
100 simulierten Monate bis zu 4x10™'° K s™ (Abb. 6.28.). Nachdem sich die Sekundirzirkula-
tion wéhrend der ersten 25 simulierten Monate aufgebaut hat, liegt der Wert der advektiven
Erwirmung bei etwa 2.8x10"° K s™!, wihrend sich der Beitrag der vertikalen Diffusion, wie in
den vorigen Experimenten, bei etwa 1.3x10™"% K s stabilisiert. In dieser Phase der Simula-
tion, in der das Temperaturfeld eine noch relativ realistische Struktur aufweist, liegt also die
Summe aus advektiver und diffusiver Erwdrmung sehr nahe an der Beobachtung, ohne dass
irgendeine Form von ,,tuning® des Modells hin zum Wert von 4x10™'° K s™' stattgefunden hat.
Wihrend der folgenden 75 simulierten Monate steigt die diffusiv bewirkte Erwdrmung stetig
an, bis auf 2.0x10™"° K s nach 100 Monaten. Gleichzeitig nimmt auch die advektiv bewirkte
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Erwirmung zu und betrigt nach 100 simulierten Monaten 4.0x10™"° K s™, so dass das Ver-
hiltnis von 2:1 zwischen advektivem und diffusivem Beitrag zur Erwdrmung etwa konstant
bleibt. Wie in der Bodengrenzschicht wird also auch im gesamten Bodenwasserbereich der
diffusive Wérmefluss durch die Sekundérzirkulation vergréfert. Der Anstieg der advektiven
Erwarmung, vor allem der sprunghafte Anstieg zwischen Monat 65 und 80 ist die Folge des
ins Unrealistische wegdriftenden Temperaturfeldes ohne weitere physikalische Aussage.

2

s l ! ! JNVJKM& ¢\~N~«!VV‘AF§

w1

Y Iy

=3

o

N\

E|

-

b}

O

i}

=

&,

jal

0.5
I I 1 I 1 I I O] L
0 100 200 300 400 500 600 0 20 40 60 80 100

distance [km] months

Abb. 6.27.: Ergebnisse der Simulation RUN22: Links: Monatsmittel der Sekundérzirkulation nach 100 simu-
lierten Monaten. Die Stromlinien sind im Abstand von 0.1 m’ s gezeichnet. Rechts: Zeitserie (Monatsmittel)
des am ostgronlidndischen Kontinentalhang in der Tiefe von 2500 m nach oben gerichteten Volumenflusses bei
Annahme eines Beckenumfangs von 1200 km in 2500 m Tiefe.
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Abb. 6.28.: Ergebnisse der Simulation RUN22: Rote Kurve: Zeitserie der durch vertikale Diffusion unterhalb
der Tiefe von 2500 m im Gronlandbecken verursachten Temperaturdnderung. Blaue Kurve: Die durch vertikale
Advektion verursachte Temperaturdnderung im selben Tiefenbereich.
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Beim Vergleich der Ergebnisse von RUN22 mit denen von RUN22b (Verdopplung des 0C/0y-
Druckgradienten) und RUN22¢ (Halbierung des 0C/0y-Druckgradienten) zeigt sich, dass der
Volumenfluss der simulierten Sekundérzirkulation eine nahezu lineare Abhéngigkeit vom
Betrag der 0C/0y-Druckgradienten aufweist (Abb. 6.29.). Gleiches gilt fiir die advektiv be-
dingte Erwdrmung des Bodenwassers. Unter der Annahme, dass filir die Starke der Sekundar-
zirkulation der hangnormal gerichtete Abfall des 0C/0y-Druckgradienten zwischen der 2200
und 2600 m Tiefenlinie entscheidend ist, also der Term 62C/(6x oy) fiir 160 km <x < 190 km,
lassen sich die in Tabelle 6.1. und Abbildung 6.30. zusammengefassten Ergebnisse durch die
Funktionen:

I 0’¢
M, =6x10" Svmx (6.22.)
Ox Oy
und
2
or =90K s mx 0% (6.23.)
ot | oy Ox Oy

ndhern, wobei die erste Gleichung den Volumenfluss der Sekundarzirkulation in 2500 m Tiefe
und die zweite die advektiv bewirkte Erwdarmung des Bodenwassers beschreibt.

s
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Abb. 6.29.: Ergebnisse der Simulationen RUN22, RUN22b (2x0¢/0y) und RUN22c¢ (0.5x0/0y). Dargestellt sind
die jeweiligen Zeitserien (Monatsmittel) des am ostgronldndischen Kontinentalhang in der Tiefe von 2500 m
nach oben gerichteten Volumenflusses bei Annahme eines Beckenumfangs von 1200 km in 2500 m Tiefe.
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Tabelle 6.1.: Ergebnisse der Experimente RUN22, RUN22b und RUN22c¢. Der Volumenfluss der Sekundérzir-
kulation in 2500 m Tiefe und die advektiv bewirkte Erwdrmung des Bodenwassers, jeweils gemittelt {iber die

letzten 80 simulierten Monate und in Abhingigkeit des Terms 8°¢/(dx dy) fiir 160 km < x < 190 km.

upwelling [Sv]

Experiment | 3¢ 10wy M>soo [SV] 0T [107K 577
Ox Oy ADV
RUN22¢ 1.3 0.8 1.2
RUN22 2.6 1.5 3.2
RUN22b 5.2 3.2 4.2
warming ]
upwelliing ]

—

pad

/

o

1x107t

E 2x1

0—12

3x1071
d/dx (dzeta/dy)

[m™-1]

4x107tE

5x107*F

[107-10 K s~-1]
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Abb. 6.30.: Ergebnisse der Experimente RUN22, RUN22b und RUN22c¢: Der Volumenfluss der Sekundérzir-
kulation in 2500 m Tiefe (blaue Punkte) und die advektiv bewirkte Erwarmung des Bodenwassers (rote Punkte),

jeweils
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iiber

die letzten
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6.2.3. Prognostische Simulationen

In den bisher in Kapitel 6 behandelten Experimenten werden den Erhaltungsgleichungen von
Temperatur und Salzgehalt (Gln. 4.10. und 4.11.) horizontal homogene Korrekturterme hin-
zugefiigt, die die horizontalen Mittelwerte von Temperatur und Salzgehalt in der Modellre-
gion wihrend der Simulation konstant halten. Auf diese Weise sollte ein Wegdriften des
Modells in unrealistische Temperatur- und Salzgehaltsfelder, die wahrscheinlich ebenfalls mit
unrealistischen Wérme- und Salzflisssen verbunden sind, verhindert werden. Das Modell
sollte Losungen liefern, die sich auf die CTD-Daten, mit denen es initialisiert wird, beziehen.
Gegen Ende der Simulation RUN22 fiihren diese Terme, als Folge der starken Erwérmung am
Kontinentalhang, zu einer deutlichen Abkiihlung im Beckeninneren (Abb. 6.24.), die aber
auch nicht realistisch ist.

In den folgenden, diese Arbeit abschlieBenden drei Experimenten: RUN23, RUN23b und
RUN23c wird daher auf diese Terme verzichtet. Somit wird die Erwdarmung des Bodenwas-
sers der Gronlandsee nun zum Teil der numerischen Losung, die nicht nur die Warmefliisse
zum Zeitpunkt der CTD-Messung (September 2001), sondern die Entwicklung der Gronland-
see in der darauffolgenden Dekade prognostiziert. Auf diese Weise kann der Einfluss der Kor-
rekturterme auf die bisher berechneten Wirmefliisse und auf die Dynamik der Sekundérzir-
kulation abgeschétzt werden. Dies geschieht im Experiment RUN23. Im Experiment RUN23b
wird zusétzlich der Term der adiabatischen Erwérmung durch Kompression aus der Modell-
gleichung (4.10.) gestrichen, um auf diese Weise die Bedeutung dieses Prozesses fiir die Er-
wirmung des Bodenwassers abzuschétzen. In RUN23c¢ schlieBlich wird auf die Vorgabe des
Ky-Feldes verzichtet und die Berechnung dieses Koeffizienten wieder allein dem Kochergin-
Algorithmus (GIn. 4.19.) tiberlassen. Hierbei ist interessant, welche K)-Werte von diesem
berechnet werden und in welcher Form die Sekundirzirkulation auf eine Anderung des
Austauschkoeffizienten reagiert.

6.2.3.1. Experimenteller Aufbau

Die Experimente RUN23, RUN23b und RUN23c¢ entsprechen dem Experiment RUN22 bis
auf die Deaktivierung der 7,S-Korrekturterme. In RUN23b wird zusétzlich I" = 0 in Gleichung
(4.10.) angenommen, d.h. der adiabatische Temperaturgradient wird vernachldssigt. In
RUN23c ist wieder I' # 0. Der Koeffizient des vertikalen Austauschs Ky wird hier allein
durch Gleichung (4.19.), ohne Addition eines zusdtzlichen Wertes bestimmt. In allen drei Ex-
perimenten wird der Zeitraum von 175 Monaten simuliert.

6.2.3.2. Ergebnisse

Die prognostische Simulation RUN23 zeigt eine Erwdrmung des Bodenwassers zwischen
4x10"% und 6x10"° K s in Bestitigung der in RUN22 berechneten Wirmefliisse. Durch die
nun fehlende kiinstliche Abkiihlung im Inneren des Beckens, ist der hangnormale Dichtegra-
dient und damit ebenfalls die Gegenstromung am Kontinentalhang reduziert, die mit etwa
16 Sv aber weiterhin zu stark ist, vermutlich durch eine zu starke barotrope Komponente
(Abb. 6.31.). In Bodennihe betrigt die Gegenstrdmung weiterhin etwa 12 cm s

Wie in RUN22 zeigt das in RUN23 simulierte Temperaturfeld das Emporwolben der Isother-
men des Bodenwassers an der seitlichen Berandung des Beckens (Abb. 6.31.). Obwohl somit
kaltes Bodenwasser den Hang hinaufstromt, erwdrmt sich das Bodenwasser am Rand des
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Beckens schneller als im zentralen Bereich (Abb. 6.31.). Der Grund hierfiir ist die Lage der
mit der Sekundirzirkulation verbundenen abwiérts gerichteten Stromung. Diese ist nicht im
Zentrum des Beckens maximal, sondern in nur etwa 60 km Entfernung vom Kontinentalhang
(Abb. 6.32.). Im Vergleich zu RUN22, in der diese Distanz etwa 150 km betrigt
(vgl. Abb. 6.27.), hat die hangnormale Ausdehnung der unteren Sekundirzirkulationszelle
also abgenommen. Ihr Volumenfluss ist, verursacht durch eine leicht angewachsene
Schichtung im Bereich der Zelle, leicht gesunken — von 1.5 Sv in RUN22 auf 1.3 Sv nach 100
simulierten Monaten. Zwischen den Monaten 100 und 175 wird vermutlich der Beginn einer
dekadischen Oszillation des Volumenflusses der unteren Zelle, etwa zwischen 1.1 und 1.3 Sv,
simuliert, die durch die Wechselwirkung zwischen vertikaler Advektion und Anderung der
Schichtung verursacht wird. Der Ort der bodennahen Konvergenz zwischen oberer und
unterer Zelle ist von 1300 m in RUN22 auf 1500 m Tiefe in RUN23 gesunken, welche recht
genau die Tiefe ist, in der Messungen (Abb. 3.10.) ein Zusammentreffen von hinab- und
hinaufwdlbenden Isothermen zeigen.
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Abb. 6.31.: Ergebnisse der Simulation RUN23. Monatsmittel der entlang des Hangs gerichteten Stromungsge-
schwindigkeit (positive Werte sind in die Bildebene hineingerichtet) und der Temperatur, berechnet nach 2, 12
und 100 simulierten Monaten.
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Abb. 6.32.: Ergebnisse der Simulation RUN23. Links: Monatsmittel der Sekundéirzirkulation nach 100 simu-
lierten Monaten. Die Stromlinien sind im Abstand von 0.1 m* s gezeichnet. Rechts: Zeitserie (Monatsmittel)
des am ostgronldndischen Kontinentalhang in der Tiefe von 2500 m nach oben gerichteten Volumenflusses bei
Annahme eines Beckenumfangs von 1200 km in 2500 m Tiefe.

Auch der zeitliche Verlauf der Beitridge der vertikalen Advektion und Diffusion zur Erwiér-
mung des Bodenwassers im Experiment RUN23 (Abb. 6.33.) entspricht im Wesentlichen dem
Ergebnis von RUN22. Nach kontinuierlicher Zunahme erreichen beide Prozesse nach etwa 12
simulierten Jahren stationire Werte von advektiven 3.7x10"° K s' und diffusiven
2.1x10"° K s'. Das GroBenverhiltnis beider Prozesse liegt also weiterhin bei etwa 2:1. Auf
der Grundlage des stationdren Zustands von RUN23 wird folgender linearer Zusammenhang
zwischen dem Volumenfluss der unteren Zelle M und der advektiven Erwdrmung des Boden-
wassers (07/0f)4py abgeschétzt:

or|  3.7x10"° Ks™

. xM =28x10""Ks"' Sv'xM (6.24.)
ot | iy 1.3Sv

4x107
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Abb. 6.33.: Ergebnisse der Simulation RUN23 (Monatsmittel). Rote Kurve: Zeitserie der durch vertikale
Diffusion unterhalb der Tiefe von 2500 m im Gronlandbecken verursachten Temperaturdnderung. Blaue Kurve:
Die durch vertikale Advektion verursachte Temperaturdnderung im selben Tiefenbereich.
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Im Experiment RUN23b, in dem der adiabatische Temperaturgradient bei der Berechnung der
vertikalen Advektion vernachldssigt wird, zeigt sich ein sehr dhnlicher zeitlicher Verlauf der
advektiven Erwdrmung des Bodenwassers (Abb. 6.34.). Die Werte sind hier jedoch um etwa
27 % reduziert und betragen wihrend der letzten simulierten Jahre nur etwa 2.7x10™"° K s,
Wie bei der Bodenwassererwdrmung durch Sedimentplumes (vgl. Kapitel 5.4.) kommt also
etwa ein Drittel der advektiv hinzugewonnenen Wiarme des Bodenwassers nicht aus den
dariiberliegenden Schichten, sondern wird durch Kompression infolge der Absinkbewegung
erzeugt.
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Abb. 6.34.: Zeitserien (Monatsmittel) der durch vertikale Advektion verursachten Temperaturdnderung unter-
halb der Tiefe von 2500 m im Gronlandbecken. Ergebnisse der Simulation RUN23 und RUN23b (ohne Beriick-
sichtigung des adiabatischen Temperaturgradienten bei der Berechnung der vertikalen Advektion).

SchlieBlich zeigt die Simulation RUN23c, in der auf die Vorgabe des Kj-Feldes nach Naveira
Garabato et al. (2004) verzichtet wurde, eine deutliche Reduktion des Beitrags der Diffusion
an der Bodenwassererwiarmung (Abb. 6.35.c). Dieser stabilisiert sich hier bei 3x10™"* K s
und ist damit im Vergleich zu RUN23 um zwei GréBenordnungen gefallen. Die Ursache
hierfiir ist der ebenfalls um zwei GroBenordnungen kleinere Austauschkoeffizient der
vertikalen Diffusion im Inneren des Beckens. AufBlerhalb der Boden- und
Oberflichengrenzschicht betrdgt K in RUN23¢ nur 10° m? s™ (Abb. 6.35.), ist also gleich
dem durch Gleichung (4.20.) definierten Tiefsee-Standardwert (z.B. Polzin et al. 1995),
wihrend er in RUN23 0.6x10° m” s in 2500 m Tiefe betrdgt. Dem Modell, das keine
internen Gezeitenwellen enthilt, fehlt offenbar diese Energiequelle, um entsprechend hohe
Ky-Werte wiederzugeben.

Beriicksichtigt man den sehr geringen diffusiven Warmefluss in RUN23c, erscheint es um so
erstaunlicher, dass der modellierte Austauschkoeffizient in der Bodengrenzschicht hohe
Werte von teilweise iiber 102 m? s™ aufweist (Abb. 6.35.), was mit den Abschitzungen zur
Bodengrenzschicht von Walter (2004) und Naveira Garabato et al. (2004) {ibereinstimmt. Die
Ursache des geringen Wirmeflusses ist, dass ein hoher Austauschkoeffizient, also starke
Turbulenz, in einer homogenen Grenzschicht keine Vermischung bewirkt, dass im Modell
genau dort die Koeffizienten klein werden, wo die Dichte- und Temperaturgradienten grof3
werden.
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Dieses Ergebnis fiihrt zu folgender Frage: Konnte ein Mittel aus 5 bis 10 aus RUN23c stam-
menden vertikalen Kj-Profilen, angewandt auf das mittlere Temperaturprofil, nicht zu einer
deutlichen Uberschitzung des diffusiven Wirmeflusses fiihren? Sollten nicht, um den Wiir-
mefluss im Inneren des Beckens abzuschitzen, ausschlieBllich K,-Werte auflerhalb von
Grenzschichten betrachtet werden? In diesem Zusammenhang scheint erwdhnenswert, dass
Naveira Garabato et al. (2004) fiir das zentrale Gronlandbecken und die Tiefe von 2700 m
einen mittleren Wert von 2x10* m? s bestimmen (Abb. 6.36.), wihrend das iiber die
Gronlandsee gemittelte Profil in dieser Tiefe den Wert von 1x10° m? s annimmt.
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Abb. 6.35.: Ergebnisse der Simulation 23c (K,-Berechnung mit Kochergin-Ansatz ohne Addition der Naveira-
Garabato-K;~-Werte): a) und ¢) Zeitserien (Monatsmittel) der durch vertikale Advektion und Diffusion verur-

sachten Temperaturdnderung unterhalb der Tiefe von 2500 m im Gronlandbecken. Man beachte die unterschied-
liche Skala beider Abbildungen, b) Vertikaler Diffusionskoeffizient K, nach 150 simulierten Monaten.
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Abb. 6.36.: Schnitt durch die Gronlandsee von 10° E, 78° N (links) nach 15° W, 67° N (rechts) des von Naveira
Garabato et al. (2004) bestimmten vertikalen Austauschkoeffizienten. GFZ: Gronland-Bruchzone, JMFZ: Jan-
Mayen-Bruchzone (nach Naveira Garabato et al. 2004).
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Der Beitrag der Advektion an der Bodenwassererwarmung in RUN23¢ stimmt recht gut mit
dem aus RUN23 {iberein. Bedingt durch die geringere vertikale Diffusion bilden sich groBere
vertikale Gradienten aus, die wiederum die Effizienz der Advektion verstirken. So steigt der
stationire Beitrag der Advektion nach 12 Jahren von 3.7x10"° K s’ in RUN23 auf
4.1x10"° K s in RUN23c. Die Sekundirzirkulation allein bewirkt in RUN23c¢ also eine
Bodenwassererwarmung, die sehr nahe an der beobachteten liegt (Abb. 6.37.).
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Abb. 6.37.: Ergebnisse der Simulation RUN23c. Durchgezogene Kurve: Simulierte mittlere Temperatur im
Gronlandbecken unterhalb einer Tiefe von 2500 m. Die gestrichelte Kurve stellt die in diesem Tiefenbereich
beobachtete Erwirmung von 4x107"° K s™ dar.
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Abb. 6.38.: Ergebnisse der Simulation RUN23c. Links: Monatsmittel der Sekundarzirkulation nach 100 simu-
lierten Monaten. Die Stromlinien sind im Abstand von 0.1 m* s™ gezeichnet. Rechts: Zeitserie (Monatsmittel)
des am ostgronlédndischen Kontinentalhang in der Tiefe von 2500 m nach oben gerichteten Volumenflusses bei
Annahme eines Beckenumfangs von 1200 km in 2500 m Tiefe.
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Aufgrund der groBeren vertikalen Gradienten wird die bzgl. RUN23 hohere Erwérmungsrate
bei niedrigerem Volumenfluss der unteren Zelle erzielt (Abb. 6.38.). Dieser betrdgt zum Ende
der Simulation zwischen 0.5 und 0.9 Sv und liegt damit deutlich unter dem Wert von 1.3 Sv
in RUN23. Gebremst wird die untere Zelle durch die groeren vertikalen Gradienten, die ver-
tikale Bewegungen direkter an den Druckaufbau koppeln. Die Struktur der Sekundirzirkula-
tion unterscheidet sich ansonsten kaum von der in RUN23.

Die reduzierte vertikale Diffusion fiihrt zu einer deutlicheren negativen Temperaturanomalie
am Hang im Bereich der unteren Sekundérzirkulationszelle (Abb. 6.39.). Etwa 40 m iiber dem
Meeresboden bildet sich hier eine Front zwischen dem aufsteigenden kalten und dem Umge-
bungswasser, die in 3100 m Tiefe mit einem vertikalen Gradienten der potentiellen Tempera-
tur von 11x10* K m™ verbunden ist. Das modellierte vertikale Temperaturprofil an dieser
Stelle weist groBe Ahnlichkeit mit dem in gleicher Tiefe gemessenen bodennahen Profil auf
(vgl. Abb. 6.6.). Auch in diesen Messungen (Logemann 2001) steigt der vertikale Tempera-
turgradient auf fiir die Gronlandsee untypische hohe Werte von 2.9x10”* K m™ in Bodennihe,
wihrend Budéus et al. (1998) sogar bodennahe Temperaturgradienten in der Gro3enordnung
von 10x10™* K m™ messen.

Geht man davon aus, dass die gemessenen wie das modellierte Profil ein Gleichgewicht aus
Kaltwasseradvektion und vertikaler Warmeadvektion an der Oberseite der Bodengrenzschicht
darstellen, kann von der Starke der Diffusion auf die Starke der Sekundérzirkulation geschlos-
sen werden. Diffusion und Sekundérzirkulation existieren also nicht unabhingig voneinander,
und es kann das Kj-Profil abgeschitzt werden, das zur beobachteten durch beide Prozesse
verursachten Erwirmung von 4x107'° K s passt. Dies wird im zusammenfassenden letzten
Abschnitts dieses Kapitels versucht.
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Abb. 6.39.: Ergebnisse der Simulationen RUN23c¢. Links: Temperatur des Bodenwassers nach 100 simulierten
Monaten. Rechts: Temperaturprofil nach 100 simulierten Monaten iiber den ostgronlédndischen Kontinentalhang
bei x =260 km (3140 m Wassertiefe).
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6.3. Zusammenfassung der Ergebnisse

In den in Kapitel 6 vorgestellten 12 numerischen Experimenten werden mit Hilfe eines zwei-
dimensionalen Modells der Gronlandsee die Prozesse der vertikalen Diffusion und Advektion
untersucht und ihre Bedeutung fiir die Bodenwassererwdrmung abgeschitzt. Das Modell
(CODE) benutzt ein Rechengitter mit adaptiver Verfeinerung (Axmin = 2 km , Azyin = 20 m)
im bodennahen Bereich der lateralen Rander des Gronlandbeckens.

Die Reihe der Experimente beginnt mit der Simulation eines ruhenden Ozeans, in dem nur
diffusive Fliisse existieren (RUN19). Dabei werden dem Modell Koeffizienten des vertikalen
Austauschs vorgeschrieben, die dem von Naveira Garabato et al. (2004) ermittelten mittleren
Profil der zentralen Gronlandsee entsprechen. Dieses Profil weist in 2500 m Tiefe, der oberen
Grenze des Bodenwassers, einen Wert von Ky = 6x10" m? s auf. Zusitzlich wird, nach
Naveira Garabato et al. (2004), Visbeck und Rhein (2000), der Koeffizient der Bodengrenz-
schicht auf 10? m” s gesetzt.

Die Simulation zeigt eine diffusiv bewirkte Bodenwassererwirmung von 1.3x10™"° K s, also
etwa ein Drittel der beobachteten Erwirmung von 4x10™'° K s”'. Da die Werte des K;-Profils
einen Unsicherheitsfaktor 3 aufweisen (Naveira Garabato et al. 2004), ist auch ein Wert von
18x10* m* s in 2500 m Tiefe moglich, der wiederum eine Bodenwassererwéirmung von
3.4x10"° K s (RUN20b) bewirkt, die etwa der Beobachtung entspricht.

Gleichwohl deuten die Modellergebnisse darauf, dass vertikale Diffusion nicht die alleinige
und wahrscheinlich auch nicht die wichtigste Rolle bei der Bodenwassererwdarmung spielt,
sondern an der Erwdrmung nur zu 20 bis 40 % beteiligt ist.

Denn die Simulationen, in denen die Diffusion die Bodenwassererwidrmung dominiert
(RUN19, 20, 20b, 20c, 20d, 21), zeigen einheitlich ein unrealistisches Temperaturfeld, in dem
sich die Isothermen zur lateralen Berandung des Bodenwassers hinabwolben. Zudem zeigt das
Modell in Bodenndhe eine um eine GroBenordnung zu schnelle Erwérmung, in anderen Be-
reichen der Wassersdule eine ebenso unrealistische Abkiihlung. Die CTD-Daten, mit denen
das Modell initialisiert wird, deuten also auf wesentlich geringere Werte des Austauschkoeffi-
zienten, zumindest in Bodennéhe, und auf andere, die Struktur des Temperaturfelds formende
Prozesse. Das Experiment RUN23c zeigt, dass hohe Austauschkoeffizienten von iiber 10 m?
s innerhalb der vertikal nahezu homogenen Bodengrenzschicht des Bodenwassers méglich
sind, ohne dass diese einen grofen FEinfluss auf die Bodenwassererwdrmung haben.
Entscheidend fiir die diffusive Bodenwassererwdrmung ist der Austauschkoeffizient im
Inneren des Beckens, aullerhalb der Grenzschichten. Eine erneute Betrachtung der Daten von
Naveira Garabato et al. (2004) unter diesem Gesichtspunkt, fiihrt zu der Abschétzung von Ky
=2x10* m? s iiber dem zentralen Gronlandbecken in 2700 m Tiefe. Die daraus resultierende

Bodenwassererwirmung liegt unterhalb von 1x10"° K ™.

Vertikale Vermischung in einem geschichteten, ruhenden Ozean iiber einem geneigten Hang
fiihrt zu einer horizontalen Dichteabnahme in Hangnihe, da das Wasser hier durch die Nihe
des Meeresbodens besser vor dem Austausch mit tieferem, dichterem Wasser abgeschirmt
wird. Es entsteht ein Druckgefille und infolge dessen eine den Hang hinauffithrende Stro-
mung, verbunden mit kompensatorischem Absinken im Inneren des Ozeanbeckens (Phillips
1970). Nach McDougall (1989) hilt diese Stromung den vertikalen Dichtegradienten am
Hang soweit aufrecht, dass der vertikale Dichtefluss hier dem im Beckeninneren entspricht.
Existieren am Hang hohere Austauschkoeffizienten als im Beckeninneren, ist die Schichtung
am Hang entsprechend geringer. Dies verstirkt zusétzlich das Hinabwdlben der Isopyknen
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(Isothermen) am Hang (Abb. 6.40.). Somit ist diese, von Garrett et al. (1993) als Tertidrzir-
kulation klassifizierte, Querzirkulation per definitionem zu schwach, das beobachtete Empor-
wolben der Isopyknen des Bodenwassers am Hang zu bewirken. Und auch das mit ihr ver-
bundene Absinken im Inneren des Beckens ist, in Ubereinstimmung mit der Theorie von
McDougall (1989), mit 0.045 bis 0.07 Sv (RUN20 und 20b) deutlich zu schwach, um einen
relevanten Beitrag zur Bodenwassererwdrmung zu leisten (nur 1 bis 3 % der beobachteten
Erwarmung).
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Abb. 6.40.: Schematische Darstellung der hangnormalen Stromung, des diffusiven Warmeflusses und des Tem-
peraturfeldes im Fall einer Tertidrzirkulation (links) und Sekundérzirkulation (rechts). Die Tertidrzirkulation hélt
den vertikalen Temperaturgradienten soweit aufrecht, dass der diffusive Fluss hier dem im Inneren des Beckens
entspricht. Die Sekundérzirkulation erzeugt hingegen eine Front zwischen dem kalten Wasser am Hang und dem
wirmeren Wasser der Umgebung.

Da aber die Gronlandsee im Bodenwasserbereich keinen ruhenden Ozean darstellt, sondern
eine deutliche zyklonale Primirzirkulation in der GroBenordnung von 10 cm s aufweist
(Aagaard et al. 1973, Foldvik et al. 1988, Strass et al. 1993, Woodgate et al. 1999, Woodgate
& Fahrbach 1999, Walter 2004), ist die Existenz einer Sekundérzirkulation wahrscheinlich.
Den diagnostischen Gleichungen von Chapman und Lentz (1994) zufolge existiert in der
Gronlandsee eine aus zwei Zellen bestehende Sekundéarzirkulation, deren untere Zelle, in der
GroBenordnung von 1 Sv, kaltes Bodenwasser den Hang hinauffiihrt und damit das Empor-
wolben der Isopyknen des Bodenwassers am Hang verursacht (Abb. 6.40.). In Bestétigung der
Arbeiten von MacCready und Rhines (1993), Chapman und Lentz (1994) weisen die Experi-
mente RUN21, RUN22 und RUN23 den entlang der Beckenberandung gerichteten Druckgra-
dienten als wesentlichen Antrieb des bodennahen Geschwindigkeitsfelds aus. Des Weiteren
zeigen die Experimente (RUN22, 22b, 22c), dass die Stirke der Sekundérzirkulation ent-
scheidend vom hangnormalen Profil des hangparallelen Druckgradienten abhéngt. Der Volu-
menfluss der Sekundirzirkulation wichst dann stark an, wenn der, die zyklonale Primérstro-
mung antreibende hangparallele Druckgradient grof3 ist aber sich nur auf den oberen Bereich
des Hangs beschriankt. Durch den hier forcierten hangabwirts fithrenden Ekmantransport ent-
steht eine negative Dichteanomalie am Hang, auf die der Ozean weiter hangabwiérts, auler-
halb des Wirkungsbereichs des hangparallelen Druckgradienten, mit der Ausbildung einer
Gegenstromung und einer intensiven hangaufwirts fiihrenden Querzirkulation reagiert. Folg-
lich ist die Stirke dieser hangaufwirts fithrenden Stromung proportional zur hangnormalen
Abnahme des hangparallelen Druckgradienten (Abb. 6.30.). Felder der dynamisch bedingten
Auslenkung der Meeresoberfliche der Gronlandsee aus einem Zirkulationsmodell des
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Nordatlantiks (Logemann & Harms 2006) beinhalten ein solches Profil des hangparallelen
barotropen Druckgradienten. Werden diese in das Modell integriert, fiihren sie zu einer
Sekundirzirkulation, deren untere Zelle einen Volumenfluss von 1.3 Sv aufweist und eine
advektive Bodenwassererwirmung von 3.7x10™° K s™', sehr nah am beobachteten Wert von
etwa 4x1071° K s'l, bewirkt.

Als Folge der hangparallelen Druckgradienten und des durch die Sekundérzirkulation beein-
flussten Dichtefelds existiert wahrscheinlich am Fuf3 des ostgronldndischen Kontinentalhangs
eine gegen den Ostgronlandstrom gerichtete Stromung (RUN18).

Das mit der Sekundirzirkulation den Hang hinaufstromende kalte Bodenwasser bildet an der
Oberseite der Bodengrenzschicht, wo es auf das wirmere Umgebungswasser trifft, eine
Schicht mit einem deutlich erhohten vertikalen Temperaturgradienten. Diese Front existiert in
CTD-Messungen (Abb. 6.6.), sowie in den numerischen Simulationen (Abb. 6.39.). Der diffu-
sive Warmefluss durch diese Front wird balanciert durch die Kaltwasseradvektion der Sekun-
dérzirkulation. Durch die Abschitzung dieses Wérmeflusses, anhand der CTD-Daten und der
Ky-Werte von Naveira Garabato et al. (2004), konnen Riickschliisse auf die Stdrke der
Sekundérzirkulation gewonnen werden.

Auf der Grundlage der CTD-Daten aus dem September 2001 (Logemann 2001), der K;-Be-
rechnungen von Naveira Garabato et al. (2004) und der hier gezeigten Modellergebnisse wer-
den folgende Annahmen gemacht: An der Oberseite der Bodengrenzschicht am ostgronlandi-
schen Kontinentalhang existiert ein vertikaler Temperaturgradient (60/6z)* = 2.9x10* K m™
(Abb. 6.6.). Dieser Gradient liegt deutlich {iber dem Durchschnittswert im Inneren des Gron-
landbeckens zwischen 2500 und 3000 m Tiefe von 60/dz = 1.5x10™* K m™. Er wird durch
kaltes, den Hang hinaufstromendes Bodenwasser verursacht. Die Temperatur dieser kalten
Bodengrenzschicht ist in erster Ordnung stationér. Diese Stationaritit wird, den Ergebnissen
von RUN22 (Abb. 6.26.) folgend, durch eine Balance aus Kaltwasseradvektion und vertikaler
Wirmediffusion verursacht. Der in der Bodengrenzschicht hangabwirts gerichtete Tempera-
turgradient ist 6©/ds = -1.44x10° K m™.

Wie in Phillips (1970) gilt somit an der Oberseite der Bodengrenzschicht beiz = -D + Hpp;:

! K, (8_@} :ua—® , (6.25.)
H,, 0Oz Os

wobei K, den Austauschkoeffizienten an der Oberseite der Bodengrenzschicht darstellt. u

symbolisiert hier, abweichend von den Theorien zur Tertidrzirkulation von Phillips (1970)
und McDougall (1989), keine hangnormale Stromung, die durch diffusiv bewirkte Dichteun-
terschiede verursacht wird, sondern die Sekundirzirkulation, verursacht durch Bodenreibung
oder durch den hangparallelen Druckgradienten. Der diffusive Warmefluss auf der linken
Seite von Gleichung (6.25.) ist fiir die Bodenwassererwdrmung unbedeutend, da das durch ihn
erwdrmte Wasser der Bodengrenzschicht {iiber die Sekundirzirkulation den Bo-
denwasserbereich (unterhalb 2500 m) gréBtenteils verldsst. Dabei bleibt dieses Wasser kalter
als seine Umgebung und wird im Beckeninneren durch absinkendes wirmeres Wasser ersetzt.
Die daraus resultierende Bodenwassererwdrmung durch die Sekundérzirkulation mit dem
Volumenfluss M wird mit Gleichung (6.24.) abgeschitzt. Fiir diesen Volumenfluss gilt:

M=uH,, C, (6.26.)
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wobei C = 1200 km der Umfang des Beckens in 2500 m Tiefe darstellt (GEBCO Digital
Atlas, BODC, 2003). Wird Gleichung (6.25.) hier eingesetzt, folgt:

00\
Z)
Ee)
Os

M =-K,

C . (6.27.)

Wird (6.27.) in Gleichung (6.24.) eingesetzt, folgt ein Ausdruck fiir die advektive Bodenwas-
sererwarmung als Funktion des Austauschkoeffizienten an der Oberseite der Bodengrenz-

schicht:
(8@ J*
0z

®
Os

or
o

=-2.8x10""Ks"'Sv' K,

ADV

C , (6.28.)

wobei 27 % dieser Erwdrmung durch Kompression infolge der Absinkbewegung im Becken-
inneren bewirkt werden (RUN23b). Die diffusiv bewirkte Bodenwassererwdarmung wird pri-
maér durch vertikale Vermischung im Beckeninneren verursacht (RUN23c¢). Fiir sie gilt:

or
o

_ 1 [KV 5_@’) , (6.29.)
o AH 5 0z ) .- 2s00m

wobei AH,s00 = 566 m die mittlere Méachtigkeit des Bodenwassers unterhalb der Tiefe von
2500 m darstellt (GEBCO Digital Atlas, BODC, 2003). Eine erste Abschitzung dieses Wiir-

meflusses als Funktion von K, basiert auf dem mittleren Kj-Profil von Naveira Garabato et

al. (2004) (Abb. 6.2.). Es wird angenommen, dass der Wert von 4x10” m” s™ aus dem Tie-
fenintervall 3200 — 3500 m aufgrund seiner rdumlichen Nihe zur Bodengrenzschicht etwa

dem hier gesuchten Wert oberhalb der Bodengrenzschicht entspricht, also K, =~ 4x10™ m* s,

Fiir die Tiefe von 2500 m weist das Profil den Wert von 6x10™* m* s™' auf, also 15 % des vori-
gen Wertes. Somit folgt:

or
or

__ O.lSK;(a—G)) . (6.30.2)
o AH 50 0z ) .- 2500m

Eine zweite, etwas vorsichtigere Schitzung betrachtet den Wéarmefluss in 2700 m Tiefe, in der
Naveira Garabato et al. (2004) einen mittleren Austauschkoeffizienten von 2x10™* m* s, also
nur 5 % des geschiitzten K, -Wertes, bestimmen (Abb. 6.36.). Somit ist

or
or

1 00

= 0.05K, (—] , (6.30.b)
o AH y 0Z ). 2700m

mit AH»700 = 461 m und (60/6z). = 500 m ~ (00/62). = 2700 m = 1.5x10* K m™.

Die Summe aus advektiver und diffusiver Erwdrmung sollte der beobachteten Erwdrmung des
Bodenwassers von 4x10™"° K s entsprechen. Also
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or
or

oT

ADV at

=4x10"" Ks™ . (6.31.)

DIF

Werden die Gleichungen (6.28.) und (6.30.a) bzw. (6.30.b) in Gleichung (6.31.) eingesetzt,
ergeben sich die folgenden Losungen (Abb. 6.41.):

(6.28.), (6.30.a) und (6.31.) Der Austauschkoeftfizient an der Oberseite der Bodengrenzschicht
betrigt K,= 3.7x10° m> s'. Im Zentrum des Beckens und 2500 m Tiefe ist

Ky =5.5x10" m? s"'. Die daraus resultierende diffusive Erwdrmung betrigt 1.47x10™'° K s™.
Das sind 37 % der beobachteten Erwidrmung. Der Volumenfluss der unteren
Sekundérzirkulationszelle betrdgt 0.89 Sv. Die daraus resultierende advektive Erwdrmung
betrigt 2.53x107'" K s™'. Das sind 63 % der beobachteten Erwirmung. 0.68x10™"° K s™ (17 %)
werden dabei durch die Kompression des absinkenden Wassers bewirkt.

(6.28.), (6.30.b) und (6.31.) Der Austauschkoeffizient an der Oberseite der Bodengrenzschicht
betrigt K,= 4.7x10° m’ s'. Im Zentrum des Beckens und 2700 m Tiefe ist

Ky =2.4x10" m? 5. Die daraus resultierende diffusive Erwarmung betrigt 0.77x107'° K s™.
Das sind 19 9% der beobachteten Erwidrmung. Der Volumenfluss der unteren
Sekundirzirkulationszelle betrdgt 1.13 Sv. Die daraus resultierende advektive Erwidrmung
betrigt 3.23x107'° K s, Das sind 81 % der beobachteten Erwirmung. 0.87x10™"° K s™ (22 %)
werden dabei durch die Kompression des absinkenden Wassers bewirkt.

In beiden Abschitzungen stimmen die GroBenordnungen von K, und Ky gut mit den Berech-

nungen von Naveira Garabato et al. (2004) iiberein (Abb. 6.2. und 6.36.). Auch die Volumen-
fliisse der Sekundirzirkulation liegen nahe am in RUN23 simulierten Volumenfluss von
1.3 Sv. Somit formen obige Gleichungen ein Bild, in dem sich die hohen Austauschkoeffi-
zienten, die entlang der Berandung gerichteten Druckgradienten und die aus ihnen folgende
Sekundarzirkulation, die Form der Isothermen am lateralen Rand des Bodenwassers und die
gemessene Erwiarmung des Bodenwassers ohne Widerspriiche miteinander verbinden lassen.
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Abb. 6.41.: Bodenwassererwiarmung durch Wairmeadvektion, adiabatische Kompression und Diffusion als
Funktion des Austauschkoeffizienten an der Oberseite der Bodengrenzschicht. a) Losung nach Gleichung (6.28.)
und (6.30.a), b) nach Gleichung (6.28.) und (6.30.b). Die roten Linien markieren die beobachtete Erwarmung.
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7. ZUSAMMENFASSUNG UND DISKUSSION

Diese Arbeit behandelt 35 numerische Experimente, mit denen die Erwdrmung des Boden-
wassers der Gronlandsee (unterhalb von 2500 m Tiefe) untersucht wird. Diese Erwérmung ist
wahrscheinlich die indirekte Folge der durch anthropogene Treibhausgase bewirkten Erwér-
mung der Erdatmosphére. Denn hochst wahrscheinlich als Folge dieser Erwdrmung kam es
wihrend der letzten Dekaden zu einer Anderung der atmosphiérischen Zirkulation, die sich in
einem 400-Jahres-Maximum des NAO-Index widerspiegelt (Gillet et al. 2003, Cook 2003).
Diese fiihrte zu einer drastischen Reduktion der durch thermische Konvektion bewirkten Tie-
fenwasserbildung in der Gronlandsee (Dickson et al. 1996, Visbeck et al. 2003, Blindheim &
Osterhus 2004). Aufgrund der fehlenden Neuformation von kaltem Bodenwasser wird dessen
Temperatur, seit Beginn der 1980er Jahre, durch einen vertikalen Austausch mit dem Wasser
hoherer und wiarmerer Schichten erwdrmt. Diese Ventilation des Bodenwassers, die seit
langem existiert und keine Folge eines Klimawandels ist, fiihrte wahrend der letzten Dekaden
zu einer steten Bodenwassererwirmung von etwa 4x107'° K s, das sind etwa 0.1 K pro
Dekade (Bonisch et al. 1997, Visbeck & Rhein 2000, Karstensen et al. 2004).

Fiir die Untersuchung unterschiedlicher Ventilationsmechanismen wurde vom Autor das nu-
merische Ozeanmodell CODE (Cartesian coordinates Ocean model with three-Dimensional
adaptive mesh refinement and primitive Equations) entwickelt. Dieses auf den in kartesischen
Koordinaten formulierten Primitiven Gleichungen basierende Modell erméglicht, durch drei-
dimensionale adaptive Gitterverfeinerung, die Simulation kleinskaliger Strukturen, wie
Grenzschichten, Fronten, Kiistenlinien, Meeresstraen oder unterseeische Riicken, integriert
in die beckenweite Dynamik des Ozeans einschlielich der Wechselwirkung zwischen den
unterschiedlichen Skalen. Bei CODE handelt es sich um keine Neuerfindung des Rades, son-
dern um eine neuartige Kombination altbewéhrter numerischer Techniken (Differenzenappro-
ximationen nach Mesinger und Arakawa (1976), TurbulenzschlieBung nach Kochergin (1987)
und Smagorinsky (1963), TVD-Advektionsberechnung nach van Leer (1979), Gitteradaption
nach Khokhlov (1998)) zu einem schlanken, robusten und schnellen Differentialgleichungslo-
ser, der der Ozeanmodellierung neue Mdglichkeiten und damit der Ozeanographie neue Infor-
mationen verschafft. Autbauend auf einem reichhaltigen Erfahrungsschatz beziiglich der Mo-
dellierung des Nordatlantiks (Backhaus 1985, Backhaus & Hainbucher 1987, Harms et al.
1999a,b, 2000, Logemann et al. 2004) wurden in dieser Arbeit Prozesse der Bodengrenz-
schicht und ihre Wechselwirkung mit der Zirkulation der Gronlandsee simuliert. In einer
weiteren Anwendung des Modells werden die feinen Verdstelungen des Nordislandischen
Irminger Stroms, eingebettet in die Zirkulation des Nordatlantiks, simuliert und u.a. der
Meeresbiologie wertvolle Informationen geliefert (Logemann & Harms 2006). Gegenwirtig
wird an einer flexibleren Form der Gitteradaption gearbeitet, die sich nicht auf rechteckige
horizontale Ausschnitte der Matrix beschriankt und sich so topographischen Strukturen besser
anpassen kann. Geplant ist ein Nordatlantikmodell mit hoher Auflosung um Island, entlang
des Gronland-Schottland-Riickens, des Mittelatlantischen Riickens, der Framstrafle und der
Kontinentalhénge.

In dieser Arbeit wird zundchst die Bodenwassererwdrmung durch den ostgronlédndischen
Kontinentalhang hinabstromende Sedimentplumes untersucht. Wird ausreichend feinkérniges
lithogenes Sediment vom geneigten Meeresboden aufgewirbelt, bildet die entstehende Sedi-
mentwolke einen den Hang hinabstromenden Sedimentplume, einen Wasserkorper, der sich
dynamisch so verhilt, als wére seine Dichte durch die Masse der Sedimentfracht erhoht
(Adams & Weatherly 1981). Dieser Sedimentplume verfrachtet wirmeres Wasser aus hoheren
Schichten in die Tiefsee, wo es, sofern es sich hier mit der Umgebung vermischt und nicht
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nach dem Absetzen des Sediments wieder zur urspriinglichen Tiefe zuriickstromt, eine Wiér-
mequelle darstellt (Kdmpf & Fohrmann 2000).

Bisher konnte noch kein Sedimentplume am ostgronlédndischen Kontinentalhang beobachtet
werden. Diese Arbeit orientiert sich daher an den wenigen, im Nordatlantik gemachten Be-
obachtungen (Richardson et al. 1981, Hollister & McCave 1984, Klein 1987), die eine entlang
des Kontinentalhangfufles, in nahezu geostrophischer Balance befindliche Stromung von bis
zu 1 ms™ aufweisen, die etwa eine Woche andauert.

Bei der Simulation der Sedimentplumes, die etwa die obigen Dimensionen aufweisen, wird
sich liberwiegend auf eine Eigenschaft des Plumes konzentriert, die hier spezifischer Wirme-
transport des Sediments genannt wird. Dieser gibt den Warmegewinn des Bodenwassers pro
Masseneinheit des in den Bodenwasserbereich gelangten Sediments an. Da die Sediment-
masse, die den potentiellen Plumes zur Verfiigung steht, abgeschitzt werden kann, — nach
groBziigiger Schitzung 5x10° kg pro Jahr nach Wollenburg (1993) und Bauerfeind et al.
(2005) — wiirde eine durch Sedimentplumes bewirkte Erwdrmung des Bodenwassers der
Gronlandsee von 4x10™° K s einen spezifischen Wirmetransport von etwa 1.2x10° kJ kg™
voraussetzen.

Die ersten numerischen Experimente dienen der Bestimmung der notwendigen Auflosung, die
eine numerisch bedingte Unterschitzung des spezifischen Warmetransports unwahrscheinlich
macht. Diese liegt bei 1 km horizontal und 10 m vertikal. AnschlieBend werden die Einfliisse
der Plume-Intensitit (Sedimentmasse), der Tiefe des Plume-Entstehungsorts und der Korn-
groBle des im Plume befindlichen Sediments auf den spezifischen Warmetransport untersucht.
Die Simulationen zeigen, dass Plumes, die etwa 10" kg moglichst feinkdrniges Sediment aus
moglichst hochgelegenen Bereichen des Hangs in den Bodenwasserbereich verfrachten, den
hochsten spezifischen Warmetransport aufweisen. Diese relativ grole Masse erklirt sich aus
der notwendigen Durchschlagskraft, die der Plume besitzen muss, um wirmeres Wasser
gegen die Schichtung in den Bodenwasserbereich zu verfrachten. Je groBer seine Sediment-
masse, desto stirker ist die vor allem zu Beginn seiner Bewegung ageostrophische hangab-
wirts gerichtete Stromung, desto stérker das turbulente Einmischen von Umgebungswasser an
seiner Oberseite. Wird die Sedimentmasse, und damit das Volumen des Plumes, andererseits
zu groB, erhoht sich die Wahrscheinlichkeit, dass ein Sedimentpartikel auf seinem Weg in die
Tiefe im Inneren des Plumes verbleibt und keinen Beitrag zur Einmischung von Umgebungs-
wasser liefert, was sich ungiinstig auf den spezifischen Wiarmetransport auswirkt. Je fein-
korniger das mitgefithrte Material, desto groBer wird, aufgrund der abnehmenden Sinkge-
schwindigkeit der Partikel, das Volumen und damit die Oberfliche des Plumes. Dies intensi-
viert das Einmischen des Umgebungswassers und fiihrt so zu einer Zunahme des spezifischen
Wirmetransports. SchlieSlich erhdht ein moglichst hoch gelegener Entstehungsort die Tempe-
ratur des eingemischten Umgebungswassers.

Die Kombination der drei genannten Eigenschaften zu einem Plume mit optimalem spezifi-
schem Wirmetransport ergibt einen Wert von 5700 kJ kg'. Das sind 0.5 % des zur Erkldrung
der Bodenwassererwidrmung notwendigen Wertes. Berlicksichtigt man zusétzlich die Unwahr-
scheinlichkeit eines solchen Plumes — im Entstehungsort nahe der Schelfkante macht die
starke mittlere Stromung eine Akkumulation gréBerer Mengen leicht erodierbaren Materials
unwahrscheinlich, Plumes der GroBenordnung von 10'' kg Sediment diirften, ein Gleichge-
wicht zwischen Sedimentation (5x10° kg a™") und Plumeaktivitit vorausgesetzt, nur etwa alle
20 Jahre auftreten — kann mit groBer Sicherheit gesagt werden, dass Sedimentplumes nicht die
primédre Ursache der Bodenwassererwiarmung sind, dass die durch sie bewirkte Erwdrmung
hierfiir mindestens zwei GroBBenordnungen zu klein ist. Auch sollte man im Fall einer dauer-
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haften intensiven Erwdrmung des Bodenwassers durch Sedimentplumes im Vergleich zur
Umgebung wirmeres Wasser am Full des Kontinentalhangs erwarten, wahrend Messungen
(z.B. Logemann 2001) genau das Gegenteil zeigen.

Diese Arbeit konzentriert sich auf die Simulation des (maximalen) Wéarmetransports von Se-
dimentplumes am ostgronldndischen Kontinentalhang. Dabei steht die Simulation einer mog-
lichst realistischen Form der Plumes nicht im Vordergrund. Es muss daher darauf hingewie-
sen werden, dass sich die Form der hier simulierten Plumes mit wachsender Auflosung des
Modells bis hin zur maximalen Auflésung von 500 m horizontal und 5 m vertikal stetig &n-
dert. Ab der Auflésung von 1000 m horizontal und 10 m vertikal werden die Plumes mit zu-
nehmender Auflosung weniger méchtig mit hoherer Sedimentkonzentration und geringerem
spezifischem Wiarmetransport. Will man diesen Weg mit numerischen Experimenten weiter-
verfolgen, sollte man, aufgrund der immer stirker werdenden bodennahen Schichtung, den
Mischungsweg H;x in Gleichung (4.19.) reduzieren. Zudem sollte man beachten, dass das
Gemisch aus Sediment und Wasser ab einer Sedimentkonzentration von 10 kg m>, vor allem
bei sehr feinkérnigem Material, aufgrund von Kohision nicht mehr als Newtonsches Fluid
behandelt werden kann (Adams & Weatherly 1981, Carey et al. 1988). Vielleicht wéren das
Ergebnis einer solchen Modellierung hoch konzentrierte, schnelle, noch am Ful} des Konti-
nentalhangs ageostrophisch verlaufende Plumes geringer Méchtigkeit, die die Bildung der
hangnormal verlaufenden Tiefseerinnen erklaren konnten.

Die numerische Untersuchung der Sedimentplumes erfolgt iiberwiegend auf einem zweidi-
mensionalen Rechengitter, das einen hangnormalen Schnitt durch die Gronlandsee darstellt.
AbschlieBend wird ein Sedimentplume jedoch auch in einer dreidimensionalen Modellregion,
die den gesamten Nordatlantik mit dessen mittlerem Temperatur-, Salzgehalts- und Bewe-
gungsfeld umfasst, simuliert. Die Simulation ergibt einen relativ geringen Wert des spezifi-
schen Wiarmtransports von 250 kJ kg, wahrscheinlich beeinflusst von aufldsungsbedingter
Unterschitzung, der sich gut in das Bild der vorher, mit Hilfe des zweidimensionalen Modells
gemachten Abschdtzungen einfiigt. Die Topographie des dreidimensionalen Modells umfasst
ebenfalls eine typische Tiefseerinne am Fuf3 des ostgronlédndischen Kontinentalhangs, die vom
simulierten Sedimentplume quer tiberstromt wird. Dabei reicht die Energie des Plumes jedoch
nicht aus, deutliche hangnormale Stromungen in der Rinne zu erzeugen, obwohl ihn die ins
Bodenwasser verfrachtete Sedimentmasse von 1.2x10'" kg als intensiven Plume, der nur etwa
alle 20 Jahre auftreten sollte, ausweist. Eine weitere Reihe von Experimenten wére erfor-
derlich, um die Rolle dieser Tiefseerinnen auf die Plumedynamik ndher zu bestimmen. Dass
diese Interaktion jedoch einen fiir die Erwdrmung des Bodenwassers wichtigen Beitrag leistet,
kann ausgeschlossen werden. Denn die numerischen Experimente zeigen, dass die hierfiir
erforderliche grole Wéarmemenge, die durch die Rinnen flieBen miisste, den Full des Konti-
nentalhangs in etwa 2700 m Tiefe, an dem die Rinnen beginnen, erst gar nicht erreicht.

Eine Beobachtung von grofler Bedeutung fiir diese Arbeit ist, dass das Bodenwasser am Ful}
des Kontinentalhangs nicht besonders warm, sondern, im Gegenteil, besonders kalt ist (z.B.
Aagaard et al. 1985, Budéus et al. 1998, Logemann 2001, Mortensen 2004, Rudels et al.
2005). Dieses Emporwolben der Isothermen des Bodenwassers am ostgronlandischen Konti-
nentalhang existiert ebenfalls in der dreidimensionalen Simulation der Gronlandsee, unabhén-
gig vom Sedimentplume. Im Modell wird diese Temperaturstruktur durch eine dem zyklona-
len Gronlandseewirbel iiberlagerte Querzirkulation verursacht. Diese besteht im oberen Be-
reich des Kontinentalhangs aus einer den Hang hinabfiihrenden, im unteren Bereich aus einer
den Hang hinauffiihrenden Stromung. Das Modell liefert damit die einzig schliissige
Erklarung fiir das Emporwdlben der Bodenwasserisothermen am Kontinentalhang — die
hangaufwérts gerichtete Advektion von kaltem Bodenwasser. Denn laterale Advektion von
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kaltem Wasser (z.B. aus der Framstra3e) kann aufgrund der Abgeschlossenheit des Gronland-
beckens und der zu hohen Temperaturen in den Nachbarbecken ausgeschlossen werden. Ver-
tikale Diffusion bewirkt grundsitzlich ein Hinabwdlben der Isothermen an der Peripherie des
Beckens. Denn der vertikale Austauschkoeffizient ist hier mindestens gleich groB3, in den
meisten Féllen groBer als im Inneren des Beckens, was besonders fiir die Gronlandsee zutrifft
(Naveira Garabato et al. 2004, Abb. 6.36.). Durch den geneigten Meeresboden wird das Was-
ser der Peripherie mit abnehmender Wassertiefe besser vor dem diffusiven Austausch mit
tieferem, kélterem Wasser abgeschirmt. Daher fiihrt Diffusion grundsétzlich zu einer
Erhohung der Temperatur im Randbereich, vergleichbar mit einem sonnenbeschienenen See,
dessen Uferbereich wirmer als seine Mitte ist.

Das an den Rédndern aufsteigende kalte Bodenwasser wird im Inneren des Beckens durch ab-
sinkendes wirmeres Wasser ersetzt. Damit liefert das dreidimensionale Modell auch einen
Mechanismus der Bodenwassererwidrmung. Von einer diesbeziiglichen weiteren Analyse die-
ses Modellexperiments wird aber abgesehen. Die Griinde dafiir sind, dass hier nur ein kleiner
Bereich der Gronlandsee fiir die Simulation der Querzirkulation ausreichend hoch aufgelost
wird, dass der mit voller Auflésung modellierte Zeitraum von zwei Monaten zu kurz ist,
stationdre Warmefliisse im Bodenwasser zu erhalten und dass die vom Modell berechneten
Austauschkoeffizienten im Beckeninneren zwei Groéfenordnungen unter den von Walter
(2004) und Naveira Garabato et al. (2004) fiir die Gronlandsee anhand von CTD- und
LADCP-Messungen bestimmten Werten liegen.

Den obigen Autoren zufolge zeigen die von ithnen bestimmten aullergewohnlich hohen dia-
pyknischen Austauschkoeffizienten in der GroBSenordnung von 10° m? s™' im Inneren der
Gronlandsee, dass vertikale Vermischung die Hauptursache der Bodenwassererwérmung dar-
stellt. In der Tat bewirkt ein Austauschkoeffizient von 1.5x107 m* s™ in 2500 m Tiefe, in der
der vertikale Temperaturgradient etwa 1.5x10* K m™ betrigt (Logemann 2001) einen Wir-
mefluss, der das im Mittel 566 m méchtige Bodenwasser (BODC 2003) mit den beobachteten
4x10" K s erwdrmen wiirde.

Wieder zuriickgekehrt zur zweidimensionalen Version des Modells wird dieses mit den von
Naveira Garabato et al. (2004) bestimmten Austauschkoeffizienten gefiittert und die diffusiv
bewirkte Bodenwassererwdrmung in einer ruhenden Gronlandsee simuliert. Die von Naveira
Garabato et al. (2004) angegebenen Werte (6x10* m* s in 2500 m Tiefe) fiihren zu einer
Bodenwassererwdrmung von 1.3x107'" K s, also etwa ein Drittel der beobachteten
Erwiarmung. Damit die vertikale Diffusion die Hauptursache der Bodenwassererwirmung
bildet, miissen die Austauschkoeffizienten also mit 3 multipliziert werden, eine Zahl, die auch
dem Unsicherheitsfaktor der angenommenen Kj;-Werte entspricht (Naveira Garabato et al.
2004). Wird dies getan, erwédrmt sich die simulierte Gronlandsee mit 3.4x10™"° K s, also mit
einer Rate, die recht dicht an der beobachteten liegt.

Die weitere Analyse der Modellergebnisse spricht jedoch eher gegen eine dominante Rolle
der vertikalen Diffusion bei der Bodenwassererwdrmung. In allen Modellexperimenten, in
denen Diffusion die Temperaturentwicklung des Bodenwassers dominiert, wird der
Randbereich, als Folge der oben beschriebenen physikalischen Notwendigkeit, warmer als das
Zentrum, wihrend in der realen Gronlandsee das Gegenteil beobachtet wird. Im Modell
erwarmt sich das Bodenwasser in Bodennéhe als Folge der angenommen K;-Werte mit liber
3x10” K s™! etwa eine GroBenordnung zu schnell, wihrend es sich zwischen 2700 und 2900 m
Tiefe mit -2x10™'° K s™ abkiihlt. Fiittert man das Modell also mit den von Naveira Garabato et
al. (2004) bestimmten Kj;-Werten und mit Messungen der Temperatur (Logemann 2001) und
lasst nur Diffusion auf das Temperaturfeld wirken, ist das Resultat unrealistisch.
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In einem weiteren Experiment wird der Austauschkoeffizient in der Gronlandsee auf nur
10° m* s gesetzt. Nur innerhalb der Grenzschichten am Boden und nahe der Oberfliche
weist er hohe Werte zwischen 107 und 107 m® s auf. Der diffusive Wérmefluss ins
Bodenwasser ist in diesem Fall sehr klein, vom niedrigen Wert im Beckeninneren bestimmt,
weil sich die hohen Koeffizienten in der Bodengrenzschicht auf vertikal nahezu homogenes
Wasser beziehen und somit keinen groBBen Warmefluss verursachen. Dieses Ergebnis deutet
darauf, dass man zur Bestimmung des diffusiven Warmeflusses nur Austauschkoeffizienten
aus dem Inneren des Beckens, auBerhalb von Bodengrenzschichten heranziehen sollte, um
diese dann auf das mittlere Temperaturprofil anzuwenden. In grober Schitzung anhand der
Abbildung 6.36. von Naveira Garabato et al. (2004) erhdlt man so einen Wert von
2x10* m* s in 2700 m Tiefe iiber dem zentralen Gronlandbecken. Beriicksichtigt man
zusitzlich den Unsicherheitsfaktor von 3, konnte dieser Wert zwischen 7x10° m? s™ und
6x10* m* s liegen. In diesem Fall betriige die diffusiv bewirkte Bodenwassererwirmung
zwischen 0.23x107"° K s und 2.07x10™"° K s, lige also etwa zwischen 5 bis 50 % der
beobachteten Erwdrmung.

Somit sprechen die Abschitzungen des vertikalen Austauschkoeffizienten von Walter (2004)
und Naveira Garabato et al. (2004) nicht notwendigerweise fiir die Diffusion als wichtigstem
Ventilationsmechanismus. Die hier diskutierten Ergebnisse weisen darauf hin, dass advektive
Prozesse einen groBeren Einfluss auf die Temperaturstruktur und —entwicklung des
Bodenwassers haben.

Budéus et al. (1998) interpretieren die Bodenwassererwarmung als Folge einer Querzirkula-
tion in der Gronlandsee, die mit einer Absinkbewegung von etwa 150 m pro Jahr im Zentrum
des Beckens und mit an den Réndern aufsteigendem Bodenwasser verbunden ist. Riick-
schliisse auf diese Zirkulation gewinnen sie zum Einen aus dem gemessenen Emporwdlben
der Isothermen des Bodenwassers an der Beckenberandung, zum Anderen aus dem Vergleich
der horizontal gemittelten Temperaturprofile aus den Jahren 1993, 1994, 1995 und 1996. In
diesen wandert ein anfianglich in etwa 1000 m Tiefe befindliches Temperaturmaximum von
Jahr zu Jahr 150 m tiefer, also bis auf die Tiefe von 1450 m im Jahr 1996. Ahnliches ergibt
der Vergleich der Temperaturprofile der Jahre 2001 und 2004 (Logemann 2001, Mortensen
2004). Auch hier sinkt ein Temperaturmaximum von 1550 m Tiefe im Jahr 2001 auf 1800 m
im Jahr 2004 (Abb. 3.5.). Dies weist auf eine Absinkgeschwindigkeit von 2.6x10° m s hin,
die bei einem vertikalen Temperaturgradienten des Bodenwassers von 1.5x10* K m™ eine
advektive Erwarmung von 4.0x10™"° K s bewirken wiirde.

Die hier behandelten Temperaturmaxima entstehen an der Grenze zwischen dem Arktischen
Zwischenwasser und dem Tiefenwasser, dort wo der positive Temperaturgradient des Tiefen-
wassers (steigende Temperatur mit abnehmender Tiefe) aufgrund der Abkiihlung durch ther-
mische Konvektion negativ wird. Das Temperaturmaximum gibt somit die Tiefe der thermi-
schen Konvektion wieder, sofern diese tiefreichend genug ist, ins Tiefenwasser mit positiven
Temperaturgradienten einzudringen. Das von Budéus et al. (1998) und auch in dieser Arbeit
beobachtete Absinken dieses Maximums kann also auch durch eine zunehmende
Konvektionstiefe verursacht worden sein. Es scheint jedoch eher unwahrscheinlich, dass die
Konvektionstiefe in vier aufeinanderfolgenden Jahren jeweils um nahezu exakt 150 m zu-
nimmt und dass diese Tiefenzunahme zufillig mit der fiir die Erwdrmung des Bodenwassers
erforderlichen Absinkbewegung iibereinstimmt.

Budéus et al. (1998) analysieren ebenfalls die Entwicklung des Dichtefelds der Gronlandsee
im Zeitraum 1993 bis 1996. Demnach ist dieses unterhalb von 1000 m Tiefe iiberwiegend
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barotrop, wihrend die Isopyknen, ohne Anderung ihrer vertikalen Abstinde untereinander,
mit der Absinkgeschwindigkeit des Temperaturmaximums nach unten wandern. Budéus et al.
(1998) weisen darauf hin, dass diese barotrope Struktur nicht in das Konzept einer durch das
beckenweite Dichtefeld verursachten Absinkbewegung passt. In diesem bewirkt dichteres
Wasser im Zentrum des Beckens, als Reaktion auf eine nachlassende zyklonale barotrope
Zirkulation, ein Absinken im Inneren des Beckens (,,dome collapse®, Dickson et al. 1996,
Meincke et al. 1997, Rudels et al. 2005).

Nach Budéus et al. (1998) spricht das barotrope Dichtefeld der Tiefsee also gegen die Exis-
tenz einer baroklinen antizyklonalen Tiefenzirkulation als Reaktion auf eine nachlassende
zyklonale barotrope Zirkulation der Gronlandsee. Eine zyklonale Zirkulation fiihrt aber
grundsitzlich zu hangabwirts fiihrenden Boden-Ekman-Transporten, wéihrend die Absinkbe-
wegung im Inneren des Beckens nur durch entgegengesetzt gerichtete Transporte verursacht
werden kann. Daher weisen die Uberlegungen von Budéus et al. (1998) und spéter auch von
Visbeck und Rhein (2000) in die Richtung von hangaufwirts fithrenden Stromungen in ,,glat-
ten* Bodengrenzschichten (,,slippery bottom boundary layers®, MacCready & Rhines 1993).
In diesem Fall hat der Boden-Ekman-Transport der zyklonalen Zirkulation die Dichte am
Hang bis zu einem gewissen Mal reduziert. Die vertikale Scherung der entlang des Hangs
gerichteten Stromung (thermischer Wind) ist so groB3, dass die Strdmung in einer gewissen
Tiefe gleich Null wird. Somit existiert hier keine Bodenreibung und damit auch kein Boden-
Ekman-Transport, d.h. keine Sekundérzirkulation mehr. Einzig eine schwichere ,,Tertidrzir-
kulation* (Garrett et al. 1993) fiihrt Wasser den Hang hinauf, hélt damit den vertikalen Dich-
tegradienten am Hang soweit aufrecht, dass der diffusive vertikale Dichtefluss hier dem im
Beckeninneren entspricht. Nach MacCready und Rhines (1993) ist dies die stationdre Losung
einer geostrophischen, entlang eines Hangs fiihrenden Stromung in einem ausreichend ge-
schichteten Ozean.

Die hier durchgefiihrten Modellexperimente zeigen, dass diese Losung fiir eine ausschlieBlich
von einem stationdren Windfeld angetriebene Zirkulation in der Gronlandsee zutrifft. Nach
etwa zwei Monaten ist die Sekundérzirkulation am Kontinentalhang auf Null zuriickgegan-
gen. An ihre Stelle tritt eine den Hang hinauffiihrende, vom Fuf3 des Kontinentalhangs bis zur
Schelfkante sich erstreckende Tertidrzirkulation. Deren Volumenfluss liegt jedoch mit Werten
zwischen 0.045 und 0.07 Sv (abhingig von der Wahl der K;-Werte) deutlich unter der fiir die
beobachtete Bodenwassererwarmung erforderlichen GroBenordnung von 1 Sv. Dieses Ergeb-
nis wird von der auf die Gronlandsee angewandten Theorie zur Tertidrzirkulation von
McDougall (1989) bestitigt (M =~ 0.04 Sv). Die durch die Tertidrzirkulation bewirkte advek-
tive Bodenwassererwirmung betrigt nur zwischen 0.5x10™"" und 1.25x10™"" K s, liegt also
etwa zwei GroBenordnungen unter der beobachteten Erwidrmung. Auch fiihrt die
Tertidrzirkulation per definitionem (Phillips 1970, McDougall 1998, Garret et al. 1993) nicht
zum Emporwélben der Isothermen des Bodenwassers an der Beckenberandung, da der
dynamische Antrieb, der den diffusiven Fluss im Randbereich grofer als den im Inneren des
Beckens werden lisst, nicht vorhanden ist.

Also deutet das Emporwdlben der Isothermen (Isopyknen) des Bodenwassers an der Becken-
berandung doch auf die Existenz einer Sekundirzirkulation. Diese Schlussfolgerung wird
bekriftigt durch die Beobachtung, dass dieses Emporwdlben mit der Ausbildung einer boden-
nahen Kaltfront verbunden ist. So messen Budéus et al. (1998) an der Oberseite der Boden-
grenzschicht am ostgronldndischen Kontinentalhang unterhalb der Tiefe von 1500 m vertikale
Gradienten der potentiellen Temperatur von 7x10™ bis 1.4x10° K m™, Logemann (2001)
29x10* K m”' in 3000 m Tiefe, wihrend im Beckeninneren ein Wert von etwa
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1.5x10™% K m™ existiert. Diese Kaltfront entsteht durch das hangaufwirts stromende kalte
Bodenwasser, das dabei auf wiarmeres Umgebungswasser trifft. Die Kaltwasseradvektion
erhoht den Temperaturgradienten zwischen beiden Wassermassen solange, bis sie durch den
diffusiven Warmefluss durch die Front ausgeglichen wird. Kennt man den diapyknischen
Austauschkoeffizienten in der Front, kann man so auf die Stirke der Advektion und damit auf
die Stirke der Sekundédrzirkulation schlieen. So fithren die vorsichtigen Schitzungen von
Ky = 4x107 m? s in der Front mit 60/dz = 3x10* K m™ zu einer Sekundirzirkulation von
1 Sv, die damit stark genug wire, die beobachtete Bodenwassererwdrmung zu bewirken.

Ein weiterer Punkt, der fiir die Existenz einer Sekundérzirkulation in der Gronlandsee spricht,
sind die Beobachtungen, dass sich die Primérzirkulation bis tief in die Bodengrenzschicht am
Ful3 des Kontinentalhangs erstreckt, dass also glatte Bodengrenzschichten offensichtlich nicht
vorliegen (Aagaard et al. 1973, Foldvik et al. 1988, Strass et al. 1993, Woodgate et al. 1999,
Walter 2004).

Was verhindert die Ausbildung glatter Bodengrenzschichten und wie kann man eine hangauf-
wirts gerichtete Sekundérzirkulation in der zyklonalen Primérzirkulation der Gronlandsee
erkldren? Die hier behandelten numerischen Experimente deuten darauf, dass der hangparallel
gerichtete Druckgradient fiir die Aufrechterhaltung der Primérstromung in der Boden-
grenzschicht und damit fiir den Aufbau der Sekundarzirkulation verantwortlich ist.

In den abschlieBenden Experimenten werden dem Modell realistische, entlang der Berandung
gerichtete Wasserstandsgradienten der Gronlandsee vorgeschrieben. Das Modell reagiert dar-
auf mit einer nun bis in die Bodengrenzschicht der Tiefsee hinabreichenden Primérzirkulation
und einer aus zwei libereinanderliegenden, gegenldufigen Zellen bestehenden Sekundérzirku-
lation. Die untere Zelle reicht von der Tiefseeebene hinauf bis in eine Tiefe von etwa 1500 m.
Sie transportiert kaltes Bodenwasser den Hang hinauf, erzeugt damit das Emporwoélben der
Isothermen am Hang und die dazugehorende bodennahe Kaltfront mit einem vertikalen Tem-
peraturgradienten von bis zu 1.1x10° K m™. Das an den Hingen den Bodenwasserbereich
verlassende kalte Wasser wird weiter im Beckeninneren durch absinkendes wiarmeres ersetzt.
Der Volumenfluss dieser Umwéilzung betrigt etwa 1 Sv, die resultierende advektive Boden-
wassererwirmung etwa 4x107'% K s™'. Ohne jegliches ,,tuning® des Modells, einzig durch die
Vorgabe realistischer entlang des Hangs gerichteter Wasserstandsgradienten wird auf Anhieb
eine Sekundirzirkulation simuliert, die die beobachtete Erwdrmung des Bodenwassers be-
wirkt.

Die Dynamik dieser Sekundirzirkulation hat groBe Ahnlichkeit mit dem von Chapman und
Lentz (1994) beschriebenen Fall einer von der Bodengrenzschicht ,eingefangenen®
(,,trapped®) Dichtefront. Chapman und Lentz betrachten die Front zwischen Schelf- und At-
lantikwasser knapp unterhalb der Schelfkante vor der nordamerikanischen Ostkiiste. Die iiber
den Schelf nach Siiden fiihrende Stromung bewirkt einen hangabwirts gerichteten Boden-
Ekman-Transport. Dadurch wandert die Dichtefront zwischen Schelf- und Atlantikwasser
langsam hangabwirts. In dem Moment, in dem die Front so tief hinabgewandert ist, dass die
vertikale Stromscherung aufgrund der Thermischen Wind Relation eine geostrophische Stro-
mung in Bodenndhe zum Abklingen brichte, hilt der entlang des Hangs gerichtete Druckgra-
dient die Stromung aufrecht. Die Front wandert weiter und erreicht Regionen des Hangs, in
denen sich der entlang des Hangs gerichtete Druckgradient deutlich abgeschwécht oder sogar
umgekehrt hat. Nun kommt es aufgrund der vertikalen Stromscherung zu einer Gegenstro-
mung mit hangaufwirts gerichtetem Boden-Ekman-Transport, der schlielich das weitere
Vordringen der Front aufhélt, die nun ,,eingefangen* ist. Die Front trennt somit zwei gegen-
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laufige Sekundirzirkulationszellen, von denen die untere die Isothermen am Hang empor-
wolbt und eine Absinkbewegung im Inneren des Beckens erzeugt.

Chapman und Lentz (1994) weisen darauf hin, dass der hangparallel nach Norden gerichtete
Druckgradient die Konvergenzzone der beiden Zellen leicht hangaufwirts, in den Bereich der
nach Siiden fithrenden Strémung verschiebt. Aufgrund der Erdrotation erfdhrt die vom
Druckgradienten entlang des Hangs angetriebene Stromung eine stete, auf den Hang
gerichtete Ablenkung. Wihrend diese im oberen Bereich durch den hangnormalen barotropen
Druckgradienten kompensiert wird, fithrt der durch das Dichtefeld reduzierte hangnormale
Druckgradient in Bodennidhe zu einer hangaufwirts gerichteten Beschleunigung, die einen
entgegengesetzt gerichteten Ekmantransport umkehren kann. Die Modellergebnisse zeigen,
dass dieser Effekt — also eine hangaufwirts gerichtete Sekundérzirkulation im zyklonalen
Stromungsfeld — in der Tiefsee der Gronlandsee wesentlich deutlicher auftritt als im von
Chapman und Lentz betrachteten Fall nahe der Schelfkante. Im Modell der Gronlandsee reicht
die hangaufwirts gerichtete Stromung hinauf bis in eine Tiefe von etwa 1500 m, welche recht
genau der Tiefe entspricht, in der CTD-Messungen den Ubergang zwischen emporwdlbenden
zu hinabwdlbenden Isothermen zeigen (z.B. Logemann 2001). Gleichzeitig reicht die zyklo-
nale Primérstromung aber bis in eine Tiefe von etwa 2700 m.

Unterhalb der Tiefe von 2700 m existiert am ostgronlédndischen Kontinentalhang in den Si-
mulationen eine nach Norden fithrende Gegenstromung, deren Maximum etwa iiber der
3200 m Tiefenlinie liegt. Diese Stromung wird vom zweidimensionalen Modell, vor allem in
den oberen 1500 m der Wassersdule deutlich iiberschétzt. Entscheidend fiir die realistische
Simulation der Sekundirzirkulation ist jedoch, dass die Gegenstromung in Bodenndhe etwa
bei 10 cm s™' liegt und hier etwa den Messungen der Gegenstrdmung und auch der dreidimen-
sionalen Simulation (Abb. 5.36., 5.37., Lemke 2002, Walter 2004) entspricht. Ausgehend von
den Ergebnissen der dreidimensionalen Simulation, den Messungen von Walter (2004) und
den Daten eines tliber der 3200 m Tiefenlinie verankerten Stromungsmessers (ADCP) (Lemke
2002) kann angenommen werden, dass diese Gegenstromung keinen beckenweiten Anti-
zyklon bildet, sondern in den Gronlandseewirbel eingebettete, zumeist stark barokline, zeit-
lich und rdaumlich stark variable Stromungsbédnder bildet, die zudem von Wirbeln iiberlagert
werden. Es ist daher schwer, aus den Messdaten eindeutig auf die Existenz der Gegenstro-
mung zu schlieBen. Hierfiir wére ein sehr engmaschiges Netz von verankerten Stromungs-
messgerdten am Full des Kontinentalhangs ndtig. Die Existenz der Sekundérzirkulation macht
die Existenz der Gegenstromung wahrscheinlich, andererseits ist sie zur Erkldrung der
hangaufwirts fithrenden Sekundérzirkulation nicht unbedingt erforderlich, da diese in weiten
Bereichen des Hangs durch den hangparallelen Druckgradienten angetrieben wird.

Auch angesichts der vom Modell iiberschitzten Gegenstromung kann somit festgestellt wer-
den, dass erst die Bertiicksichtigung des hangparallelen Druckgradienten die Simulation einer
Reihe beobachteter, fiir die Ventilation des Bodenwassers wichtiger Strukturen ermoglicht:
die bis in 2700 m Tiefe reichende Primarstromung, die hangaufwirts fithrende Sekundirzir-
kulation unterhalb von 1500 m Tiefe, das Emporwdlben der Bodenwasserisothermen an der
Beckenberandung, die bodennahe Kaltfront in diesem Bereich und das Absinken im Inneren
des Beckens. Der diesen Strukturen zu Grunde liegende Mechanismus ist damit aufgezeigt.

Fiir dessen realistischere Simulation ist eine dreidimensionale Modellregion notwendig, die
z.B. nicht nur die entlang des Hangs gerichtete Variation des Wasserstands, sondern auch die
der Dichte beriicksichtigt. Entscheidend fiir ein solches Modell wire, neben einer ausreichend
hohen vertikalen Auflosung des bodennahen Bereichs, die hangnormale horizontale Auflo-
sung. Nicht nur, um die den Hang formenden numerischen Treppenstufen moglichst klein zu
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halten, sondern vor allem, um den hangnormalen Verlauf des entlang des Hangs gerichteten
Druckgradienten, also dp/0y(x), ausreichend aufzuldsen.

Mit den Abschiatzungen des vertikalen Austauschkoeffizienten von Walter (2004) und
Naveira Garabato et al. (2004) ldsst sich die diffusiv bewirkte Bodenwassererwidrmung ab-
schitzen. Zusitzlich kann iiber die Abschitzung des diffusiven Warmeflusses durch die bo-
dennahe Kaltfront auf die Starke der Sekundirzirkulation geschlossen werden. Die Modeller-
gebnisse wiederum liefern die Verbindung zwischen Stirke der Sekundéarzirkulation und ad-
vektiver Bodenwassererwarmung. Auf diese Weise konnen die Ky-Werte von Walter (2004)
und Naveira Garabato et al. (2004) und die in dieser Arbeit erzielten Ergebnisse zu folgender
Abschdtzung zusammengefasst werden:

Die Bodenwassererwdrmung der Gronlandsee wird zu 20 bis 40 % durch vertikale Diffusion
verursacht. Die restlichen 60 bis 80 % der Erwdrmung werden durch eine Absinkbewegung
im Inneren des Beckens als Folge der Sekundarzirkulation bewirkt. Davon beruhen etwa zwei
Drittel auf vertikaler Warmeadvektion, wahrend ein Drittel durch Kompression verursacht
wird.

Diese Arbeit bestitigt damit die Hypothesen von Budéus et al. (1998), Visbeck und Rhein
(2000), dass die Bodenwasserventilation in der Gronlandsee primér durch eine Sekundirzir-
kulation bewirkt wird und liefert deren physikalische Erkldrung.

Das Wasser, das infolge der Sekundérzirkulation den Bodenwasserbereich verldsst, vermischt
sich entlang der Beckenberandung mit dem Nordpolarmeer-Tiefenwasser (AODW) und ver-
lasst schlieBlich als Bestandteil des Norwegensee-Tiefenwassers (NSDW) die Gronlandsee.
Also miindet auch die Sekundirzirkulation letztlich in Diffusion. Nur finden diese diffusiven
Fliisse groBtenteils nicht im Bodenwasserbereich statt, die resultierenden Anderungen der
Wassereigenschaften hingegen schon. Uber die Sekundirzirkulation entwickelt die intensivere
turbulente Vermischung einer kriftigen Randstromung gewissermaflen eine Fernwirkung auf
die tieferen Bereiche des zentralen Beckens.

Abschlieflend soll nochmals das zu Beginn angesprochene Problem der diapyknischen Vermi-
schung in der Tiefsee im globalen Mafistab angesprochen werden. Munk (1966) berechnet,
dass ein globaler diapyknischer Tiefsee-Austauschkoeffizient von 10 m* s™ erforderlich ist,
um das neu entstehende Tiefen- und Bodenwasser in hdhere Schichten zu mischen und die
globale thermohaline Zirkulation auf diesem Wege zu schlieBen. Das Problem hierbei ist, dass
dieser Wert um eine GroBenordnung iiber den Messwerten liegt (z.B. Polzin 1995), dass —
zumindest deuten die hier gezeigten Modellergebnisse dies an (Abb. 6.35.) — auch lokal, iiber
schroffer Topographie erhohte Koeffizienten den beckenweiten diffusiven Warmefluss nicht
sonderlich erhohen.

Somit sind die Fragen naheliegend: Welche Folgen fiir unser Verstindnis der globalen Tief-
seeventilation, der globalen thermohalinen Zirkulation und deren Stabilitdt ergéiben sich,
wenn es sich bei der Bodenwasserventilation in der Gronlandsee nicht um etwas Einzigarti-
ges, nur in diesem Becken Existierendes handelte? Warum sollte diese Form von Sekundér-
zirkulation nur in der Gronlandsee existieren? Ahnlich wie Webb und Suginohara (2001):
Warum sollte die globale Tiefseeventilation zu 100 % durch (lokale) Diffusion bewirkt wer-
den, wenn diese in der Gronlandsee — bei sehr hohen diapyknischen Austauschkoeffizienten!
— fiir nur 20 bis 40 % der Ventilation verantwortlich ist? Und konnte die globale Tiefseeven-
tilation nicht ebenfalls primir durch Sekundérzirkulation verursacht werden?
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ANHANG

a) Die Funktion rx in

nyaxjax’p

a_p rx(aT o5 oc j (4.6)
Ox

oT oS oC oT
—,—,—p|=a + +a,S+a, T)—
rx(@x ox Ox pj (al h P “ )8x

+(b,+b, p+b, S+b, T)g—i+( —;—O]g—f E<gm'4]
sed

mit Temperatur 7 [°C], Temperaturgradient 07/0x [K m'], Salzgehalt S [psu], Salzgehaltsgra-
dient 05/0x [psu m™], Sedimentkonzentration C kg m™], Sedimentkonzentrationsgradient

dC/ox [kg m™], Druck p [bar], Hintergrundsdichte p, = 1028 kg m™, Sedimentdichte ps =
2651 kg m™ und den Koeffizienten:

Koeffizient |Betrag Koeffizient |Betrag

a - 0.0814286079 b, 0.789408888

ap - 0.00012371235 |b, - 0.0000583916456
a3 - 0.0013742255 bs 0.000271146190
a4 - 0.00761499654 |by - 0.00151368737

b) Die Berechnung des adiabatischen Temperaturgradienten I' [K dbar'] nach Fofonoff und
Millard (1983):

AS =85-35
a=((-2.1687x107° T +1.8676x10"*) T —4.6206x107") p*
b=a+(2.7759x107"* T —1.1361x107"") AS p

c=b+(((-5.448x10™"* T +8.7330x107*) T = 0.67795x107'°) T +1.8741x10*) p
d=c+(-4.2393x10"° T +1.8932x107°) AS

I'=d+((6.6228x107"° T —6.8360x10™*) 7 +8.5258x107°) T+ 3.5803x 10"

mit Temperatur 7 in [°C], Salzgehalt S in [psu] und Druck p in [dbar].
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¢) Auflistung aller numerischen Experimente

Name Modellregion Gitterstruktur Beschreibung Output

RUNO! |[2-D (x,z) Schnitt quer ~ Ax =16 km, Sedimentplume am alle 6 Stunden
zum ostgronléndischen Az = 160 m, ostgronlandischen Momentaufnahmen
Kontinentalhang und reguldr Kontinentalhang von:u, v, w, §, T. S, C,
durchs zentrale initialisiert durch den heo Ki K, N
Gronlandbecken bis zur Eintrag von 12.8x10° kg
Gronlandbruchzone, m™' Sediment in die
Gradienten in y- untersten 160 m der
Richtung Wasserséule, zwischen x
(schnittnormal) werden = 144 km und x = 160
gleich Null gesetzt km, in einer Tiefe

zwischen 1000 m und
2000 m, gleichmiBig
wihrend der ersten 10
simulierten Stunden. Fiir
die Korngrofe des
Sediments werden 48
Um angenommen.

RUNO2 |w.o. Ax =8 km, w.0. Ww.0.
Az=80m,
regular

RUNO3 | w.o. Ax =4 km, Ww.0. Ww.0.
Az=40m,
reguldr

RUNO4 [w.o. Ax=4km— 16 km, Ww.0. Ww.0.

Az=40m— 160 m,
adaptiert, hohere
Auflosung tiber dem

ostgronlandischen
Kontinentalhang

RUNO5 |w.o. w.o., aber Erhohung W.0. W.0.
der Michtigkeit des
hochaufgeldsten
Bereichs iiber dem
Kontinentalhang

RUNO06 |w.o. Ax=2km— 16 km, W.0. Ww.0.
Az=20m- 160 m,
adaptiert

RUNO7 |w.o. Ax=1km- 16 km, W.0. Ww.0.
Az=10m - 160 m,
adaptiert

RUNO8 [ w.o. Ax =500 m— 16 km, W.0. Ww.0.
Az=5m-160 m,
adaptiert

RUNO09 |w.o. Ax=1km— 16 km, wie RUNO7 aber mit Ww.0.
Az=10m- 160 m, Vernachlédssigung des
adaptiert adiabatischen

Temperaturgradienten
RUNIO |w.o. W.0. wie RUNO7 aber mit W.0.

rdumlich homogenen
T,S-Feldern als
Anfangsbedingung
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Name Modellregion Gitterstruktur Beschreibung Output
RUNI1 |w.o. W.0. wie RUNO7 aber mit halbiertem Eintrag ~ w.o.
von Sediment (6.4x10° kg m™)
RUN11b |w.o W.0 wie RUNO7 aber mit einem Viertel des ~ w.o.
Sedimenteintrags (3.2x10° kg m™)
RUNllIc |[w.o W.0 wie RUNO7 aber mit einem Achtel des ~ w.o
Sedimenteintrags (1.6x10° kg m™)
RUNI2 |w.0 W.0 wie RUNO7 aber mit einem W.0
verdoppelten Eintrag von Sediment
(25.6x10° kg m™)
RUNI13 |w.0 W.0 wie RUNO7 aber mit hangaufwérts W.0
verschobenem Sedimenteintrag,
zwischen x = 128 km und x = 144 km
RUN13b |[w.o W.0 wie RUNO7 aber mit noch weiter W.0
hangaufwirts verschobenem
Sedimenteintrag, zwischen x = 128 km
und x = 135 km
RUN14 |w.0 W.0 wie RUNO7 aber mit hangabwirts W.0
verschobenem Sedimenteintrag,
zwischen x = 160 km und x = 176 km
RUNI15 [w.o W.0 wie RUNO7 aber mit reduzierter W.0
Sedimentkorngrofe (34 pm)
RUN15b |[w.o W.0 wie RUNO7 aber mit reduzierter W.0
SedimentkorngrofBe (15 um)
RUNI15¢ |w.0 W.0 wie RUNO7 aber mit reduzierter W.0
Sedimentkorngrofe (0 pm)
RUNI16 |w.o. W.0 wie RUNO7 aber mit vergroBerter W.0
SedimentkorngroBe (58 um)
RUN17 |w.o. W.0 bzgl. des Wirmetransports optimierter ~ w.o
Lauf: Sedimenteintrag 28x10° kg m™
iiber dem Schelf'in 120 — 280 m Tiefe,
Sedimentkorngrofe 15 pm
RUNI18 |3-D (x,y,2) Ax=4.7km—-200 durch stationdres Windfeld und 7,S- W.0
Modell des km, Ay=312m—  Relaxation forcierte stationdre
Nordatlantiks, 200 km, Az=10m Zirkulation, Simulation eines
des — 160 m, Sedimentplumes, der durch Eintrag von
Europdischen  adaptiert 10" kg Sediment in 1000 m Tiefe iiber
Nordmeers und dem ostgronldndischen Kontinentalhang
des bei 75° N entsteht
Nordpolarmeers
RUN19 | wie RUNO1 Ax=2km- 16 km, Annahme von (u,v,w) = 0, vertikaler alle 30 Tage
Az=20m- 160 m, Diffusionskoeffizient K, wird durch das Momentaufnahmen
adaptiert, hohere gemessene Profil von Naveira Garabato und Monatsmittel
Auflosung iiber et al. (2004) vorgegeben, horizontal von: u, v, w, , T,
dem gemittelter Wirme- und Salzgehalt des S, K, K,, N’ und
ostgronliandischen ~ Ozeans wird wihrend der Simulation der durch vertikale
Kontinentalhang ~ konstant gehalten. Diffusion
und iiber der verursachten 7-
Gronlandbruchzone und S-Anderung
RUN20 | w.o. w.0. w.0., aber mit (1,v,w) # 0, Antrieb durch Ww.0., zusitzlich

Windschubspannung

Monatsmittel der
durch vertikale
Advektion
verursachten T-
und S-Anderung
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Name

Modellregion

Gitterstruktur

Beschreibung

Output

RUN20b

RUN20c

RUN20d

RUN21

RUN22

RUN22b

RUN22c¢

RUN23

RUN23b

RUN23c¢

W.0.

W.0.

w.0., aber mit
Verdreifachung der K-
Werte

wie RUN20, aber mit
Erhohung der K;-Werte in
der Bodengrenzschicht von
2-5m’s" auf 20 m*s™'
(durch Bed. K, ,;, = 0.01
Ax?)

wie RUN20, aber mit
Erhohung der K;,-Werte in
der Bodengrenzschicht von
2-5m’s" auf 100 m*s™
(durch Bed. K, ,,;, = 0.05
Ax?)

wie RUN20, aber mit
entlang des Hangs
gerichteten
Wasserstandsgradienten, die
quer zum Hang konstant
bleiben

wie RUN20, aber mit
entlang des Hangs
gerichteten
Wasserstandsgradienten, die
quer zum Hang ein
realistisches Profil
aufweisen

w.0., aber mit
verdoppeltem, entlang des
Hangs gerichteten
Wasserstandsgradienten
wie RUN22, aber mit
halbiertem, entlang des
Hangs gerichteten
Wasserstandsgradienten
wie RUN22, aber ohne das
konstant Halten des
horizontal gemittelten
Wiérme- und Salzgehalts des
Ozeans

wie RUN23, aber ohne
Bertiicksichtigung des
adiabatischen
Temperaturgradienten bei
der Berechnung der
vertikalen Advektion

wie RUN23 aber ohne die
Addition des K,-Profils von
Naveira Garabato et al.
(2004) auf die vom Modell
berechneten K, -Werte

W.0.

W.0.

W.0.
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