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Abstract

Sealevel and surface crculation were investigated for the subtropicd and the subpdar North
Atlantic Ocean between October 1992 to September 1998. Sealevel data measured by the
satellite dtimeters aboard of Topex/Poseidon', ERS*1, and ERS-2 as well as hydrographic
data originating from two WOCE?®-sedtions and from two climatologies were analyzed. Using
these data the temporal mean circulation in the upper layer was described with main emphasis
on the paths of the mgjor currents. The temporal mean barotropic comporent of the geostro-
phic drculation was estimated by combining the hydrographic and the dtimetric data, which
was referenced to the state of the at global geoid model EGM96". It was shown that the geoid
model EGM96is not cgpable of determining the geoid onspatial scdes sufficient to derive the
barotropic comporent. Temporal anomalies of atimetric and hydrographic data were
combined along WOCE-repea sedions A1E and A2 resulting in a successul estimate of the
tempora variable barotropic comporent of the geostrophic velocity perpendicular to these
sedions.

Using the dtimeter data the spatial variability of the sea level was investigated on the
interannual time scde. The most significant changes on the interannual time scde aose
between summer 1995 and spring 1996 coinciding with a drop d the Index of the North
Atlantic Oscill ation (NAO) to negative values, which is equivalent to a wedening of the
mean atmospheric drculation. In this period the sealevel in the subpdar gyre rose by ~5 cm
correspondng to an estimated hea gain of ~6-1G° Jin the aeafrom 50° to 65N. The sea
level in the northern subtropicd gyre fell by up to 15cm correspondng to an estimated hea
loss of ~3-13° J in the aeafrom 40° to 50N. The anaysis of NCEP/NCAR® hea fluxes
reveded that only part of the dnanges observed between summer 1995and spring 1996can be
explained by the integrated effed of atered air-seahed fluxes. The investigation d wind dcata
measured by ERS-Scaterometers suggests, that changes in meridional Ekman and Sverdrup
transports that took dace éter summer 1995might be resporsible for the observed large scde
patterns of sealevel change, and hence of oceanic hea lossand gain. In addition, meridional
shifts of the Gulf Stream and the eatward branches of the North Atlantic Current were
observed coinciding with the dhange of sign of the NAO-Index. A Comparison with the wind
data indicaes, that the southward shift of the Gulf Stream in winter 1997 was triggered by
long baroclinic Rosdy-waves, that were generated 1.52 yeas before by anomalies of the
wind stresscurl in the aeaof the midatlantic ridge.
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Zusammenfassung

Die Meaeshohen und de Zirkulation in der ozeanischen Dedkschicht im subtropischen und
subpdaren Nordatlantik wurden fir den Zeitraum von Oktober 1992 hs September 1998
untersucht. Analysiert wurden hierfir Meeeshéhendaten, de von den Altimetern an Bord der
Satelliten Topex/Poseidon, ERS-1 und ERS-2 gemessen wurden, sowie hydrographische
Daten von zwei WOCE-Schnitten und aus zwel Klimatologien. Unter Verwendurg dieser
Daten wurde die zeitlich mittlere Zirkulation in der Dedkschicht beschrieben, wobel der
Schwerpunk auf den mittleren Ausbreitungspfaden der Hauptstromungen lag. Aus der
Kombination der hydrographischen undder altimetrischen Daten, de auf das derzeit aktuelle
Geoidmodell EGM96 bezogen wurden, wurde die zeitli ch mittlere barotrope Komporente der
geostrophischen Zirkulation abgeschétzt. Es wurde gezeigt, dal’ das Geoidmodell EGM96 de
raumlichen Skalen des Geoids nicht mit der Genauigkeit auflost, die fir die Bestimmung der
barotropen Komporente nétig wére. Entlang der WOCE-Wiederhaungsschnitte A1E und A2
wurden zeitliche Anomalien der atimetrischen und e hydrographischen Daten kombiniert,
und de zeitli ch variable barotrope Strémungskomponrente normal zu diesen Schnitten konrte
erfolgreich abgeschétzt werden.

Anhand der Altimeterdaten wurde die réumlich Variabilit & der Meeeshdhen auf interannu-
ellen Zeitskalen urtersucht. Die pragnanteste Anderung auf interannuellen Zeitskalen trat
zwischen dem Sommer 1995 und dm Frihjahr 1996 auf. Zeitgleich sank der Index der
Nordatlantischen Oszillation (NAO) auf negative Werte &, gleichbedeutend mit einer
Abschwachung der mittleren atmosphérische Zirkulation. In desem Zeitraum stieg die
Meegeshdhe im Subpdarwirbel um ~5 cm an, was zwischen 50° und 658 einem Wéarmege-
winn von ~6-1G° J entspricht. Die Meaeshohe im nérdlichen Subtropenwirbel nahm um
maximal 15 cm ab, was zwischen 40° und 50R einem Wérmeverlust von ~3-1G° J ent-
spricht. Die Analyse von NCEP/NCAR-Warmeflissen ergab, dal3 de zwischen dem Sommer
1995 und ém Frilhjahr 1996 keobaditeten Anderungen der Meeaeshohe nur teilweise durch
die zeitlich integrierten anomalen Netto-Warmeflise zwischen Ozean und Atmosphére
erklart werden konren. Untersuchungen von Winddeten, de von cen ERS-Scaterometern
gemessn wurden, legen den SchluR rahe, daR Anderungen der meridionalen Ekman- und
Sverdrup-Transporte nach dem Sommer 1995fiir die bedkenweiten Anderungen der Meeaes-
hohen, und dmit des Warmeinhalts, verantwortlich waren. Zusétzlich wurden meridionale
Verlagerungen des Golfstroms und der ostwértigen Zweige des Nordatlantikstroms im
Zusammenhang mit dem Vorzeichenwechsel der NAO beobadtet. Ein Vergleich mit den
Winddaten legt den Schluf? rahe, dal3 de slidwartige Verlagerung des Golfstroms im Winter
1997 duch lange barokline Rossy-Wellen ausgel6st wurde, die 1,52 Jahre zuvor durch
Anomalien der Rotation des Windschubs im Bereich des Mittelatlantischen Rlckens erzeugt
wurden.
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1.Einleitung

Von groliem off entlichen Interesse ist, ob wir Menschen das globale Klima bereits verandert
haben undwelche Klima&hderungen fur die Zukurft zu erwarten sind. Die Bestimmung von
anthropogenen Klimadnderungen wird dadurch erschwert, dal3 dese relativ klein gegentiber
den natUrli chen Schwankungen des globalen Klimasystems snd. Daher sind Untersuchurgen,
die zu einem besseren Versténdn's unseres Klimasystems und seiner natirli chen Schwankun
gen fuhren, von zentraler Bedeutung (Mikolgjewicz et a., 199Q Nichdls et a., 1996 von
Storch undHasslmann, 1996. Eine wesentliche Komponrente unseres Klimasystems ist der
Weltozean, da & aufgrund seiner grof¥en Masse und der hohen Warmekapazitdt von Wasser
effektiv grole Warmemengen speichern kann. Wird lokal Warme, die zu einem anderen
Zeitpunk oder an einem anderen Ort im Ozean gespeichert wurde, an de Atmosphére
abgegeben, bedanfluf sie das Klima. Der Ozean hil det einen zeitli chen Puffer, der den Tages-
und Jahresgang der Lufttemperatur dampft. Mit der ozeanischen Zirkulation in der Dedk-
schicht wird Warme vom Aquator in Richtung der Pole transportiert, woduch der meridionale
Temperaturgradient gemildert wird, der aus der unterschiedlichen solaren Einstrahlung
resultiert. Die Bestimmung und dhs bessere Verstandnis des ozeanischen Wéarmetransports
undseiner Variabilit & ist eines der zentralen Ziele desin den Jahren 1990 lbs 2002 laufenden
internationalen Forschurgsprojektes WOCE® (19902002, in desen Rahmen dese Arbeit
entstanden ist.

Fur das Klima in Mittel- und Nordeuropa ist der nordwérts gerichtete ozeanische Wéarme-
transport in der nordatlantischen Dedkschicht, d.h. olerhalb der in 5001000m angesiedelten
permanenten Temperatursprungschicht, ein wesentlicher Faktor. Dartiber hinaus ist er auch
fUr das globale Klimasystem von Bedeutung, da & die hydrographischen Bedingungen in der
Labradorseeund der Gronlandsee bedanflussen kann. Diese beiden Regionen gehdren zu den
wenigen im Weltozean, in denen sehr dichtes Tiefenwasser gebildet werden kann. Dieses
Tiefenwassr zirkuliert in grolien Tiefen als tiefer Zweig des sgenannten Conveyor Belt
durch den gesamten Weltozean (Broedker, 1991)). Auf diesem Wege kénren sich Veranderun-
gen im Nordatlantik auf den globalen azeanischen Transport von Warme und Salz auswirken.

Ein Schwerpunkt dieser Arbeit ist die Beschreibung der Ausbreitungspfade der zeitlich
mittleren Zirkulation in der ozeanischen Dedkschicht unter Verwendurg von Satellit endaten.
Zusétzlich zu den Radaraltimeterdaten der Topex/Poseidon’ und der ERSP-1/2 Misdonen aus
dem Zeitraum von 1992 Is 1998 werden hierzu auch zwei historische hydrographische
Datensétze, sogenannte hydrographische Klimatologien, analysiert. Die beiden verwendeten
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2 1 EINLEITUNG

hydrographischen Klimatologien sind erst kirzlich fertiggestellt worden. Von anderen
hydrographischen Klimatologien urterscheiden sie sich dadurch, dal3 das Interpalationsverfah-
ren zum raumlichen Mitteln dieser Daten auf ein 1°x1° Gitter verbessert undeine sorgféltigere
Qualitatskontrolle der eingehenden Daten durchgefiihrt wurde (Gouretski und Jancke, 1998
Lozier et al., 1999.

Der ozeanische Warmetransport kann aus Mesaungen der Temperatur und der Strémungsge-
schwindigkeit im Ozean bestimmt werden. Wahrend in den letzten 70 Jahren eine Vielzahl
von Temperaturmesaungen im Nordatlantik durchgefiihrt worden sind, liegen drekte Stro-
mungsmesaungen nu vereinzelt vor. In erster Naherung sind de Stromungen im Nordatlantik
ndrdlich von 20N im geostrophischen Gleichgewicht, d.h. de Druckkraft wird duch de
durch de Erdrotation erzeugte Corioliskraft balanciert. Aus Mesaungen der Dichte des
Meeawassrs kann de sogenannte barokline Komporente der geostrophischen Strémungen
berechnet werden. Dabel wird ein vertikales Stromungsprofil beredhnet, das von einer
unbekannten Referenzgeschwindigkeit, der sogenannten barotropen Komponrente, abhéngt.
Diese barotrope Komporente kann in den Randstrdmen mehr as 50% des VVolumentransports
verursachen (Schmitz, 1996.

Anhand der vaidierten hydrographischen Klimatologien und e neuen atimetrischen Daten
wird in deser Arbeit der Versuch urternommen, de barotrope Komponrente der ozeanischen
Zirkulation im Nordatlantik zu bestimmen. Aus Mesaungen der Neigung der Meeaesoberfl&
che mit einem satellit engestiitzten Radaraltimeter ist es prinzipiell mdéglich, de ésolute
geostrophische Stromung fur die Meaesoberflache zu bestimmen. Aus der Kombination von
Satelliten- und in-situ Daten kdnren beide Komponrenten des geostrophischen Stromungsfel-
des bestimmt werden (Wunsch und Gaposchkin, 198Q. Altimeterdaten sind kisher selten zur
Bestimmung der barotropen Strémungskomporente herangezogen worden, da sie nur dann
zusétzliche Informationen fur das geostrophische Stromungsfeld liefern kdnren, wenn ihr
Fehler kleiner as 10cm ist (Roemmich und Wunsch, 1982. Eine solche Genauigkeit der
Altimetermesaungen, de aus einer Hohe von ca 1000km durchgefiihrt werden, wird erst seit
einigen Jahren erreicht. Mit den Daten der Topex/Poseidon und @ ERS-1/2 Missonen liegen
seit Herbst 1992 Mesaungen des zeitli ch variablen Wasserstandes mit einer Genauigkeit von
ca 3cm von ds zu drei verschiedenen Gerédten gleichzeitig vor (Cheney et al., 1994
Hernandez et al., 1995. Bei der Bestimmung des absoluten Wasserstandes aus Altimeterdaten
geht zusétzlich das Erdschwerefeld ein. In dieser Arbeit wird das gegeniiber vorherigen
Erdschweremodellen deutlich verbesserte globale Modell EGM96° (Lemoine & al., 1999
verwendet, das im Nordatlantik eine Genauigkeit von 310 cm aufwelst.

Ein wesentliches Merkmal des Klimas im nordatlantischen Raum sind mehrjahrige bis
dekadische Fluktuationen der mittleren atmosphérischen Zirkulation, de sogenannte Nordat-
lantische Oszill ation (NAQO) (Cayan, 1992b Hurrell, 1995. Die Erforschung der Medhanis-
men, de diese Fuktuationen erzeugen, konrie letztendich Klimavorhersagen fir den
westeuropdischen Raum Uber mehrere Jahre hinweg ermdglichen. Inwieweit verschiedene
ozeanische Parameter und Prozese aif die NAO regjieren oder gar Bestandteill einer
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gekoppelten Oszillation des Systems Ozean-Atmosphdre sind, wird gegenwartig noch
kontrovers diskutiert (z.B. Grétzner et al., 1998 Hakkinen, 1999 Frankignod at al., 1997
Segger et d., 2000.

Eine weiterer Schwerpunkt dieser Arbeit ist die Untersuchung der zeitli chen Variabilit & der
ozeanischen Zirkulation, sowie des Wéarmeinhalts in der nordatlantischen Dedkschicht. Zur
Bestimmung der ozeanischen Meridionaltransporte undihrer Variabilit & wurden im Rahmen
des Forschurngsprojektes WOCE zwischen 1990 und 1998nehrfach de hydrographischen
Eigenschaften entlang von verschiedenen transozeanischen Schnitten gemessen. Zwei dieser
Schnitte im Nordatlantik wurden von cdeutschen Forschungsgruppen dkernommen, der
WOCE-Schnitt A1E zwischen Grénland undIrland und @& WOCE-Schnitt A2 zwischen
Neufundand undirland. Entlang dieser Schnitte wurden zwischen 1992 und 1998aweil s funf
Mef¥fahrten duchgefiihrt. Die Analyse der Datensédtze dieser Fahrten zeigte, dal3 de Eigen-
schaften der Wassermassen, sowie der Volumen-, Warme- und Stilvassrflisse eheblichen
interannuwellen Schwankungen urterliegen (Bersch et a., 1999 Koltermann et a., 1999
Lorbadher, 200Q. Der Vergleich der zeitlichen Variabilit& der hydrographischen Daten mit
derjenigen der Altimeterdaten birgt ein grofes wissenschaftliches Potential. Einerseits kann
aus der Kombination der beiden Datensétze die zeitli ch veranderliche barotrope Strémungs-
komporente abgeschétzt werden. Dain die Berechnurg der zeitli ch verénderli chen barotropen
Komporente das Erdschweremodell und camit auch seine Fehler nicht eingehen, sollte die
zeitli ch veranderli che barotrope Komporente im Vergleich zur zeitli ch mittleren barotropen
Komporente deutlich genauer sein. Andererseits konren de kontinuierlich aufgenommenen
Satellit endaten helfen, de vereinzelten hydrographischen Messungen in ihren raumlichen und
zeitli chen Kontext einzuordnen.

Lokale Veranderungen der Wassermassen und @r ozeanischen Transporte kbnren zuverlassg
durch hydrographische Mesaungen erfald werden. Der entscheidende Naditell solcher
Mesaungen ist, dad sie zeit- und kastenintensiv sind und @her nicht mit der zeitlichen und
réaumlichen Auflésung durchgefiihrt werden konren, de nétig wére, um klimarelevante
ozeanische Verdnderungen zu erfassen. Dahingegen liegen Altimeterdaten fir grofie Teile des
Weltozeans mit einer rdumlichen Auflésung von 1° bs 3° undeiner zeitli chen Auflésung von
zehn Tagen his zu einem Monat vor. In deser Arbeit wird de grof¥aumige Variabilit & zweier
klimarelevanter ozeanischer Grolen urtersucht, fir die @n gut untersuchter Zusammenhang
mit Altimeterdaten besteht: die Variabilitat der oberflachennahen Zirkulation (z.B.: Fu und
Cheney, 1995, sowie die Variabilit & der Warmespeicherung in der ozeanischen Dedkschicht
(WhiteundTai, 1995 Chambers et al., 1997. Der Abschdtzung der Warmespeicherung in der
ozeanischen Dedkschicht liegt die Beobadhtung zugrunde, dai3 grofraumige Anderungen des
Wassrstandes im offenen Ozean fur Zeitskalen von mehr als einem Monat primér die
thermische Expansion der Wassersiule widerspiegeln. Anderungen des Warmeinhalts konnen
durch Anomalien der lokalen atmosphérischen Verhdltnisse, sowie durch interne ozeanische
Prozese ausgelost werden, de horizontal oder auch vertikal Warme verlagern (Gill und
Niiler, 1973 Stammer, 19971). Dies bedeutet, dal? aus den Veranderungen des ozeanischen
Wéarmeinhalts die anomalen Warmetransporte in der ozeanischen Dedkschicht abgeschétzt
werden konren, falls die lokalen Anomalien des Nettowdrmeaustauschs zwischen Ozean und
Atmosphére bekannt sind.
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Mitte der neunziger Jahre wedhselte die NAO ihr Vorzeichen, wobei sich de beiden Luft-
druckzentren im nordatlantischen Raum, das Azorenhoch und as Islandtief, abschwéadten.
Im Zusammenhang mit den atmosphérischen Bedingungen verénderte sich auch eine Vielzahl
von aeanischen Parametern (Dickson und Meincke, 1999. Anhand der seit Herbst 1992
vorliegenden Altimeterdaten konren die typischen rdumlichen Muster der zeitli chen Variabi-
lité des Wéarmeinhalts in der ozeanischen Dedkschicht auf Zeitskalen von Monaten his zu
einigen Jahren urtersucht werden. In dieser Arbeit sollen de Anderungen des Warmeinhalts
und der Zirkulation in der ozeanischen Dedkschicht, die zeitgleich mit dem Vorzeichenwed-
sel der NAO auftreten, urtersucht und quantitativ beschrieben werden.

Einen statistischen Zusammenhang zwischen der raumlichen Verteilung von Anomalien der
Meeaesoberflachentemperatur und dcem Zustand der NAO zeigten z.B. Cayan (1992), sowie
Deser und Bladkmon (1993. Einige Autoren vertreten de Ansicht, dal3 dese Anomalien
primér eine Re&ktion auf die veranderten atmosphérischen Bedingungen darstellen (Cayan,
1992k Seager et d., 200Q. Andere Autoren verfechten de These, dal3 de Schwankungen der
NAO auf dekadischen Zeitskalen duch ozeanische Prozess verursacht und der Atmosphére
durch anomale Warmeflisse aus dem Ozean aufgepragt werden (Grotzner et al., 1998
Rodwell et a., 1999, Marshall et a., 1999. In desen Theorien spielen olerflachennahe
ozeanische Wéarmanomalien, de den Zustand der NAO beanflussen und duch Anomalien
des ozeanischen Warmetransports erzeugt werden, eine wesentliche Rolle. In deser Arbeit
wird versucht, die relative Bedeutung von lokalem atmosphérischem Antrieb und internen
ozeanischen Prozessen fir die Erzeugung von olerflachennahen Warmeanomalien im
Zusammenhang mit dem Vorzeichenwedsel der NAO Mitte der neunziger Jahre zu bestim-
men. Moglich wird dese Abschétzung dadurch, dafd fur die neunziger Jahre die dynamisch
konsistent interpolierten atmosphérischen WarmefluBcaten von NCEP/NCAR™®, sowie von
Satellit en aus gemessene Winddaten zur Verfiigung stehen.

19 National Center for Environmental Prediction/National Center for Atmospheric Reseach



2.Einfihrung in das Untersuchungsgebiet

Das Untersuchurngsgebiet umfaldt den Nordatlantik von 20°-~70R und 0°-80W. Im folgen-
den werden die geographischen, atmosphérischen und @eanischen Bedingungen in deser
Region keschrieben, de fir die vorliegende Untersuchung der Meeeshéhen und ar geostro-
phischen Stromungen in Oberfladhenndhe von Bedeutung sind. Das Kapitel beginnt mit der
Beschreilburng der topographischen Gliederung des Nordatlantik in verschiedene Bedken, da
sie die ozeanische Zirkulation entscheidend keanfluf¥. Daran anschlief3end wird die grofl¥au-
mige amosphérische Zirkulation beschrieben, de den wichtigsten Antrieb fir die ozeanische
Zirkulation und de Wasermassneigenschaften in Oberflachennéhe darstellt. Das Kapitel
schliefit mit der Beschreibung der Zirkulation in der ozeanischen Dedkschicht, die sich
oberhalb der permanenten Thermokli ne befindet.

2.1. Die Bodentopographie des Nordatlantischen Ozeans

Der Nordatlantische Ozean wird im Westen duch de Kuste Nordamerikas, im Osten durch
die Kisten Europas und Nordafrikas begrenzt. In meridionaler Richtung erstredkt er sich vom
Aquator bis zum Européischen Nordmee, von cem er durch submarine Schwell en entlang der
Linie Gronland, Island und Faréer Inseln getrennt wird. Die wichtigsten topagraphischen
Merkmale sowie die im Text verwendeten geographischen Bezeichnurgen sind in Abbildung
2.1 dargestellt. Die bedeutendste topomgraphische Struktur ist der Mittelatlantische Ricken
(MAR), der in der Zentralspalte zwischen amerikanischer und européischer Platte von einer
mittleren Tiefe 4000m bis zu 1000m aufragt. Der MAR unterteilt den gesamten Atlantik in
eine Reihe westli cher und ¢stlicher Bedken und leanfluf die Zirkulation und de Charakteri-
stika der Wassermassen. Besonders ausgepragt ist sein Einflu3in den tiefen Schichten, da dort
ein Austausch zwischen den Gstlichen und westlichen Bedken nu Uber einige wenige
Bruchzonen im MAR wie die Charlie-Gibbs Bruchzone (CGBZ) stattfinden kann. Weitere
topagraphische Merkmale werden dat diskutiert, wo sie fur die Interpretation der Ergebnisse
dieser Arbeit von Bedeutung sind.
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Abbildung 2.1: Topaographische Gliederung des Nordatlantischen Ozeans und de im Text verwende-
ten geographischen Namen. Die Tiefenlinien sind fur 3000, 2000, 1000, 500 und 260Was-
sertiefe @ngezeichnet. Dabei bedeuten: CGBZ Charlie-Gibbs Bruchzone, FA Farter Inseln,
ISldand, IR Irland, KH Kap Hatteras, NESM New England Seamounts, NFSM Newfound-
land Seamounts, NFB Neufundand-Banke, RG Rockall-Graben, RP Rockall-Plateau und
RR Reykjanes-Rucken.

2.2. Die Luftdruckverteilung

Die grof¥aumige Vertellung der Winde aff Meaeshdhe wird duch de Gradienten des
Bodenluftdrucks bestimmt. Die zeitlich mittlere Vertellung des Bodenluftdrucks im nordat-
lantischen Raum ist in Abbildung 2.2 dargestellt. Sie wird daminiert von dem subtropischen
Hochdruckgurtel mit Zentrum nahe der Azoren, dem sogenannten Azorenhoch, und @m
Islandtief mit Zentrum in der Néhe von Island, dem sogenannten Islandtief. Entsprechend
herrschen im stdichen Teil des Untersuchurngsgebietes Nordostpassate, im mittleren West-
winde und im ndrdlichen Ostwinde vor. Im Winter sind der Luftdruckgradient zwischen
Azorenhoch undlslandtief und mit ihm die Westwinde stérker ausgeprégt alsim Sommer. Die
Verstarkung des Luftdruckgradienten im Winter wird hauptsadchlich duch de Intensivierung
des Islandtiefs verursadht. Die Intensivierung des Islandtiefs im Winter wiederum wird durch
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den Zusammenstol3 warmer atlantischer Luftmassen mit sehr kalten Luftmassen sibirischen
Ursprungs tber der Norwegensee ausgel 6st (Tomczak und Godfrey, 19949.

Der mittlere meridionale Luftdruckgradient im nordatlantischen Raum schwankt nicht nur mit
den Jahreszeiten, sondern auch auf Skalen vonmehreren Jahren his Jahrzehnten. Diese Mode
der atmosphérischen Variahilitat ist im Winter besonders deutlich ausgepragt und wird as
Nordatlantische Oszill ation (NAQO) bezeichnet. Cayan (1992h zeigte, dald kei einer Zerlegung
der Luftdruckschwankungen auf Meaeshdhe in Empirische Orthogonafunktionen Ulker das
ganze Jahr mehr als 30 % der Varianz durch die der NAO entsprechende Mode ekléart wird.
Die beiden Extremzusténde der NAO sind in Abbildung 2.3 schematisch dargestellt. Eine
starke (schwadhe) NAO ist durch eine Stérkung (Schwéadung) der beiden Druckzentren, dem
Islandtief und dem Azorenhaoch, charakterisiert. Dies geht mit der Verlagerung des gesamten
Luftdrucksystems nach Nordosten (Stidwesten) einher (Hurrel, 1995.
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N

Grad N

40
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Abbildung 2.2: Mittlere Luftdruckverteilung auf Meeaeshdhe in mbar. Die Druckdaten sind dem
NCEP-Reanalyse Atlas fir den Zeitraum 1979 bs 1995entnommen (NOAA-CIRES, 1999.

Die NAO wurde astmals von Walker (1924 beschrieben. Als Mal3 fur ihren Zustand
benutzte @ einen Index, der auf der normierten Druckdifferenz zwischen Island (Styk-
kishdmur) und cen Azoren (Ponta Delgada) beruht. Ein pasitiver Index bedeutet, dal3 de
beiden Druckzellen besonders dark ausgeprégt und somit die Westwinde verstérkt sind. Da
von Island wesentlich langere Zeitreihen der Bodenluftdrucks vorliegen als von den Azoren,
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verwendete Hurrel (1995 as didiche Melistation Lissabon, vonwo seit 1864 Daten varlie-
gen. Jones et a. (1997 konnten den NAO-Index seit 1821 kestimmen, indem sie Daten von
der Mef3station Gibraltar verwendeten. Spektrale Analysen dieser NAO-Indices zeigen ein
schwacdh rotes Spektrum, wobei Maxima bei 2 und 8-10Jahren sowie flir dekadische
Perioden auftreten (Rogers, 1984 Wunsch, 1999.

Schwache NAO

Breite °N
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Abbildung 2.3: Schematische Darstellung der Luftdruckverteilung bei starker und kei schwacher
NAO. Dabei liegt H im Zentrum des Azorenhochs und T im Zentrum des Islandtiefs.

Verschiedene Untersuchurngen zeigen, dal? viele amosphérischen Grolen im nordatlanti schen
Raum mit der NAO korrelieren. So hdngen Windstérke, latente und sensible Warmefliss, die
Lufttemperatur auf Meaeshdhe und de Niederschlagsvertellung Uber Westeuropa mit der
NAO zusammen (Cayan, 1992; Deser und Bladkmon, 1993 Hurrel, 1999. Die Sturmbahnen
im Nordatlantik verlaufen bei starker NAO weiter ndrdlich as bei schwacer NAO (Rogers,
1997).

2.3. Die Nordatlantische Oszillation im Ozean

Beobadhtungen zeigen, dal3 verschiedene ozeanische Grofen und Prozesse mit der NAO
korreliert sind. Die Meaesoberflachentemperatur ist beispielsweise bel starker NAO im
Subtropenwirbel héher und nddlich davon nedriger as bel schwader NAO (Cayan, 1992).
Die Golfstromacdhse ist bel starker NAO nach Norden verlagert (Taylor und Stephens, 1998
Joyce ¢ al., 1999,Rosdy undBenway, 200Q. Curry (2000 beobadteten im Zusammenhang
mit einer starken NAO ein Anwachsen des baroklinen Transports des Nordatlantikstroms.
Auch der Eis- und dcamit Stl3wvassrexport aus der Arktis <heint pasitiv mit der NAO zu
korrelieren (Kwok und Rothrock, 1999. Nacd Dickson et al. (1996 wird die Intensitét der
Konwektion und de Eigenschaften der gebildeten Wassrmas®en in der Sargas®-, der
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Labrador- und der Gronlandsee von der NAO gesteuert. Dabel wird bei starker NAO nur
wenig und leichtes Subtropisches Modewasser in der Sargassosee gebildet. Extrem tiefrei-
chende Konwvektion findet bel starker NAO in der Labradorseeund tel schwadcher NAO in der
Gronlandseestatt.

Es gibt verschiedene Ansétze, die Energie der NAO auf interannuellen bis interdekadischen
Zeitskalen sowie die beobadtete Korrelation zwischen der NAO und \erschiedenen azeani-
schen Grolen zu erklaren. Es ist moglich, de spektralen Eigenschaften der NAO durch
nichtlineare Wedhselwirkungen der atmosphérischen Variabilitét auf verschiedenen Raum-
und Zeitskalen zu erkldren (z.B. Barnett, 1985. Bezilglich der beobadteten Korrelation
zwischen NAO und \erschiedenen azeanischen Grofen zeigte Wunsch (1999, da’3 dese
Korrelationen bei der gegebenen Lange der Zeitrethen und aren statistischen Eigenschaften
nicht signifikant sind. Ein anderer Ansatz geht davon aus, dald ein ursadlicher Zusammen-
hang zwischen der NAO und \erschiedenen ozeanischen Grofen besteht, da der Ozean von
der Atmosphére beanfluf® wird. Der Ozean reajiert auf die stochastische Anregung aus der
Atmosphdre mit seinen eigenen langeren Zeitskalen, de beispielsweise durch de Ausbrei-
tungsgeschwindigkeit barokli ner Rossy-Well en gegeben sind (Frankignou et a., 1997.

Eine weitere, verbreitete These ist, da3 de NAO durch zeitverzdgerte Wedselwirkungen
(engl.: delayed oscillator) zwischen Ozean undAtmosphére ezeugt wird (Latif, 199§. Dabei
steckt das Gedadtnis des gekoppelten Systems im Ozean. Der Ozean speichert Warme,
transportiert sie meridional und gibt sie schliefdlich mit einer zeitlichen Verzdgerung in
sogenannten Schlisselregionen wieder an de Atmosphédre a. Es gibt Hinweise darauf, dai3
anomale Warmeflise vom Ozean in de Atmosphédre in Regionen wie dem Neuflundand-
Bedken oder dem Subpdarwirbel die amosphérische Zirkulation modifizieren konren
(Grétzner et a., 1998, Rodwell et al., 1999. Atmosphérische Variabilita wiederum kann
verschiedene ozeanische Prozess ausltsen, de auf unterschiedlichen Zeitskalen den meridio-
nalen Warmetransport im Nordatlantik beanflussen. Im einzelnen werden folgende Meda-
nismen dskutiert:

*  Windgetriebene Anomalien des meridionalen Massentransports (Marshall et al., 1999
Eden, 1999,

» Schwankungen des Massentransports mit dem Subtropenwirbel (Grétzner et al., 1998
Curry, 2000,

e Trangport von Warmeanomalien mit der mittleren Stromung (Hansen und Bezdek,
1996 McCartney et a., 1996 Sutton undAllen, 1997,

* Veranderungen der thermohalinen Zirkulation (Latif, 1998 Hakkinen, 1999.

2.4. DieZirkulation in der ozeanischen Deckschicht

Das durch das Isandtief und das Azorenhach getriebene Windfeld treibt zwel grole ozeani-
sche Wirbel an, den antizyklonischen Subtropenwirbel und en schwaderen zyklonischen
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Subpdarwirbel. Uberlagert ist die thermohaline Zirkulation, de in der Dedkschicht iber eine
Kette von westlichen Randstromen Warme und Salz aus tropischen und subtropischen in
subpdare Bereiche transportiert. Auf diesem Weg kuhlt das Wasser durch Wedhselwirkungen
mit der Atmosphére @. Ein Teil dieses kalten Wassers gromt in Oberflachenndhe Uber die
Randstréme des Subpdarwirbels zurtick nach Stiden. Der andere Teil wird duch Konwvektion
in der Labradorseeund der Gronlandseein Tiefenwasser transformiert und stromt in Boden-
ndhe nach Sliden. Trotz fortwdhrender Wedselwirkungen mit der Atmosphére ist das Wasser
innerhalb der groleen Oberflachenstrome zumeist warmer as die dartberliegenden
Luftmassen, und te& 40°N werden ca 0,7PW (Peta=10") Warme vom Ozean nach Norden
transportiert (Krauf3, 1994. Dies ist moglich, da die Warmekapazitdt von Wasser um 3100
mal hoher als die von Luft ist, die ozeanischen Strome bis zu 800m méaditig sind und
Strémungsgeschwindigkeiten von bs zu 1,5ms™ auftreten. Die mit den Ozeanstrémungen
transportierten Warmemengen werden in den subpdaren Gebieten an de Atmosphére
abgegeben und keanflussen dadurch das Klimain Mittel— undNordeuropa entscheidend.

Im folgenden werden die grof3skaligen Stromungen der Dedkschicht und ihre Variabilit & in
Anlehnurg an Tomczak und Godfrey (1994 beschrieben. Dabei werden drel Gebiete mit
unterschiedli cher Dynamik urterschieden: der primér windgetriebene Subtropenwirbel stidlich
von 40N, die Ubergangszone zwischen 40° und 50K sowie der primar thermohalin getrie-
bene Subpdarwirbel nérdlich von 50N. Die Lage der im folgenden beschriebenen Stromun-
genist in Abbildung 2.4 schematisch dargestellt.

Der erste Abschnitt des westlichen Randstroms des Subtropenwirbels verlauft zwischen der
Floridastral’e und Kap Hatteras und Feil3t Floridastrom. Er ist ein relativ ortsfester Strom, der
vom Kontinentalabhang geftihrt wird. Ein Tell des Stroms rezirkuliert in der sogenannten ,,C-
formige Zelle® (z.B. Schmitz et a., 19932, die auch as ostlicher Subtropenwirbel bezeichnet
wird. Der Floridastrom transportiert an seinem siidlichen Ende ca 32Sv (Sverdrup=10° m°s™)
mit maximalen Geschwindigkeiten von 1,8ms™® nach Norden, bei Kap Hatteras ist der
Transport auf 70—100Sv angewadhsen. Der Transport des Floridastroms unterliegt saisonalen
Schwankurgen; er ist im Mérz ca 11Sv groler as im November (Tomczak und Godfrey,
19949).

Bei Kap Hatteras |0st sich der Strom von der Kiste und wird Golfstrom GS genannt. Er
strémt mit meximalen Geschwindigkeiten von 1,5m s nach Osten und lildet auf seinem
Weg wandernde Maander und Ringe aus. Ein Teil dieser Ringe |6st sich vom Strom und
bil det warme bzw. kalte Wirbel. Entlang des GS wird standig Wasser aus den umliegenden
Wasserkorpern eingemischt, woduch der Transport auf bis zu 150Sv anwadst. Ein
bedeutender Antell dieser 150Sv rezirkuliert in zwel langgestreckten Zellen sidlich und
nordlich des GS. Nadh Rosdy (1999 schwanken sowohl die Transporte ds auch die Position
des GS saisonal. So transportiert der GS zwischen Kap Hatteras und 60W im Juni 79 Sv bei
einem mittleren Transport von 71Sv. Der GS liegt im November um ca 20km ndrdlicher als
im April .
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Abbildung 2.4: Schema der Oberfladchenzirkulation im Nordatlantik. AC: Azorenstrom (engl.: Azores
Current), Ca: Kanarenstrom, EGC: Ost-Gronlandstrom (engl.: East Greenland Current), GS:
Golfstrom, GS-Rez.: Golfstrom-Rezirkulationszellen, IR: Irmingerstrom, LC: Labradorstrom
(engl.: Labrador Current), NAC: Nordatlantikstrom (engl.: North Atlantic Current), NWC:
Northwest Corner, Po: Portugalstrom, WGC: West-Gronlandstrom (engl.: West Greenland
Current). Die Tiefenlinien sind fir 4000, 2000, 1000 und 200 Wassertiefe @ngezeichnet.
Nadh: Belkin undLevitus (1996, Rosdy (1996, Schmitz und McCartney (1993, Tomczak
und Godfrey (1994 sowie van Aken undBedker (1996.

Suddgstlich der Neufundand-Bénke bel ca 50°W verandert sich der Charakter der Strémung,
und der GS spaltet sich in den Azorenstrom und den Nordatlantikstrom auf. Ungeféhr 15 Sv
flief3en zwischen 35° und 40N as Azorenstrom AC nadh Osten. Charakteristisch fir den
AC sind wandernde geostrophische Wirbel, die dazu fihren kénren, dal3 de Stromung sich
meridional verlagert und zeitweise sogar umkehrt (Tomczak und Godfrey, 1994. Der AC ist
im Winter breiter und verlauft weiter ndrdlich alsim Sommer (Klein undSiedler, 1989. Er ist
eine der Quellen des didwartigen, langsamen Kanarenstroms, der wiederum den ostwértigen
Nordaquatorialstrom speist. Dieser liegt aul¥erhalb des Untersuchungsgebietes bei ca 15N
undstellt die stdiche Begrenzung des Subtropenwirbels dar.

Nordlich davon keginnt der Ubergangsbereich zwischen Subtropen- und Subpdarwirbel, die
ozeaische Ubergangszone. Hier ist der Windantrieb sehr variabel, und thermohaline
Prozesse gewinnen an Bedeutung (Kase und Krauf3, 1996. Ca. 45Sv und damit ungefahr
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zwei Drittel des GS gehen in den Nordatlantikstrom NAC Uber, der entlang der 4000m
Tiefenlinie ostlich der Neufundand-Banken nach Norden fliefdt. Hier entstehen héufig
topographisch gefuhrte Maander, begleitet von antizyklonischen und zyklonischen Wirbeln.
Durch de Einmischung von Umgebungswasser verstérkt sich der nordwartige Transport,
wobel ungefahr die Halfte des NAC-Transports bereits im Neufundand-Beden rezirkuliert
(Rossoy, 1999. Ostlich der Neufundand-Banke spaten sich an verschiedenen Stellen
temporére Stromungszweige vom NAC nad Osten ab. Die enzelnen NAC-Zweige sind ca
100km breit, bestehen hauptsachlich aus Wirbeln und llerqueren den MAR zwischen 40°
und 53N (Sy et a., 1992 Belkin und Levitus, 1996. Bei 52°N erreicht der NAC seine
nordwestlichste Position (engl.: Northwest Corner) und wird dann rach Osten abgelenkt.
Dieser Abschnitt des NAC wird auch Westwinddift genannt undist die stidliche Begrenzung
des Subpdarwirbels.

Der Subpolarwirbel setzt sich aus folgenden Stromungen zusammen: Der nordliche, relativ
stationdre Zweig des NAC entspricht der ozeanischen Subpdar- bzw. Subarktikfront. Er folgt
der Bodentopagraphie und uUlerquert den MAR auf Hohe der Charlie-Gibbs Bruchzone
(CGBZ: siehe Abbildung 2.1). Zwischen 22° und 27W andert der NAC seine Richtung und
stromt in mehreren Zweigen sowohl westlich as auch ¢stlich des Rockall -Plateaus (RP: siehe
Abbildung 2.1) nach Norden. Die Starke der einzelnen Zweige und de Position, an der sich
der NAC nadh Norden arientiert, urterliegt interannuellen (White und Heywood, 199% und
dekadischen Schwankungen (van Aken undBedker, 1999.

Waéhrend ein Teil des NAC in de Norwegenseeflieldt, tberquert ein NAC-Zweig mit einem
Transport von 8-11Sv als Irmingerstrom den Reykjanes-Ricken nach Westen (Krauf3,
1995. Er flief zyklonisch un die Irmingersee und geht in den Ost-Gronlandstrom Uber.
Der Ost-Gronlandstrom und seine Fortsetzung, der West-Gronlandstrom, folgen der Kiste
Gronlands entlang der Schelfkante nach Westen. Entlang der Stromungsadhse verlauft eine
Front zwischen Wasser arktischen und naedatlantischen Ursprungs, wobei das arktische
Wassyr auf der kistenzugewandten Seite liegt. Beide StrOme besitzen eine ausgepragte
barotrope Komporente, und de Angaben Uber den Gesamttransport schwanken zwischen 30
und 40Sv (Woelk, 2000.

Der westli che Randstrom des Subpdarwirbelsist der kalte undsalzarme L abradorstrom L C.
Er flieldt entlang der Kiste Labradors als Verlangerung des West-Gronlandstromes nac
Slden. Der LC transportiert ca 11Sv (Lazier und Wright, 1993 und de mittlere Strémungs-
geschwindigkeit wédhst von seinem nérdli chen Ende mit 0,15m s auf 0,3m s im Siiden an.
Bel den Neufundand-Banken fliefdt der LC entlang des Kontinentalabhanges westlich des
NAC nad Siiden, woduch der sogenannte Kalte Wall zwischen warmen subtropischen und
kalten subpdaren Wassermasen entsteht. Entlang der Neufundand-Banke rezirkuliert der LC
in den NAC, woduch kaltes, salzarmes Wasser in den NAC eingemischt wird. Nur ein
geringer Antell des LC stromt nérdlich des GS weiter nach Westen undwird im welteren
Verlauf in den GS eingemischt.



3.Beschreibung der physikalischen Grundlagen

In der vorliegenden Arbeit werden Zeitreihen des Wasserstandes im Nordatlantik untersucht,
die von satellit engestiitzten Radaraltimetern tber einen Zeitraum von sechs Jahren gemessen
wurden. Im folgenden werden de wichtigsten ozeanischen Phanomene und Prozesse be-
schrieben, de den mittleren Wasserstand bestimmen undauf Zeitskalen voneinigen Monaten
bis zu einigen Jahren Anderungen des Wasserstands hervorrufen. Nadhdem so eine Grundage
fur die Interpretation der Mef3daten geschaffen ist, folgt eine kurze Einfihrung in das Mef3-
prinzip eines Radaratimeters.

3.1. Meereshohen

Der zeitli ch mittlere Wasserstand des Ozeans weicht lokal bis zu 1,5m von der Meeesober-
flache &, de sich fur einen bewegungslosen Ozean als Re&ktion auf die Schwerkraftvertei-
lung einstellen wirde. Die Differenz zawischen der aktuellen Meaesoberflache und dem
Wasserstand, cen ein bewegungsloser Ozean einnehmen wirde, wird im folgenden Meeres-
hohe genannt (vergleiche hierzu Abhbildung 3.7, Seite 26). Mit der horizontalen Verteil ung der
Meaeshohen sind Druckgradienten verbuncen, de jenseits der Tropen fur Skalen grofer
100km und 10Tage in erster Ordnurg im geostrophischen Gleichgewicht stehen, d.h. duch
die Corioliskraft balanciert werden. Im Bereich starker Stromungen ist das geostrophische
Gleichgewicht nur mit Einschrankungen gultig. Aus den Gradienten der Meegeshohe () in
Ost- (x) und Nordrichtung (y) kann dann drekt die Ost- (u) und Nordkomporente (v) der
geostrophischen Stromung an der Meeaesoberflache berechnet werden:

__99¢
" f ay (3.1)
~90¢

wobei g die Erdbeschleunigung und f=2wsing der Coriolisparameter fur die geographische
Breite ¢ bei der Frequenz der Erdrotation w sind (Dietrich et a. 1975. Dort, wo das geostro-
phische Gleichgewicht besteht, spiegeln de Gradienten der Megeshohe fur Zeitskalen von
Uber einem Jahr in erster Naherung das ozeanische Bewegungsfeld in den oberen 1-2km der
Wassersaule wider. Damit erlauben Mel3ceten der MeeaeshOhe in den gegebenen Grenzen
Rickschlisse auf einen wesentlichen Teil des ozeanischen Massentransports (Wunsch und
Stammer, 199§. In Oberflachenndhe sind den geostrophischen Stromungen windgetriebene
Ekman-Stromungen Gkerlagert, die dort das Geschwindigkeitsfeld daminieren kénren.

13
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Bel Vernadlasdgung der Gezeiten setzen sich de Meaeshdhen aus einer barotropen, d.h.
tiefenunabhéngigen, ({barorop) UNd einer baroklinen, d.h. schichtungsabhéngigen, ({baroin)
Komporente zusammen:

Z = Zbarotrop + Zbaroklin (33)

Die barotrope Komporente entsteht durch das Wedhselspiel zwischen Wind, Bodentopagra-
phie und Dichteschichtung und ‘erursadht Gradienten im Bodendruck. Ihr Antell an der
Meeaeshohe wird auf einige mm (Gill und Niil er, 1973 geschétzt, wobei ihre Bedeutung in
hoheren Breiten undmit der Steigung der Bodentopographie zunimmt.

Die barokline Komporente der Meaeshdohe wird duch Dichteanomalien des Megwassers
verursadit, die in der gesamten Wassersdule vorhanden sein kdnren. Die barokline Kompo-
nente zwischen den beiden Druckniveaus p; und p, wird auch as dynamische Hohe (DH)
bezeichnet undwird folgendermalien berechnet:

1M 1
DH == -~ p, _
gf[E; Po Ejp (39

wobei g die Erdbeschleunigung, p die Dichte ds Funktion vonSalzgehalt (S), Temperatur (T)
und Druck (p) des Wasss und p, die Dichte des Standardmeawassrs bei S=35P3J,
T=0°C und dem jeweiligen Druck (p;) darstellen (Pond undPickard, 1983. Die gréfden
Dichteanomalien und @mit baroklinen Hohenkomporenten sind in der Dedkschicht lokali-
siert und werden namalerweise von der Temperatur dominiert. So liegt im Nordatlantik
beispielsweise der kalte, salzarme Subpdarwirbel um mehr as 2 m niedriger as der warme,
salzreiche Subtropenwirbel .

3.2. Anomalien der Meereshdhe

Unter Vernachldssgung der Auswirkungen von Gezeiten und nederfrequenten Luftdruck-
schwankurngen setzen sich auch de zeitlichen Schwankurgen der Meaeshthe aus ener
barotropen undeiner baroklinen Komponrente zusammen.

Die barotrope Komporente, die durch hachfrequente Schwankungen des Luftdrucks und des
Windfeldes unter Wedhselwirkung mit der Bodentopagraphie entsteht, ist bei flacher Boden-
topagraphie sehr klein und wird namalerweise vernadlasdsgt (Gill und Niiler, 1973.
Untersuchungen anhand von numerischen Modellen (Stammer et al., 2000 Tierney et a.,
2000 deuten alerdings darauf hin, dal3 barotrope Hohendnderungen his zu 10cm betragen
kénren, wobei diese Schwankungen mit typischen Zeitskalen von einigen Tagen kirzer als
die hier untersuchten Phéanomene sind.

Die baroklinen Schwankurgen der Meegeshthe werden hauptsachlich duch thermische
Expansion undKontraktion der Wassersaule verursadht (Gill und Niil er, 1973 Chambers et
al., 1997. Volumenanderungen der Wassersaule aufgrund vongeénderten Salzgehalten sind
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in der Regel gering, konren aber lokal, wie im westlichen Pazifik, bis zu 30% der Variabilit &
ausmadhen (Maes und Behringer, 200Q Vosspod et a., 1999. In einer Studie mit einem
numerischen Modell fanden Ferry et a. (2000, dal3 im Nordatlantik die Meaeshohe aifgrund
geénderter Salzgehalte auf saisonalen Zeitskalen um weniger als 1 cm schwankt, weswegen
dieser Effekt im folgenden vernachldssgt wird. Dementsprechend spiegeln Anomalien der
Meeaeshohe im Nordatlantik in erster Naherung Anderungen des ozeanischen Warmeinhalts
wider, die primér oberhalb der Thermokline lokalisiert sind (Gill und Niil er, 1973 Stammer
et al. 1999. Folglich kénren aus den beobadteten Hohenanderungen (A{) Anderungen des
ozeanischen Warmeinhalts pro Einheitsflache (AH) abgeschétzt werden (Chambers et al.,
1997%):

C
AH = pmiXCpATmithix = pmcl: : AZ (35)

mit der Dichte prix, der Tiefe hny, der Temperaturanderung ATrix, dem thermischen Expan-
sionkcoeffizienten a (=1 /py,-0p /0T) und cbr spezifischen Wéarme ¢, in der durchmischten
Schicht. In der zweiten Formulierung von Gleichurng (3.5) scheint AH unabhéngig von der
Tiefe der durchmischten Schicht zu sein. Allerdings snd sowohl a a's auch ¢, abhéngig von
der Dichte in der durchmischten Schicht. Wahrend ¢, und prix ndherungsweise ds konstant
fir Ozeanwasser angenommen werden konren, ist a stark temperaturabhéngig und de
Abschdtzung von AH basiert somit auf der Wahl einer geagneten Tiefe der durchmischten
Schicht.

Im folgenden werden de wichtigsten Prozesse naher erléutert, die Meaeshthen veréndern
konren. Zeitli che Schwankurngen der Meaeshohen (¢') werden einerseits durch den lokalen
Austausch von Warme und Impuls zwischen Ozean und Atmosphére ({joka) ausgel6st und
andererseits durch dynamische Prozese im Ozean, de HOhenanomalien haizonta transpor-
tieren ({"aq). Vernadhlassgt werden im weiteren de sehr kleinen Auswirkungen der
Diffusion (Z‘ diff).

"= + Caae ¥ i (3.6)

Zunadst werden de Prozess behandelt, die lokal die Meaeshthen dndern. Danadh werden
die Prozes=e diskutiert, die Advektion vonAnomalien verursachen undfir die ozeanische und
atmosphérische Variabilit & lokal nicht korrelieren.

3.2.1. Lokal erzeugte Anomalien

Lokale Anderungen der Megeshohe ({'ioka) kOnren duch Warmeaustausch mit der Atmo-
sphére ({'q), duch Impulseintrag aus der Atmosphére ({wind), Warmeflisse durch den
Ozeanbocden (' o) Und StiRvassereintrag ({' sy aus der Atmosphére angetrieben werden.

Crokal = Ztlg + g ¥ sint e (3.7)
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Die HOohenanderungen {* ek Sind sehr klein undwerden hier vernadhlassgt. Fur die saisonale
Hohenanderung aufgrund des Stivassereintrags aus der Atmosphére und von @n Kontinen-
ten geben Minster et a. (1999 einen Maximawert von 6mm an, weswegen de Grofe ¢ sur
gleichfalls vernachlassgt wird.

a) Einflu® der Warmefliss awvischen Ozean und Atmosphare

Der Netto-Warmefluld von @ Atmosphére in den Ozean ist die Summe Uber die sogenannte
,kurzwellige’ Einstrahlung mit Wellenléangen Kleiner as 4 um, die sogenannte ,langwelli gef
Ausdrahlung im infraroten Bereich sowie die latenten und sensiblen Warmefliss. Bel
Verdurstung von Wasser wird latente Warme verbraucht und kel Kondensation Wéarme
freigesetzt. Verdurstung wird duch geringe relative Luftfeuchte und grole Windgeschwin-
digkeiten begunstigt. Der sensible WarmefluR wird duch de turbulente Wéarmeleitung
bestimmt, die ndherungsweise a@ne Funktion der Windgeschwindigkeit und cer Temperatur-
differenz zwischen Luft undWasr ist. Der mittlere Netto-Warmeflul3im Nordatlantik, der in
Abbildurg 3.1 dargestellt i st, ist aus dem Ozean heraus gerichtet und wird duch azeanische
Advektion von Wéarme nach Norden balanciert. Der Netto-Warmeflu3 ret einen deutlich
ausgepragten Jahresgang, schwankt aber auch auf interannuell en Skalen (Cayan, 1992).

Die Hohendnderung (A{g), die bei lokaler Speicherung der Netto-Warmefllisse zwischen
Ozean undAtmosphére (Q*) in der Zeit t hervorgerufen wird, ergibt sich aus Gleichurg (3.5)
as:

Az = (anT. dz= (99 38
Q _ﬁ[\v mix Ipocp ( . )

Dabei gilt, dal3d A, bei gleichem Q° fur hohe Wassertemperaturen bis zu dreimal so grof3ist
wie fur niedrige. Wie z.B. White und Tai (1995, Wang und Koblinsky (1997 und Stammer
(19971 anhand von Temperatur-, Modell- und Altimeterdaten zeigen konrten, erklart A,
aul¥erhalb der starken Randstrome auf saisonalen his interannuellen Zeitskalen mehr als die
Hélfte der beobadteten Meaeshdhenanomalien.

Die geostrophischen Geschwindigkeiten, de sich aufgrund der anomalen Netto-Warmeflisse
ergeben, sindin der Regel klein, da die Warmeflulzanomalien grofie rdumliche Skalen haben,
weswegen sich nu kleine horizontale Hohengradienten ausbilden. Eine Ausnahme bil det
beispielsweise die Golfstromfront, wo kaltes neben warmem Wasser liegt und das Was=er sich
bei gleicher Warmezufuhr unterschiedlich stark ausdehnt. Da sich aber der Druck unterhab
der erwarmten bzw. abgekiihlten Schicht nicht andert, ist diese Stromungskomporente nur fir
die obersten 100m représentativ und somit in Hinblick auf ozeanische Transporte unbedeu-
tend (Kelly et d., 1999.
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Grad N

Abbldung 3.1: Mittlerer Netto-Warmeflul? zwischen Ozean und Atmosphére im Nordatlantik in
W m*. Positive Flilse (durchgezogen) sind in die Atmosphére und regative Flilse (gestri-
chelt) in den Ozean gerichtet. Die Nullinie ist fett markiert und der Abstand der Isolinien be-
tragt 25 W m. Die Daten sind cem NCEP-Reanalyse Atlas firr den Untersuchungszeitraum
von Oktober 1992 his September 1998entnommen (NOAA-CIRES, 1999.

b) Einflul} des Windes

Anderungen des Windfelds wirken sich einerseits lokal auf die Meaeshohe aus, andererseits
treiben sie frei propagierende Wellen undStromungen an, de die Dichteschichtung im Ozean
verandern konren. In desem Abschnitt werden de lokalen Auswirkungen von Anderungen
des Windfeldes beschrieben, de nicht lokalen Auswirkungen werden in Abschnitt 3.2.2
behandelt. Die fir Hohendnderungen im off enen Ozean relevante Grol¥e ist die Vertikalkom-
porente der Rotation des Windschubs rot,7 (= 01, /0x - 01« /0y). Die mittlere Rotation des
Windschubs im Nordatlantik ist in Abbildung 3.2 dargestellt.
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Grad N

Abbil dung 3.2: Mittlere Rotation des Windfeldes in 10° N m™ im Nordatlantik fiir den Zeitraum von
Oktober 1992 bis September 1998aus ERS-Scaterometerdaten (Archer et al., 1998. Der Ab-
stand der Korturlinien ist 0,2107 N m*, negative Wate sind gestrichelt und de Nullinie ist
fett eingezeichnet.

Der Zusammenhang zwischen einer Rotation des Windfeldes und lokalen Anderungen der
Meeaeshohe im offenen Ozean ist in Abbildung 3.3 skizziert. Das Windfeld regt tber dem
offenen Ozean nahe der Oberfladhe Ekman-Stromungen an. Besitzt die Rotation des Windfel-
des eine vertikale Komporente, so konwergieren bzw. divergieren de Ekman-Transporte und
aus Kontinuitétsgrinden entsteht eine vertikale Ekman-Stromung. In Abhéangigkeit von der
Bodentopagraphie und der Schichtung verursadht die vertikale Strdmung zum einen eine
barotrope Hohenénderung. Zum anderen kann sie die Isopyknen urterhalb der Ekman-Schicht
auslenken und so eine barokline Hohenanderung hervorrufen. Fur Zeitskalen von mehr as
einer Woche wird de lokale Akkumulation oder Reduktion vonWasser in der Ekman-Schicht
durch tiefe Ausgleichsgréomungen balanciert (Stammer, 19975.
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% rotT =

Abbildung 3.3: Prinzipskizze der Re&ktion der Meeesoberflache und der Schichtung in der Ekman-
Schicht auf eine Rotation des Windschubs (rot,7) auf der Nordhalbkugel. Eine pasitive rot,r
verursadt eine zyklonische Zirkulation (z.B. Subpdarwirbel), eine negative rot,t eine antizy-
klonische Zirkulation (z.B. Subtropenwirbel).

Wie stark die vom Wind ausgel 6sten baroklinen und farotropen Hohenanderungen sind, ist
abhéngig von der geographischen Breite, den raumlichen undzeitli chen Skalen, der Schich-
tung und dr Bodentopagraphie. Gill und Niler (1973 zeigten anhand von
Skalenabschétzungen und von ldrographischen Daten fir bedkenweite und saisonale Skalen,
dal} de barotrope Hohenkomporente in holen Breiten daminiert, die barokline in niedrigen.
Bel 30° geographischer Breite sind rach ihren Untersuchungen beide Terme ungefahr gleich
grof3.

Die barotrope Hohenkomporente ist bei flacher Bodentopagraphie nur einige mm grof3 und
stellt sich innerhalb von wenigen Tagen ein. Idedisierte numerische Simulationen fir einen
Ozean ohre Bodentopagraphie von Will ebrand et al. (1980 ergaben, dal3 de Redtion des
Ozeans auf grol¥aumige @mosphérische Schwankurngen fur Zeitrdume von einem Monat bis
zu einem Jahr barotrop ist und duch de zeitabhéngige Sverdup-Balance beschrieben werden
kann. Die zeitabhéngige Sverdrup-Balance egibt sich aus den vertikal integrierten Erhal-
tungsgleichungen fir die Vorticity. Sie gilt jenseits der Randstrome fir einen Ozean ohre
Bodentopagraphie und stellt eine Beziehung zwischen der anomalen Rotation des Windfeldes
(rot,7) und der Anomali e des vertikal integrierten Volumentransports her. Folgende Gleichun
gen ergeben sich fur die vertikal integrierten Volumentransporte in Ost— (Us,) und Nordrich-
tung (Vs,) (z.B. Pedlosky, 1996:

1 a Xos ()
Ug, =U, +U = — [rot,rdx, 3.9
rotr
VS/ :VEk +Vgeo = . (310)




20 3 BESCHREIBUNG DER PHY SIKALISCHEN GRUNDLAGEN

Dabel sind x die &tuelle Position undxos(y) der 6stliche Rand des Bedkens und p=0f /0y die
Breitenabhangigkeit des Coriolisparameters. Die vertikal integrierten Transporte setzen sich
aus Ekman- (Ugx, Vi) und larotropen geostrophischen Transporten (Ugeo, Vgeo) ZUSAMMenN.
Dabel sind de Ekman-Transporte gegentber den geostrophischen Transporten vernach-
lasggbar. Aus den fluktuierenden barotropen Transporten &3t sich wiederum die barotrope
Hohenanderung berechnen.

Eine der Grundvaaussetzung fur die Sverdrup-Balance, dal3 de Bodentopagraphie vernadh-
lasdgbar sei, ist im Nordatlantik mit seinem pragnanten Mittelatlantischen Ricken nicht
erfullt. Nadh Untersuchungen von Wunsch und Roemmich (1985 1&% sich de Sverdrup-
Balance aif die zeitlich mittlere Zirkulation im Nordatlantik nicht anwenden. Inwieweit die
zeitlich abhangige Sverdrup-Balance die mit Altimetern gemessenen Meaeshoren erklart,
untersuchten Fu undDavidson (1995 fur den Weltozean. Sie fanden nur an wenigen Orten im
ostlichen Pazifik eine lokale Ubereinstimmung zwischen der Rotation des Windfeldes und
den Anomalien der Meeaeshéhe. Fur den Nordpazifik bei 40°N konnten sowohl Isoguchi und
Kawamura (1997 as auch Stammer (1997h anhand von Altimeterdaten zeigen, dald3 de
Schwankungen der bedkenweiten zonalen Gradienten der Meaeshdhe und cer meridionalen
Sverdrup-Transporte gut Ubereinstimmen. Fur den Nordatlantik konrte Stammer (1997H
keine derartige Beziehung ermitteln. Vorausgesetzt, dald Gleichung (3.10) im Nordatlantik
gultig sein sollte, ist es wahrscheinlich, dal3 de relativ kleinen barotropen Hohenanomalien
durch andere Eff ekte Gberdedkt werden.

Nadh den numerischen Untersuchurgen von Willebrandt et a. (1980 konren barokline
Redtionen des Ozeans auf bedkenweite amosphérische Schwankungen hbis zu 10cm
betragen, alerdings snd sie lediglich fur Zeitskalen vonmehr als sschs Monaten zu erwarten.
Eine barokline Re&tion auf kiirzeren Zeitskalen ist nach dieser Untersuchurg fir atmosphéri-
sche Storungen mit rdumlichen Skalen Keiner as 100km moglich. Der lokale barokline
Hohenantell (Adwe) ist von der Schichtung, der Stérke der vertikalen Ekman-Stromung (Wex)
und der breitenabhéngigen Corioli sparameter (f) abhdngig und kann rach Vivier et al. (1999
folgendermalien abgeschétzt werden:

rot,T

A
Al = - J’pioz i dit mit Weg = (3.11)

pPof
mit dem Dichtegradienten Ap, zwischen der Ekman-Schicht und der darunterliegenden
Wassersaule. Dem liegt die Annahme zugrunde, dal3 de Ekman-Transporte barotrop Uler die
gesamte Wassersaule unterhalb der Ekman-Schicht ausgegli chen werden.

3.2.2. Advektion von Anomalien

Die Anderung der Meaeshohe, die durch Advektion hervorgerufen wird, kann in drel
Komporenten zerlegt werden. Die aste Komporente ist die Advektion vonHGhenanomalien
mit der mittleren Stromung, die zweite die Verlagerungen des mittleren Hohenfel des aufgrund
von Stromungsanomalien, und de dritte Komporente enthdt den Transport von Hohenan-
omalien duch Strémungsanomalien. Diese dritte, nichtlineae Komporente spiegelt primar
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den Einflu3 vonWirbeln und laroklinen Wellen wider. Zu berticksichtigen ist all erdings, dal3
anhand vonBeobadctungsdaten der Transport von Anomalien mit den mittleren Stromungen
zumeist nicht von der Verlagerung der mittleren Gradienten duch Strémungsanomalien
unterschieden werden kann.

a) Transport von Anomalien mit der mittleren Strémung

Die Advektion von Hohenanomalien mit der mittleren Stromung fuhrt dann zu relevanten
Hohenanderungen, wenn sich lokal sehr starke Hohenanomalien ausbilden konren und daot
zusétzlich starke mittlere Stromungen vorherrschen. Wie lange @énmal gebil dete Anomalien
bestehen Heben, ist von den Wedsewirkungen des anomalen Wasserkorpers mit der
Atmosphéare und mit dem umliegenden Wasserkorper abhéangig. Im Untersuchungsgebiet
entstehen starke Dichteanomalien nehe der Oberflache auf interannuellen Zeitskalen bei-
spielsweise in der Sargasoseg in der das Subtropische Modewasser gebil det wird, sowie im
Bereich der Subarktikfront, entlang derer das Subpdare Modewasser gebildet wird. Starke
mittlere Stromungen im Untersuchungsgebiet sind de Randstrome des Subtropen- und des
Subpdarwirbels (Abschnitt 2.4).

Die Analyse von Beobaditungsdaten legt nahe, dal3 im Nordatlantik auf dekadischen Zeitska-
len de Advektion von olerflachennahe ozeanischen Anomalien entlang des Systems Golf-
strom (GS) - Nordatlantikstrom (NAC) eine Rolle spielt. Die Ausbreitung von Anomalien der
Oberflachentemperatur wurde im Subtropen- und Subpdarwirbel auf interannuwellen bis
dekadischen Skalen vonHansen undBedzek (1996 beobadtet sowie entlang des GS und des
NAC von Sutton undAllen (1997). Grey et al. (2000 untersuchten ebenfall s fir dekadische
Zeitrdume die Wanderung von Temperaturanomalien Uber die oberen 500m der Wassersaule
fUr den gesamten Nordatlantik. Dickson et al. (1988 zeigten, dal3 sich Salzgehaltsanomalien
in urgeféhr sieben Jahren Gber den gesamten Subpdarwirbel ausbreiten. Auf dekadischen
Zeitskalen fanden McCartney et a. (1996 Hinweise aif eine gekoppelte Ausbreitung von
Temperatur- und Salzgehaltsanomalien in 400m Tiefe im Subpdarwirbel.

b) Verlagerung des mittleren Héhenfeldes durch Strémungsanomalien

Stromungsanomalien kénren ausgepragte Hohenanomalien verursachen, wenn sie normal zu
dem mittleren Gradienten der Meaesnohe, d.h.zu mittleren Stromungen, verlaufen. Solche
Stromungsanomalien fuhren zu deutlichen, rédumlich eng begrenzten Hohenanomalien. Als
Beispiel fur die Charakteristika aner solchen Hohenanomalie ist in Abbildung 3.4 b) die
Hohenanomalie dargestellt, die sich aus einer Verlagerung des mittleren Hohenprofils bei
52°W norma zum GS (Abbildung 3.4 a)) um 1° geographischer Breite nach Sliden ergeben
wurde. Die Meaeshdhenanomalien, de durch saisonale Verlagerungen der Golfstrompaosition
verursacht werden, wurden vonKelly et a. (1999 eingehend urtersucht.

Stromungsanomalien in der ozeanischen Dedkschicht werden auf Zeitskalen vonTagen hiszu
einigen Jahren Uberwiegend duch de Variabilita des Windfeldes auf verschiedenen raumli-
chen und zeitlichen Skalen ausgelést. Durch die Variabilitéat des Windfeldes werden zum
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einen anomae Ekman-Strémungen und zum anderen anomale geostrophische Stromungen
angetrieben. Abschétzungen von Gill und Niiler (1973 sowie von Wang und Kohlinsky
(19969 ergaben, dal3 de Auswirkung von anomalen Ekman-Stromungen auf die saisonalen
grol¥aumigen Meeaeshdhen vernachldssgbar ist im Vergleich zu der Auswirkung von
anomalen geostrophischen Stromungen. Kelly et al. (1999 sowie Marshall et al. (1999
weisen allerdings darauf hin, dal3 anomale Ekman-Stromungen, de normal zu ozeanischen
Temperaturfronten verlaufen, lokal grof¥aumige Temperaturanomalien verursachen kénren.

a) Hohenprofil Uber den Golfstrom bei 52°W
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b) Anomalie nach Verlagerung um 1° nach Siuden
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Abbildung 3.4: a) Die dynamische HOhe an der Oberflache relativ zu einer bewegungslosen Schicht
bei 2000m auf einem Meridionalschnitt durch den Golfstrom bei 52°W beredhnet aus histori-
schen hydrographischen Daten (Gouretski und Jancke, 1998&)). b) Die Hohenanomalie, die aus
einer Verlagerung des gesamten Hohenprofils um 1° nach Sliden resulti ert.

Die geostrophischen Stromungen, de durch de grof¥aumige Variabilitét des Windfeldes
ausgel6st werden, sind fur Zeitskalen von bs zu einem halben Jahr Gberwiegend kerotrop
(Will ebrand et al., 1980Q. Eine Ausnahme bil det die Region zwischen 15%30°N, in der nach
Abschédtzungen von Gill und Niiler (1973 bereits auf saisonalen Zeitskalen nennenswerte
barokli ne Stromungsanomalien olkerhalb der Hauptthermokline ausgel 6st werden kdnren. Die
idedisierten numerischen Simulationen von Will ebrand et a. (1980 zeigen, dal sich fir
Zeitskalen von uler einem Monat eine zeitlich abhéngige Sverdrup-Balance enstellt (vgl.
Gleichurgen (3.9) und (3.10)). Die resultierenden barotropen Stromungen haben Amplituden
von bs zu einigen cm s™. Diese Strémungsanomalien sind rehe der westlichen Randstrome
am starksten ausgeprégt, wobei die Zonalkomporenten deutlich mehr Energie enthaten as
die Meridionalkomporenten.
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Hinwelse darauf, dal3 Schwankumgen des Windfeldes tatsddhlich Stromungen verlagern
koénren, fanden White und Heywood (1995. Sie konnten anhand von Altimeterdaten einen
Zusammenhang zwischen interannuellen Anderungen der Rotation des Windfeldes und cer
Position verschiedener NAC-Zweige (Abbildung 2.4, Seite 6) aufzeigen.

c) Barokline Rossy-Wellen

Barokline Rosdy-Wellen sind mit einer Auslenkung der Hauptthermokline verbuncen und
verursachen dadurch ein deutliches Hohensignal sowie fluktuierende Strémungen. Das
Meaeshohensignal in den Tropen und Subtropen , und dot besonders im Bereich der
westlichen Randstrome, wird duch westwarts propagierende, barokline Rosshy-Wellen
deutlich beanflul¥. Verursacht werden dese Wellen zumeist durch Schwankurgen des
Windfeldes auf Zeitskalen von einigen Monaten his Jahren. Ein anderer Erzeugungsmecha-
nismus ist die Wedselwirkung von Strémungen mit der Bodentopographie und der Dichte-
schichtung.

Auf saisonden Zetskalen beobaditeten Pollito und Cornillon (1997 im Nordatlantik
zwischen 5°und 50N anhand vonAltimeterdaten Rossy-Wellen mit zonalen Well enléngen
zwischen 400 und 460Bm. Sie waren mit Amplituden von 1,5-12Zm verbunden undihre
Eigenschaften veranderten sich beim Uberqueren des Mittelatlantischen Riickens. Besonders
viele Rosdy-Wellen wurden zwischen 30%40°N im Bereich des Azorenstroms beobaditet
(LeTraon et al., 1990. Anhand von Pegelmesaungen sowie von idedisierten numerischen
Simulationen zeigten Sturges et a. (1998, dal3 im Subtropenwirbel auf dekadischen Zeitska-
len windgetriebene Rosdy-Wellen Meaeshdhenanomalien von hs zu 20cm verursadhen
konren.

3.3. Mesaing der Meereshdhe vom Satelliten aus

Die Schwankurgen des Wassrstandes werden von Kustenpegeln und auch vereinzelten
Hochseepegeln aufgezeichnet. Seit ca 15 Jahren wird de Meeaeshdhe zusétzli ch flachendek-
kend Uker grofie Teil e des Weltozeans von satellit engestiitzten Radaraltimetern gemessen. Im
folgenden wird de Funktionsweise @nes Radaraltimeters beschrieben.

3.3.1. Mel3prinzip eines Radaraltimeters

Ein Radaraltimeter ist ein aktives Mikrowell engerét, das in Nadirrichtung, d.h.lotredht, kurze
Pulsein der Gréfenordnurg von 100us auf die Erdoberflache aussendet und das Echo wieder
empfangt. Aus der Laufzeit des Signals wird der Abstand des Satelliten von dr Reflexions-
flache, d.h. dr Meeaesoberfladche, bestimmt. Da das Sendesignal im Zentrum des Ful3punkes
friher s an dessen Réandern de Meeaesoberfladche ereicht, ist das Empfangssgnal gegentiber
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dem Sendesignal verzerrt. In Abbildung 3.5 ist der zeitliche Ablauf der Ankurft des
Radarsignals an der Wassroberflache undin Abbildung 3.6 die Ankurft des dazugehdrigen
Echos an der Altimeterantenne dargestellt. Zusétzlich beanflufd wird de Form des riickge-
streuten Signals durch Seegang und Eisbededkung (Rufenadch undAlpers, 1978 Apel, 1987
AVISO, 1996 CERSAT, 1999. Eine Ubersicht Uber die Vielzahl von geophysikalisch
relevanten Grofien undPhénomenen, de zur Zeit anhand vonRadaratimeterdaten urtersucht
werden, gibt Tabelle 3.1.

L
heleucﬁtete
Fliache

Abbildung 3.5: Ankunft eines Radarpulses an der Meaesoberflache und Aufsicht auf die jeweils
beleuchtete Fladhe fur eine ungestorte Meeaesoberflade (unten) fur die Zeitpurkte t; bis t,
(modifiziert nach AVISO, 1996§.

Vordere Flanke des Empfangene Energie
Empfangssignals (~ Hﬂcﬁstreuquaschnntt)

S

. LW

H - Zeitversatz ]
(~Satellitenhdhe) \
TSEﬂdEFl.IIE mid-point

Abbildung 3.6: Zeitli cher Verlauf der empfangenen riickgestreuten Energie. Die Form der vorderen
Flanke des Empfangsdggnals wird duch den Seggang beanflufd. Der , mid-point“ entspricht
der Reflexion duch die mittlere Meaeshdhe. Die Flache unter der Kurve entspricht der ge-
samten reflektierten Energie (modifiziert nach ESA, 1993).
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Tabelle 3.1: Geophysikalische Grofen und Phanomene, die anhand von Altimetermesaungen

untersucht werden.
Mel3groi3e abgeleitetes geophysikali sches Phdnomen
Laufzeit des Signals Geoidunduationen, Erdrotation, Bodentopographie,

barotrope und karokline Ozeangezeiten,
Ozeanzirkulation, Well enbewegungen, Warmeinhalt

Form der vorderen Flanke des signifikante Well enhéhe, Eisbeded<ung
reflektierten Signals

Amplitude des reflektierten Signals | Windgeschwindigkeit an der Meaesoberfladhe, Regen

In deser Arbeit wird de aus den Laufzeitmesaungen ermittelte Meereshohe untersucht. Hier
wird der Begriff Meereshohe fur die Abweichung der Wasseroberflache von dem Geoid
verwendet. Das Geoid ist die Aquipotentialflache der Erdschwere auf der Hohe des mittleren
Meaesgiegels undentspricht der Fladhe, die @én bewegungsloser Ozeans einnéhme. In erster
Naherung deicht das Geoid einem Rotationselli psoid, weicht aber Uber dem Ozean his zu
100m von deser idedisierten Form ab. Die Hohendifferenz zwischen dem Geoid und @ém
Referenzelli psoid wird als Geoidunduation bezeichnet, haufig auch als Geoidhdtre. Wie in
Abbildung 3.7 dargestellt, ergibt sich dann de Meaeshohe ({) aus der direkt gemessnen
Hohe des Satelliten Uber der Meaesoberflache (hs), der Hohe des Satdlliten relativ zum
Referenzelli psoid (H) und der Geoidunduation (hy):

J=H-h -h,. (3.12)

Die derzeit verfugbaren Geoidmodelle weisen lokal noch Fehler in der Grolenordnurg des
Meeaeshohensignals auf (Metzner et al., 1995 Lemoine & a., 1998. Da das Geoid auf
Zeitskalen vonJahrzehnten in erster Naherung stationér ist, werden Anomalien der Meaesho-
hen relativ zu einem zeitli chen Mittelwert fir die jeweili ge Mel3pasition duch de Geoidfeh-
ler nicht beanfluf®. Daher wird in den meisten Arbeiten mit ozeanographischer Fragestellung
die Variabilitdt der Hohen urntersucht. Es existieren zwel Methoden zur Berechnurg von
Hohenanomalien: (1) die Kreuzungspunktanalyse (Cheney et a., 1989, bei der die Hohen-
anomalien auf den Kreuzungspunken verschiedener Satellit enbahnen gebildet werden, und
(2) die Kalli nearanalyse nach Cheney et al. (1983, bel der die HOhenanomali en entlang von
Satellit enspuren berechnet werden, auf denen wiederholt gemessen wurde.
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Bahn
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lonosphére
(Elektronen)
Tmposphﬁre
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Storeffekte
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» <
g T SRR
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Abbildung 3.7: Me3prinzip der Satellit enaltimetrie (modifiziert nach AVISO, 1996. Dabei ist { die
Meeaeshohe, hs die Hohe des Satelliten Uker der Meaesoberflache, H die Hohe des Satelliten
relativ zum Referenzelli psoid undhy die Geoidunduation. Stérungen des Laufzeitsignals und
die derzeit gebrauchli chen Geréte zur Bahnikerwachung sind grau hinterlegt.

3.3.2.  Stérungen der Hohenmesaung

Eine Vielzahl von Faktoren, de in Abbildung 3.7 skizziert sind, keanflusseen de Héhenmes-
sungen des Altimeters. Sie reichen von Schwankungen in der Flugbahn des Satelliten Gler die
Zusammensetzung der Atmosphére, die die Laufzeit des Radarsignals beenflussen, his zu
geophysikali schen Phdnomenen, wie Seggang und Gezeiten. Wie sich de anzelnen Faktoren
auf die Hohenmesaungen auswirken und anhand welcher zusétzlichen Informationen ihre
Auswirkung auf die Hohenmesaung korrigiert werden kann, soll im folgenden beschrieben
werden. Die Grolenordnurg dieser Korrekturen sowie deren typische raumliche Skalen sind
in Tabelle 3.2 aufgefihrt.

Fur die Bestimmung der Hohe H des Satelliten relativ zum Referenzellipsoid mul3 de
Satellitenbahn sehr genau bekannt sein. Die Position des Satelliten kann von @ Erde aus
mit Laser- und Mikrowell engerdten, vom Raum aus mittels des Satellit en-Navigationss/stems
GPS verfolgt werden. Aus einer Kombination deser Daten und theoretischer Modelle der
Satellit enbewegungen kénren die Bahnen his auf wenige an bestimmt werden (Tapley et al.,
19949.

Auf dem Weg durch de Atmosphére wird de Geschwindigkeit des Radar-Pulses durch freie
Elektronen in der loncsphére und atmospharische Gase in der Troposphére verringert. Der

1 Global Positioning System
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Gehalt an freien Elektronen kann modelli ert werden. Falls Mesaungen fir zwei verschiedene
Frequenzen im Mikrowell enbereich varliegen, kann er auch aus der Frequenzabhéngigkeit der
Laufzeit berechnet werden. Die Dichte der atmosphérischen Gase ist ndherungsweise ene
Funktion des Bodendruckes, der mittels atmosphérischer Modell e bestimmt werden kann. Der
Einfluld des Wasserdampfs in der Troposphére auf die Signalgeschwindigkeit kann duch
Radiometermesaingen abgeschétzt werden.

Tabelle 3.2: Fehlerquellen fir die Bestimmung der Megeshdhe aus Altimetermesaungen sowie
Grélenordnurgen, typische réumliche Skalen und derzeitige Genauigkeiten der dazugehori-
gen Hohenkorrekturen nach Fu et a. (1994, Burkert (1996, Wunsch und Stammer (1998
sowie AVISO (199%).

Groenordnury der raumliche Skala Genauigkeit

Hohenkorrektur [km] [cm]
Sensorgenaui gkeit 20 2-3
Bahnbestimmung 8 cm 10000 1,5-2,5
loncsphére —0,2cm bis—20cm 150-5000 1
trockene Tropaosphére —2,1mbis—-2,5m 500-5000 0,7
feuchte Troposphére —6.cm bis—30cm 50-5000 1
Seggang 0 cm bis—20cm 50-1000 2,0
Lithosphérengezeit 20 cm 10000 <1
barotrope Ozeangezeit #,5m 500-1000 3-7
atmosphérische Auflast 30 cm 100 klein
Geoidunduationen —85m bis100m 1-1000 3—-25(EGM96)

Seegang beanfluf die Reflexion des Radarsignals an der Wasseroberfladhe und wirkt sich
dadurch auf die Bestimmung der mittleren Meaeshdhe aus. Es snd del Effekte zu berlick-
sichtigen: (1) die Stéarke des empfangenen Echos hangt mit der lokalen Krimmung der
Was=roberflache zusammen, wobei das Echo vonWellentdlern stérker als das von Wellen-
kdmmen ist, (2) auf den Kdmmen ist die Oberfl&dhe rauher undfolglich wird weniger Energie
zum Satellit en zurtckreflektiert, und(3) der Median der Wellenhélren ist zu den Wellentédlern
hin verschoben. Die Auswirkung dieser Effekte auf die Laufzeit kann duch eine Analyse der
Form des riickgestreuten Signals empirisch modelli ert werden.

Verschiedene geophysikali sche Prozesse wie die Gezeiten und die Regktion der Wasserober-
flache auf den Luftdruck bedanflussen ebenfalls die Meaeshdhe. Sollen dese Prozess nicht
studiert werden, werden sie modelliert und de Hohenmesaungen mit den Modellwerten
korrigiert, woduch de fur die Untersuchung relevanten Signale hervorgehoben werden. Die
quasi-elastischen Erdgezeiten konren mit grofier Genauigkeit aus dem gezeitenerzeugenden
Schwerepotential modelli ert werden. Die Ozeangezeiten werden entweder durch empirische
oder hydrodynamische Modell e beredhnet. Sehr gute Ergebnisse werden neuerdings durch de
Assmilation von Mef3ckten in hydrodynamische Modelle azi€elt, trotzdem aber kann der
Fehler im Schelfbereich undin Randmeeaen immer noch de gleiche Grofeenordnurg wie die
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Variablitdt der Meaeshohen haben (Andersen et a., 1995. Wassrstandsdnderungen
aufgrund cer Fliehkraft, die durch de sogenannte Polgezeit, die Prazesson der Erdadhse,
erzeugt wird, konren mit grofer Genauigkeit korrigiert werden. Die Regktion des Meaes-
spiegels auf Luftdruckanderungen betragt ungeféhr 1 cm pro 1 mbar und kann anhand der
barometrischen Hohenformel aus atmosphérischen Modelldaten beredhnet werden. Die
Annahme, dal3 der Ozean isostatisch auf den Luftdruck reagiert, ist alerdings fur kleinrau-
mige und schnell e Druckschwankungen problematisch.

3.3.3. Aktuelle Altimetermissonen: Topex/Poseidon, ERS-1 und ERS-2

In deser Arbeit werden Daten von de Satellit enmisgonen analysiert. Es handelt sich zum
einen um die dtimetrisch ausgerichtete Topex/PoseidonMisson (T/P), die gemeinsam von
der US-amerikanischen Weltraumbehérde NASA™ und der franzosischen CNES' durchge-
fahrt wird; zum anderen um die beiden multidisziplindr ausgerichteten ERS-Missonen, de
von cer ESA™ geleitet werden.

a) Die Altimeter an Bord von Topex/Poseidon

Der T/P-Satellit startete an 10. August 1992 undliefert auch nach mehr as acht Jahren nach
hochgenaue Mesaungen (AV1SO, 199% und 1999h. Erkléartes Ziel dieser Misgonist es, die
grofskalige Ozeantopagraphie mit rdumlichen Skalen von 500-100km und ihre Schwan-
kungen zu messen. Fur mesoskalige Untersuchungen auf Skalen von 50-30(km liegen de
Grundspuren eigentlich zu weit auseinander, dafir ist aber die zeitli che Auflésung mit eéinem
Wiederhdungsorbit von ca 10 Tagen sehr hoch. Der Orbit wurde so gewdhlt, daf3 ein
Grofeil der zeitlich urterabgetasteten Gezeitenenergie in das gektrale Band um 65 Tage
verschoben wird, auf dem nur wenig sonstige ozeanische Variabilit & vorhanden ist. Wichtige
Eckdaten der T/P-Misdon sind in Tabelle 3.3 aufgelistet, und de Grundspuren des T/P im
Untersuchungsgebiet sindin Abbildung 3.8 dargestellt.

Den Aufbau des Satelliten zeigt Abbildung 3.9. An Bord des Satelliten befinden sich zwei
Radaraltimeter, die gemeinsam eine Antenne nutzen. Das Hauptgerét, das US-amerikanische
Topex-Altimeter, arbeitet auf zwei Frequenzen, was den Vortell hat, dal3 de Menge der freien
Elektronen in der lonasphére bestimmt werden kann. Das franzdsische Poseidon-Altimeter ist
ein experimentell es Gerét undwird nu wahrend ca 10% der Mef3zeit betrieben. Deswelteren
befinden sich ein Mikrowell en-Radiometer fiir die Mesaung des atmosphérischen Wasserge-
halts und de Instrumente zur Bahnbestimmung an Bord. Hierbei handelt es sch um einen
GPSEmpfanger, um einen Laser Retro-Reflektor und um der Mikrowellen-Doppler DORIS™,
dessen Daten zusétzlich zur Quantifizierung der freien Elektronen in der lonosphére genutzt
werden konren.

12 National Aeronautics and SpaceAdministration

13 Centre National d’ Etudes Spatiales

4 European SpaceAgency

1> Détermination d’ Orbite & Radiopasitionnement | ntégrés par Satellite
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Abbildung 3.8: Satellit enspuren des Topex/Poseidon Satellit en im Nordatlantik mit einem Wiederho-
lungszyklus von 9,92Tagen. Die Positionen der hydrographischen Vergleichsgationen auf
den WOCE-Wiederhdungsschnitten A1E und A2 sind mit Dreiedken markiert, die Tiefenli-
nien sind fir 4000, 3000, 2000, 1000 und 500Wassrtiefe unterlegt.

Tabelle 3.3: Eckdaten zu den ERS-1/2 (35Tage-Orbit) und T/P Altimetermissonen. Weitere
Einzelheiten konren ESA (1992, CERSAT (1996, Fu et a. (1994 und AVISO (1996 ent-

nommen werden.

ERS-1/2 T/P
Sendefrequenz 13.8GHz 5.2GHz/13.6GHz
mittlere Bahnhote 782km 1336km
Wiederholungszyklus 35Tage 9,92Tage
Inklination 98,52° 66°
Umléaufe pro Zyklus 501 127
Abstand zwischen den Spuren 0,7°geogr. Lange 2,8°geogr. Lange
Geschwindigkeit tiber Grund 6,7kms* 58kms*
Fu3punkdurchmesser 3—6km 2—-8km
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Radar Altimeter
Laser Retro-Reflektor

Abbildung 3.9: Nutzlast des Topex/Poseidon Satellit en (modifiziert nach AVISO, 1999.

b) Die Altimeter an Bord von ERS-1 und ERS-2

Die ERS-1 Misgon startete an 17. Juli 1991 undendete an 10. M&rz 2000,wobei der Satellit
seit Juni 1996 abgeschaltet war. Der gesamte Mef3zeitraum war in drel Wiederholungszyklen
aufgeteilt, die unterschiedlichen Forschungsschwerpunkten gewidmet waren. Wéahrend der
Eis-Phasen flog der Satellit auf einem 3-Tage-Orbit, wahrend der multi disziplindren Phasen
auf einem 35-Tage-Orbit und wéhrend der geodétischen Phase auf einem 168 Tage-Orbit. In
dieser Arbeit werden lediglich Daten der multidisziplindren Phasen analysiert, die vom 14.
April 1992 bszum 3. Januar 1993 und ven 28. April 1995 bszum 20. Juni 1996andauerten.

Der ERS-2 wurde am 21. April 1995 gestartet und ist zur Zeit noch in Betrieb. Er fliegt in
dem 35-Tage-Orbit des ERS-1 undfuhrte bis zu dessen Abschaltung wahrend der sogenann-
ten Tandem-Phase Mesaungen duch, de relativ zu ERS-1 um einen Tag versetzt waren. Die
raumliche Auflésung im 35-Tage-Orbit eignet sich fur die Untersuchung von mesoskali ger
Ozeanvariabilit &, wobel jedoch de zeitli che Auflésung hochenergetischen Regionen wie den
westlichen Randstromen nicht geredht wird. Eckdaten der ERS-Missonen sind in Tabelle 3.3
aufgelistet; die Grundspuren der ERS-1/2 Satdlliten im 35 Tage Orbit sind fur das Untersu-
chungsgebiet in Abbildung 3.10 dargestellt.
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Abbildung 3.10: Satellitenspuren des ERS-1 und as ERS-2 Satelliten im Nordatlantik fur den 35
Tage-Orbit. Die Tiefenlinien sind fur 4000, 3000,2000, 1000 und 500n Wassrtiefe

unterlegt.

Den Aufbau von ERS-1, der eine Vielzahl verschiedener Sensoren umfaldt, zeigt Abbildung
3.11 ERS-2 ist bisauf ein zusétzli ches Gerét zur Mesaung des Ozongehalts baugleich. Fir die
Meeaeshdhenmesaungen sind folgende Gerédte relevant: das Ein-Frequenz Radaraltimeter
ATSR'®, das unter anderem fiir die Abschétzung des Wassergehalts der Troposphére verwen-
det werden kann, sowie der Laser Retro-Reflektor und das Mikrowell engerdt PRARE™, mit
denen de Satellitenbahn Ukerwadt wird. Das PRARE des ERS-1 fiel kurz nach dem Start
aus, weswegen de Position vonERS-1 weniger exakt as die von ERS-2 und T/P bestimmt

werden kann.

18 Along-Trad Scanning Radiometer
" Predse Range and Range-Rate Equipment
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Wind Scatterometa SAR-Antenne

Antennen
ATSR
gl Mikrowellen Radiometer
Radar Altimeter ! - 1 Infrarot Raciometer

Laser Retro-Reflektor

Abbildung 3.11: Nutzlast des ERS-1 Satelliten (modifiziert nach CERSAT, 1996).



4.Beschreibung der Daten und der
Datenprozessierung

Die in deser Arbeit vorgestellten Untersuchungen basieren auf Satellitendaten der
Radaratimeter Topex/Poseidon (T/P), ERS-1 und ERS-2. In Abschnitt 4.1 werden de
Datensétze selbst sowie die fur diese Arbeit spezifische Prozesserung der Daten beschrieben.
Fir die weitergehende Interpretation der Satellitendaten werden hydrographische und
atmosphérische Datensétze hinzugezogen. Die Besonderheiten deser Datensdtze sowie der
aus ihnen abgel eiteten Grolen werden in Abschnitt 4.2 beschrieben.

4.1. Altimeterdaten

In desem Abschnitt werden de Besonderheiten der verwendeten Satellit endatensdtze sowie
ihre Aufbereitung beschrieben. Die Hauptschritte der Datenaufbereitung sind in Abbildung
4.1 schematisch skizziert. In deser Arbeit werden zwel verschiedene Ausgangsdatensédtze
verwendet, die den Zeitraum von Oktober 1992 bs September 1998 unfassen. Die beiden
Ausgangsdatensdtze, SLA und CORSH (vgl. Abschnitt 4.1.2), liegen mit einer Auflésung
von 7km entlang der Satellit enspuren vor. Der CORSSH-Datensatz wird in deser Arbeit auf
das Geoidmodell EGM96 bezogen (vgl. Abschnitt 4.1.7). Nadch einer Reduzierung der
raumlichen Auflosung der Datensdtze aif 0,1° geographischer Breite eitlang der
Satellit enspuren werden verschiedene zeitli che Mittelwerte und Anomalien der Meaeshdhen
berechnet (vgl. Abschnitt 4.1.3. Nad einer weiteren Reduzierung dieser Datensédtze auf 0,5°
geographischer Breite entlang der Satellitenspuren werden de mittlere Variabilitéat der
kinetischen Energie und de Stromungskomporeten namal zu den auf- und absteigenden
Satellitenspuren berechnet (vgl. Abschnitte 4.1.4 und 4.1.5. Die daran anschlief3ende
réumlich-zeitli che Interpdation der verschiedenen Grolen auf ein 1°x1° Gitter sowie auf die
Positionen der beiden hydrographischen Zonalschnitte A1E bel ca 56N und A2 bei ca 45N
wird in Abschnitt 4.1.6beschrieben.

33



34 4 BESCHREIBUNG DER DATEN UND DER DATENPROZESSERUNG

CORSSH- und
SLA-Daten auf den
Spuren

CORSSH - EGM96

lineare Interpolation

C alle 0,1° Breite auf
den Spuren

Zeitliche Mittel und
Differenzen von (

Medianfilter

C alle 0,5° Breite auf

E’kin! uauf und uab
den Spuren

Interpolation
GauBsche Wichtung in
C, u, vund E’,, auf
1°x1° Gitter

Z, u und v auf
A1E und A2

Abbildung 4.1: Schematische Darstellung zur Aufbereitung der hier analysierten Altimeterdaten.
Zwischen- und Endprodukte mit unterschiedlicher r&umlicher Aufldsung werden in den
Ellipsen beschrieben, de Waterbeabeitung der Daten in der jeweiligen raumlichen
Auflésung in den Kasten. Die Methode, die verwendet wird, um von einem Prodikt zum
nacdhsten zu kommen, ist neben den Pfeil en beschrieben. Dabel sind CORSSH undSLA die
beabeiteten Ausgangsdatensétze, EGM 96 das verwendete Geoidmodell, { die Meaeshile,
E'vn die mittlere Variabilitdat der kinetischen Energie, ugs und U, die geostrophischen
Stromungen namal zu den auf- und absteigenden Satellitenspuren, u und v die
geostrophischen Stromungen in Ost- und Nordrichtung sowie AlE und A2 die
hydrographischen Zonalschnitte bei 56°N und 45N.

4.1.1. Geoidmoddl

Als Referenz fir absolute Meaeshdhen werden in deser Arbeit die Geoidunduationen aus
dem von Lemoine & a. (1999 entwickelten Erdschwerefeldmodell EGM96 (engl.: Earth
Geopotential Model) verwendet. Die Geoidunddationen aus diesem Modell sind fir den
Nordatlantik in Abbildung 4.2 dargestellt. Die Datenbasis fur das EGM96 sind erdgebuncene
Gravitationsmesaungen, von anen viele ast kiarzlich freigegeben wurden, sowie
Beobadhtungen von Satellitenbahnen und satellit engestiitzten Altimetermesaungen. Das
resultierende Geopaentialfeld wurde in Legendre-Polynome bis Grad und Ordnurg 360
entwickelt, was einer horizontalen Aufldsung von 1°entspricht. Die Genauigkeit von EGM96
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wird fUr den Nordatlantik mit 3—10cm angegeben, wobel zu beaditen ist, dal3 in den hoheren
Entwicklungsgraden und @amit fir Wellenlangen kleiner 500 km die Fehler grof¥er als fur die
niedrigeren Entwicklungsgrade sind.

Grad N

40
Grad W

Abbildung 4.2: Geoidunduationen des Geoidmodells EGM96 fir den Nordatlantik. Die Isolinien
haben einen Abstand von 10m, durchgezogene Linien sind paitiv, gestrichelte sind regativ
und de Nullinie ist fett markiert.

Fur die hier durchgefiihrte Untersuchung der zeitlich mittleren Topographie sowie der
Zirkulation im Nordatlantik wurden die Geoidunduationen aus den Koeffizienten fir die
Legendre-Polynome bis zum Grad 360auf ein 3x3' Gitter entwickelt. Berechnet wurde das
sogenannte mittlere Geoid. Dieses beinhaltet zusdtzlich zu den eigentlichen
Geoidunduationen die Schwerefeldanomalien aufgrund der dekadischen Schwankungen der
Erdabplattung und dr Polbewegungen sowie die Schwerefeldanomalien aufgrund des
permanenten Potentials von Sonre und Mond und @r dadurch hervorgerufenen Deformation
der Erdkruste (Rapp, 1989 Bock, 1997. Als letzter Schritt wurden de Geoidunduationen
liner auf die Postion jeder einzelnen Hohenmesaung entlang der Satellit enspuren
interpaliert.
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4.1.2. Ausgangsdatensitze

Die Altimeterdaten fur Oktober 1992 bs September 1998 wurden von dem franzésischen
Datenzentrum AV SO in Toulouse, Frankreich, kostenlos zur Verfiigung gestellt. Bei der
Vorprozesserung durch AVISO werden de Mef3daten um die Auswirkungen der folgenden
Storgrofen karrigiert: Schwankung der Flugbahnen, freie Elektronen in der lonaosphére,
atmosphérische Gase, Wasserdampf in der Troposphére, Auflast der Atmosphére, Seegang
sowie Erd-, Pol-, Ozean- und Auflastgezeit. Eine Abschdtzung der Genauigkeit, mit der diese
Korrekturen zur Zeit bekannt sind, gibt Tabelle 3.2. In deser Arbeit werden zwei
verschiedene Datensdtze der Meegeshthe verwendet: (1) die aus T/P-Daten bestimmten
korrigierten Meaesoberflachenhéhren CORSSH (engl.: Corrected Sea Surface Heights) nach
AVISO (19979), und(2) die aus T/P-, ERS-1 undERS-2 Daten bestehenden Anomalien der
Meaeshdhen SLA (engl.: Sea Level Anomalies) nach AVISO (19970). Die T/P-Daten stehen
fUr den gesamten Zeitraum zur Verfigung. Da fur die ERS-Daten lediglich fur den 35Tage-
Orbit ein korsistenter SLA-Datensatz berechnet werden kann, liegen zwischen Januar 1993
undMéarz 1995wahrend der geodétischen Phasen undder zweiten Eis-Phase von ERS-1 keine
SLA-Daten von tn ERS-Satelliten var (Abschnitt 3.3.3. Die Verflgbarkeit der einzelnen
Satellit endaten ist in Abbildung 4.3 skizziert.

Mittelwert uber 3 Jahre
A1E A1E A1E A1E
ERS-2

23 o4 95 13 Sl SomERS-1

Jan Jul Jan Jul Jan Jul Jan Jul Jan Jul Jan | Jul VP
A2 A2 A2 A2 A2
NAO (+) Komposit NAO (-) Komposit

Abbildung 4.3. Verflgbarkeit von Altimeterdaten der verschiedenen Satelliten aus dem SLA-
Datensatz von AVISO (1997h. ERS-1 undERS-2 Daten liegen ale 35 Tage vor, T/P-Daten
ale 9,92 Tage. Die Pfeile zeigen an, wann de Mef3kampagnen auf den Schnitten A1E und A2
stattgefuncen haben. Die zwei Langsdriche oberhalb der Zeitachse markieren den
dreijdhrigen Referenzzeitraum fur die monatlichen Anomalien (Abschnitt 4.1.3. Die Striche
unterhalb markieren de Zeitrdume, die in Abschnitt 6.3 der Berechnurg von NAO-
Kompasiten zugruncke liegen.

Die CORS3H-Daten sind relativ zum Referenzelli psoid angegeben undwerden hier auf das
derzeit aktuelle Geoidmodell EGM96 vonLemoine ¢ al. (1998 bezogen (Abschnitt 4.1.7).
Sie werden her fir Untersuchurgen der mittleren Meaeshdhe und der mittleren
geostrophischen Oberflachenzirkulation verwendet. Anomalien der Meaeshdhen, de aus den
CORS3H-Daten berechnet werden, weisen dat starke Schwankungen auf, wo de Gradienten
des Geoids grof3 sind. Diese Schwankungen spiegeln nicht Schwankungen der Meeeshohe

'8 Archivage, Validation et I nterprétation des données des Satellit es Océanographiques
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soncdern raumliche Gradienten des Geoids wider. Sie werden dadurch verursadit, dal3 de
Satellit enspur, entlang derer das Altimeter in dem jeweili gen Umlauf mif3t, raumlich bis zu
+1 km von der mittleren Position versetzt sein kann. Deshalb werden fir die Untersuchung
von Anomaien der Meaeshdhe die kollinea analysierten SLA-Daten herangezogen, von
denen en dejahriger Mitttelwert subtrahiert wurde. Dabei wurden Storungen der
Hohenanomalien durch de Geoidgradienten minimiert (AV SO, 19971).

AVISO (19973, 1997b und 199) gibt sowohl fir die CORSSH as auch de SLA-Daten eine
Genauigkeit von 3—4cm an. Fur die asoluten Meaeshdhen kommt hierzu nach der Fehler
des Geoidmodell s hinzu (Abschnitt 4.1.7). Um diese Genauigkeit auch fur die ERS-Daten zu
erreichen, wurden de Korrekturen fir die ERS-Daten an die der T/P Daten angeglichen und
anschlieffend de Fehler in den ERS-Flugbahnen duch Vergleiche mit den besser bekannten
T/P-Flugbahnen minimiert (LeTraon undOgor, 1998. Generell sind de Fehler in Klstennéhe
grolier, da das verwendete globale Gezeitenmodell CSR3.0 (Eanes und Bettadpur, 1995 nicht
fUr diese Regionen ogimiert ist. Zusétzlich wird in hokeren Breiten und & komplexer
Bodentopagraphie die Hohenédnderung infolge extremer Luftdruckschwankungen duch de
barometrische Hohenformel nicht optimal abgeschétzt (Stammer et a., 200Q Tierney et a.,
2000.

4.1.3. Bildungvon Mittelwerten und Anomalien

Alle Daten werden zunadst fur jeden Satelliten entlang der Spuren auf Gitterpunke mit
einem Abstand von 0,1°geographischer Breite linea interpdliert. Bereits auf diesem feinen
Gitter werden kdlinea die zeitli chen Mittel und Differenzen der Meaeshthen gebil det, auf
denen de folgenden Untersuchurgen basieren. Dies ist zwar aufwendiger als die Anomalien
nach der Interpolation auf Gitterpunke zu berechnen, dafir geht aber die aif den
Satellit enspuren réumlich fein aufgeldste Information in de weiteren Berechnurgen ein. Im
einzelnen werden folgende Mittel verwendet:
* sedgéahriger Mittelwert (CORS3H) as Naherung an das klimatol ogische Mittdl,
o drejahriger Mittelwert (SLA) fur die Berechnurg von monatlichen Anomalien, wobei
fur den gewahlten Zeitraum sowohl T/P- als auch ERS-Daten vorliegen,
» Komposite (SLA) fir Jahre mit starker und schwacher NAO (Abschnitt 6.3),
» saisonde Mittel (SLA) Uber die enzelnen Jahreszeiten und Uler den Gesamtzeitraum
fUr die Beredhnurg saisonaler Anomalien.
Genauere Angaben zu den Zeitraumen, Uber die die Mittelwerte und Differenzen gebil det
werden, sindin Tabelle 4.1. undin Abbildung 4.3 zusammengestellt.

Im Anschlu3 an de Berechnurg der Mittelwerte und Anomalien werden mittels eines
Medianfilters Ausreif3er eliminiert. Danach wird der Datensatz auf eine Auflésung von 0,5°
geographischer Breite reduziert, damit bei der Interpolation auf Gitterpunkte keine kiinstli chen
Signale aifgrund cer Uberabtastung entlang der Satellit enspuren entstehen. Auf dem 0,5°
Gitter werden de Anomadlie der kinetischen Energie (E'kin) und de geostrophische Strémung
normal zu den auf- (Uayr) undabsteigenden (ua,) Satellit enspuren berechnet.
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Tabelle 4.1: Gitter und Zeitrdume, auf die die in deser Arbeit analysierten Altimeterprodukte
interpoliert werden. Zusétzlich angegeben sind: der jeweili ge Ausgangsdatensatz (CORSH,
SLA), das Endprodikt (¢, Uays, Uas, E'win) UNd de Referenzzeitréaume fir die Berechnurg von
Anomalien. Saisonale Mittel werden fir Dezember bis Februar, Marz bis Mai, Juni bis Juli
und September bis Oktober der jewelligen Jahre gebildet. Der dreijahrige Mittelwert wird
Uber Januar 93 kis Dezember 93 undMai 95 kis April 97, das Kompasit flr eine starke NAO
von Dezember 92 kis November 93 unddas Komposit fiir eine schwade NAO von Mérz 96
bis Februar 98 bkerechnet (Abbildung 4.3). Zur Lage der Schnitte A1E und A2 siehe
Abbildung 3.8 undzu den Reisedaten der einzelnen Experimente siehe Tabelle 4.4.

1°x1° auf A1E und A2
conatlich | SEA (TPPYERS): £, Uy, Uan SLA (T/P+ERS): , Uau, Uab
Referenz: ¢ Uber 3 Jahre Referenz: ¢ Uber 3 Jahre
zentriert auf CORSHH (T/P): ¢
die enzdnen SLA (T/P+ERS): ¢
Experimente Referenz: { fur die Experimente
sisonal SLA (T/P) : , Uay, Uap

Referenz: saisonale ¢ tiber 6 Jahre

CORSSH (T/P):  tiber 6 Jahre CORSSH (T/P):  tiber 6 Jahre
o SLA (T/P+ERS): E'y, fUr 6 Jahre
mehrjahrige | Referenz: ¢ tiber 3 Jahre

Mittelwerte SLA (T/P+ERS) {, Uas, Uab, E'kin
NAO(-)-NAO(+) Komposit

4.1.4. Beredinung von geostrophischen Strdmungen

Grunasétzlich kdnren geostrophische Stromungen urter Verwendurg von Gleichungen (3.1)
und(3.2) nach zwei Methoden aus Altimeterdaten berechnet werden:
(1) zuerst werden die Hohen auf ein Gitter mit Nord- und Ostausrichtung interpaliert und
auf diesem Gitter werden de Stromungen berechnet (LeTraonet al., 1998, oder
(2) zundchst werden de Stromungskomporenten namal zu den Satellit enspuren
berechnet. Diese werden anschlief3end auf ein gemeinsames Gitter interpadliert, wo de
beiden Komporenten auf die Nord- (v) und Ostkomporente (u) der Strémung
proji ziert werden (Morrow et al., 1999.
Fur Methode (2) werden zundchst nadh Gleichumgen (3.1) und (3.2) die
Stromungskomporenten nama zu den aufsteigenden (uyys) und absteigenden (Uap)
Satellitenspuren  berechnet. Aus den in Abbildung 4.4 dargestellten geometrischen
Beziehungen ergeben sich fur T/P Mesaungen folgende Gleichungen flr Ugs undugy:
U, =Vvecosx +usina (4.2)

u,, =usind —vcosd 4.2
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mit den Winkeln a bzw. é zwischen Ostrichtung und auf- bzw. absteigender Satellit enspur.
Die gesuchten geostrophischen Stromungskomporenten u undv werden dann folgendermal3en
beredhnet:

u, —u
u=-—2_— (4.3)
2sina
u,+u
v=—2_2 (4.9)
2cosx

Fur die ERS-Satelliten sind de Berechnurgen analog, nur dal3 her die aifsteigenden Spuren
von Ost nach West statt von West nadch Ost verlaufen.

A

aufsteigende Spur

u * absteigende Spur

Abbildung 4.4: Geometrische Herleitung der Gleichungen (4.1) und (4.2) fur die Projektion der
beiden Stréomungskomporenten nama zu den auf- (Uaf) und absteigenden (Ua)
Satellitenspuren auf die Ost- (u) und Nordkomporente (v). Aufgrund der Geometrie der
Satellit enspuren ist der Winkel zwischen Satellit enspur und Ostrichtung a=-9.

Beide Methoden, de geostrophischen Stromungen zu berechnen, weisen entscheidende
Nadtelle auf. Die Nadtelle von Methode (1) sind:

» auf einem geographisch ausgerichteten Gitter (z.B. 1°x1°) sind de Gitterpunkte nicht
aquidistant und de u— unddie v—Komporente beinhalten urterschiedliche raumliche
Skalen,

* U und de v—Komporente liegen auf unterschiedlichen Gitterpunken vor und missen
auf einen gemeinsamen Punkt interpoliert werden, wobel nochmals Information
verlorengeht.
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Der entscheidende Nadhtell von Methode (2) ist, dai3 fur die fur die raumliche Anordnurg der
Grundspuren vonT/P und ERS der Winkel zwischen auf- und absteigenden Spuren urgiinstig
fur die Berednurg der Nordkomporente ist (vgl. Abbildung 3.8 undGleichurg (4.4)).

Um zu entscheiden, nach welcher Methode die geostrophischen Stromungen berechnet
werden sollen, werden de ais der Fehlerfortpflanzung resultierenden Genauigkeiten
abgeschétzt. Hierfir wird angenommen, dal3 der Fehler der Hohendifferenz auf dem 1°x1°
Gitter ca 3 cm undentlang der Satellit enspuren ca 1 cm betragt (Abschnitt 4.1.1).

Die grol¥e Genauigkeit der Hohendiff erenz entlang der Spuren liegt darin begriindet, dal3 de
meisten Storgrofen der Altimetermesaungen grof%e raumliche Dekorrelationsléangen besitzen
(siehe Tabelle 3.2). Da die Mesaungen entlang einer Spur nur 6 s bzw. 7 s auseinanderliegen,
verschwinden dese systematischen Fehler beim Bilden von Differenzen. Besonders zu
erwdhnen sind her Fehler der Gezeitenkorrektur und des Orbits owie Fehler aufgrund von
schnellen barotropen H6henschwankungen (Stammer et al. 2000, Tierney et a., 200Q. Der
Fehler von Methode (2) verringert sich zusétzlich dadurch, da3 va der Projektion auf u- und
v-Komporenten mindestens zehn statistisch urebhéngige Werte von Uy und Uy, auf einen
Gitterpunkt (siehe Abschnitt 4.1.6 gemittelt werden.

Die Fehler der u undv- Komporenten der geostrophischen Stromung bel 20°, 40° und 6N
zeigt Tabelle 4.2 fur beide Methoden. Der Fehler wird stark vom breitenabhdngigen
Coriolisparameter (f) beanflufd und steigt aquatorwérts an. Die v-Komporente ist fir beide
Methoden mit einem deutlich groferen Fehler a's die u-Komponrente behaftet. Deshalb wird in
dieser Arbeit die u-Komporente der geostrophischen Stromung nach Methode (2) beredhnet,
die v-Komponrente hingegen als Mittel Uber die Ergebnisse beider Methoden.

Tabelle 4.2: Schitzwerte des mittleren Fehlers der zonalen (&) und der meridionalen (&)
geostrophischen  Strémungskomporenten berechnet mittels  Fehlerfortpflanzung  aus
Altimeterdaten fr verschiedene geographische Breiten. Fir Strémungen, de aif dem 1°x1°
Gitter berechnet wurden (Methode 1) gelten die g- und &-Werte, fir die Stromungen, de
normal zu den Satellit enspuren von T/P und ERS berechnet wurden (Methode 2), gelten de
$u(r/p)-und Eipy- bzw. die EuERS" und SV(EFQ-Werte.

4.1.5.

& EuIp) EU(ERS) & Ey(TIP) EVERS)
[ems'] | [emsY] | [ems?] | [ems!] | [emsY] | [emsY]
20°N 5 2 4 5 6 17
40°N 3 1 2 3 2 7
60°N 2 >1 1 4 >1 3

Beredhnung der Anomalie der kinetischen Energie

Bel der Untersuchung der mittleren Zirkulation der Dedkschicht wird hier die Anomalie der
kinetischen Energie E'yin (engl.: eddy kinetic energy) in Anlehnurg an Heywood et a. (1994
und White d al. (1999 as Naherungsgrole fur die zeitlich mittlere Stromung verwendet.
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Vernadhlassgt wird hierbel, dald Wirbel nicht nur durch barokli ne Instabilit &ten sondern auch
durch lokale Anderungen im Windfeld und duch Wedselwirkungen mit der
Bodentopagraphie (Stammer, 1997%; Garnier und Schopp, 1999 verursacht werden kénren.
E'win wird folgendermal3en beredhnet:

2 2
En = 9 - M mit i=ty,..., t (4.5)

2 2n

wobei o? die Varianz des geostrophischen Strémungsvektors v zum Zeitpunkt i mit dem
zeitlichen Mittelwert v ist. E'vn wird aus den Anomalien der Meegeshohe entlang der
Satellit enspuren mit einer raumlichen Auflosung von 0,5° geographischer Breite beredhnet.
Unter der Annahme, dal3 de Varianz der Stromung isotropist, d.h. leine bevorzugte Richtung
aufweist, kann E'y;, ohre vorherige Projektion auf die beiden Stromungskomponrenten auf das
1°x1° Gitter interpdiert werden (Menard, 1983 LeTraon, 1990und Garnier und Schopp,
1999. Wie Heywoodet a. (1994 sowie Duce et a. (2000 gezeigt haben, ist diese Annahme
im Nordatlantik in erster Naherung erflllt. Die Untersuchungen von Ducet et al. (2000
deuten alerdings darauf hin, dafd3 im Golfstrombereich de zonale Komporente von E'yn

gegentiber der meridionalen bevorzugt ist.

4.1.6. Interpolation auf Gitter punkte

Fur Vergleiche mit den hydrographischen Daten der Schnitte A1E und A2 werden de Hohen
({), geostrophischen Stromungen (Uas, Uap) und de E'w,-Werte, die etlang der
Satellit enspuren alle 0,5° geographischer Breite vorliegen, auf die Positionen der Schnitte
interpadliert. Fir Vergleiche mit meteorol ogischen Daten undhydrographischen Klimatologien
wurde zusétzlich ein 1%1° Gitter gewahlt, das auf ganze Gradzahlen zentriert ist (Tabelle
4.1). Hierzu werden all e Mef3daten a; (alSO: {, Uy, Uap OCeY E'yin), die im Bereich der Ortlichen
(Rw R)) und zetlichen (R) Einfluf¥adien der Gitterposition (x, y, t) liegen, mit einer
GauBkuve w; gewichtet undzum Wert a gemittelt.

_aw o el LAY A
a Sw mltWi_eX%ZH szy HUIZE (4.6)

Dabei ist dx, dy, der Ortliche und dt; der zeitliche Abstand des i-ten Datenpunkes zur
Gitterposition (x, v, t), und gy, sind de rdumlichen undo; die zeitli chen Halbwertsbreiten der
Gaul3kuve. Im Idedfal entsprachen de o-Werte den Dekorrelationsradien und zeiten der
dominanten Phanomene. Die Wahl der o-Werte ist nach dem Nyquist-Theorem all erdings
durch de rédumlichen und zeitlichen Abtastcharakteristiken eingeschrénkt. So dskutieren
unter anderen Schlax und Chelton (1994, Zeng undLevy (1995, Greenslade d a. (1997 und
Parke @ al. (1998 kunstliche, duch Aliasing hervorgerufene Signale in Altimeterdaten, de
nur schwer von reden azeanischen Signalen getrennt werden konren. Da die Spektren der
Meeaeshdhen sowohl fur grofe Wellenzahlen as auch fur hohe Frequenzen stark abfallen
(Stammer, 1997%), kann Aliasing durch rdumlich zeitli ches Glatten der Hohendaten eff ektiv
unterdrtickt werden.
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Die in deser Arbeit verwendeten Einflu® und Dekorrelationsradien sind in Tabelle 4.3
protokalli ert. Sie sollen eine méglichst gute raumlich-zeitli che Auflésung gewahrleisten und
gleichzeitig Aliasing-Effekte weitgehend urterdricken. Fir die Interpolation der
geostrophischen Strémungskomponrenten (Ua, Uap) Stehen weniger Daten zur Verfligung as
fur die Interpolation der Hohen ({), weshalb urterschiedliche o, ~\Werte verwendet werden.
Da die Satellitenspuren in holen Breiten dichter beieinander liegen as in niederen und de
typischen raumlichen Skalen der mesoskaligen Wirbel mit steigender Breite dnehmen,
nehmen auch de oy,~Werte mit der Breite &.

Tabelle 4.3: Parameter fir die gewichtete Mittelung nach Gleichung (4.6) fur die {-, E'xn-, Uay- und
Ua-Werte von den Spuren auf das 1°x1° Gitter sowie auf die WOCE-Schnitte. Dabei sind R
die Einfluf¥adien undo die Dekorrelationsradien in zonaler (X) undmeridionaler (y) Richtung
sowie fir die Zeit (t). Bel der Kombination mehrerer Satellit en werden zwar urnterschiedliche
R- und R-, aber dieselben o -Werte fir die T/P- und ERS-Daten verwendet. Fir die
Interpolation von statistischen Werten wird in Gleichung (4.6) dt=0 gesetzt.

R« R, R Oxy Gi
[° Lange] [° Breite] [Tage] [° Lange] [Tage]
T/P ({und E\,) 4 2 20 3,2 20
T/P+ERS({und E'yn) | 4bzw. 1,5 | 2 bew. 1,5 20 2 20
T/P (Uas UNdUgp) 4 2 20 4,5 20
T/P+ERS (Uays UndUgp) | 4bzw. 1,5 | 2 bew. 1,5 20 3,2 20

Im Nordatlantik wird ein erheblicher Teill der beobadteten Variabilitd durch mesoskalige
ozeanische Wirbel verursacht. Nach LeTraon et al. (1991 und Wunsch und Stammer (1995
haben sie typische Skalen von 50-20km und von einigen Wochen bis Monaten mit
minimalen Skalen im Golfstrombereich und werden duch de Mesangen nu enes
Altimeters nicht flachendedkend aufgel 0st. Besonders in der Golfstromregion kann es deshalb
zu deutlichen Diskrepanzen zwischen interpolierten Meaeshdohen und punkuellen
Mesaungen kommen. Dieses Problem verringert sich duch de Kombination der raumlich
hoch aufgel 6sten ERS-Daten mit den zeitlich hach aufgeldsten T/P-Daten (Hernandez et al.,
1995,LeTraonet a., 1998, Ducet et a., 1999.

4.2. Vergleichsdaten

Als Vergleichsdatensitze und as Interpretationshilfe fur die Satellitendaten werden
hydrographische und atmosphérische Datensédtze hinzugezogen. Im einzelnen handelt es sch
um historische hydrographische Datensétze, Daten, de durch wiederhdte hydrographische
Mesaungen zeitgleich mit den Altimetermessungen gewonren wurden, modelli erte Netto-
Warmeflisse zwischen Ozean und Atmosphére sowie Mef3daten des Windschubs. Die
Datensétze selbst sowie die aus ihnen abgel eiteten Grolen werden im folgenden beschrieben.
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4.2.1. Hydrographische Klimatologien

Die as hydrographischen Klimatologien berechneten dynamischen Hohen werden in
Abschnitt 5 mit den aus Altimeterdaten bestimmten mittleren Meeaeshéhen verglichen.
Zusédtzlich werden aus den Klimatologien Informationen ubker die hydrographischen
Verhdltnisse in der durchmischten Schicht gewonnren, mit deren Hilfe in Abschnitt 6.3.2 der
EinfluR vonanomalen Winden und Netto-Wéarmeflisen zwischen Ozean .und Atmosphére
auf die Meaeshbhe abgeschétzt wird.

Die dynamischen HOohen werden fur den Nordatlantik auf einem 1°x1° Gitter aus zwel
verschiedenen hydrographischen Klimatologien berechnet: (1) der Hydrobase (HB)
Klimatologie aus dem Woods Hole Oceanographic Institute in Massachusetts (Lozier et al.,
1995 und (2) der Klimatologie des WOCE-Spedal Anaysis Centre (SAC) in Hamburg
(Gouretski und Jancke, 199&). Von keiden Klimatologien liegen Versionen var, die im Juli
1998freigegeben wurden. Beide Klimatologien haben gegentiber dem weitverbreiteten World
Ocean Atlas (1994 der NOAA™ in Maryland den Vorteil, dai3 de énzelnen Temperatur- und
Salzgehaltsprofil e nicht auf Fladen gleichen Druckes sondern auf Flachen gleicher Dichte fir
die HB-Klimatologie und auf Fladhen gleicher neutraler Dichte fur die SAC-Klimatologie auf
die Standardtiefenstufen interpoliert worden sind. Dadurch wird vermieden, dal3 in dem
gemittelten Datensatz numerisch erzeugte unredistische Wassermassen enthaten sind und
ozeanische Fronten stark gegléttet werden (Lozier at a., 1999. Beide Klimatologien basieren
neben den historischen hydrographischen Profilen des World Ocean Atlas (1994 aus den
letzten 70 Jahren noch auf zusétzlichen Datensdtzen, de den jeweiligen Autoren zur
Verfigung standen. Fur die SAC-Klimatologie wurden systematische Abweichungen in den
Mesaungen verschiedener Mefl3kampagnen ausgeglichen (Gouretski und Jancke, 1998h. Die
beiden Klimatologien urterscheiden sich in Feinheiten der Qualitdtskontrolle, die der
Interpolation der Daten auf das 1°x1° Gitter vorausgeht, und duich die Interpolationsmethode
selbst. Fur die HB-Klimatologie werden de Daten mit einem biharmonischen
Interpolationsverfahren auf die Gitterpunkte gemittelt und anschlief3end rdumlich gegléttet.
Fur die SAC-Klimatologie werden de Daten mittels einer obektiven Analyse mit
Einfluadien von 400km auf das Gitter interpadliert.

Die dynamischen HOhen werden aus den Temperatur- und Salzgehaltsprofilen der
Klimatologien nach Gleichung (3.4) zwischen den Druckniveaus p; und p, berechnet. Die
dynamischen HOhen an der Wassroberflache p, stimmen dann im Rahmen der
Mef3genauigkeit mit den atimetrischen Meeeshéhen Ubkerein, wenn de Druckfladche p, in
Ruhe ist, d.h. Druck- und Schwerefeld bei p, paralel sind. Aufgrund der Struktur der
vorliegenden klimatologischen Daten ist es praktikabel, fir den gesamten Nordatlantik ein
einheitli ches Niveau p, zu verwenden. In Anlehnurg an Sy et a. (1992, Bawn (1997 und
Woelk (2000, die im Tiefenbereich vonca 2000m minimale Geschwindigkeiten annehmen,
wurde hierfir die 2000dbar Isobare gewahlt. Die geostrophischen Strdmungen werden aus
den dynamischen Hohen nach Gleichurgen (3.1) und (3.2) berechnet und anschlief3end auf

19 National Oceanographic and Atmospheric Administration
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das gemeinsame 1°x1° Gitter interpdiert, wobei ein kulisches Spline-Verfahren verwendet
wird, um die ozeanischen Fronten mogli chst zu erhalten.

Sowohl fir die Abschitzung von Anderungen des ozeanischen Warmeinhats aus
Schwankurgen der Meaeshohe ds auch fir die Abschédzung von Hohenénderungen, de
durch anomale Netto-Warmefliisee zwischen Ozean und Atmosphédre verursadit werden
(Gleichungen (3.5) und (3.8)), bendtigt man de geographische Vertellung des thermischen
Expansionskoeffizienten (a =1/p,-00/0T) fur die durchmischte Schicht. In deser Arbeit wird
a aus den Temperatur- und Salzgehaltsprofilen der SAC-Klimatologie berechnet, wobel die
von Gouretski und Jancke (1998) mittels einer Gradientendefinition kerechnete Tiefe der
durchmischten Schicht verwendet wurde. Die horizontale Vertellung von a ist in Abbildung
4.5 @) dargestellt.

Fur die Abschéatizung von Hohenédnderungen, de durch anomale vertikale Ekman-Strémungen
verursacht werden (Gleichung (3.11)), bendtigt man de geographische Verteilung des
relativen vertikalen Dichtegradienten Ap,/p.. In dieser Arbeit wird der Term Ap./p, analog
zur Grof%e a aus der SAC-Klimatologie berechnet. Die Horizontalverteilung von Ap./po ist in
Abbildurg 4.5 b) dargestellt.

Grad N
Grad N
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Abbildung 4.5: a) Horizontalverteilung des thermischen Expansionskoeffizienten a in 10°K™
(Abstand cer Isolinien betragt 5-10° K™) und b) Horizontalverteilung des Faktors Ap,/py-10°
(Abstand der Isolinien betrégt 0,5).

4.2.2.  Hydrographische Daten von den WOCE-Schnitten A1E und A2

Im Rahmen des internationalen WOCE-Projektes wurden wahrend der neunziger Jahre
mehrere Mel3kampagnen von cdeutschen Forschungsgruppen im Nordatlantik mit dem Ziel
durchgefuihrt, die Meridionaltransporte von Mass, Warme und Salz zu bestimmen. Fir die
vorliegende Arbeit standen Daten von dn deutschen WOCE-Wiederholungsschnitten A1E
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und A2 zur Verfugung. A1E verlauft bei ca 56N zwischen Irland und @r Sildspitze
Gronlands und A2 bei ca 45N zwischen Irland und @n Neufundand-Béanken. Die genaue
geographische Lage der Schnitte zeigt Abbildung 3.9. Die hydrographischen Daten von desen
Wiederhdungschnitten zeigen de Veranderungen in der Wassersaule, die im direkten
Zusammenhang mit den zeitgleich vom Satellit en gemessenen Meeaeshéhenanomali en stehen.

In dem untersuchten Zeitraum von 1992 Is 1998 fanden auf A1E vier und auf A2 funf
Mef3kampagnen zu verschiedenen Jahreszeiten (Abbildung 4.3) mit je @nem der deutschen
Forschurgschiffe FS Gaul3, FS Meteor und FS Valdivia statt. Fur das Jahr 1994 liegen nach
zusétzlich Daten einer zeitgleichen Mel3kampagne mit dem amerikanischen Forschungschiff
RV Hudson va. Die genauen Reisedaten gibt Tabelle 4.4.

Manfred Bersch vam Institut fir Meaeskunde, Hamburg, stellte die Temperatur-, Salzgehalts-
und Dichtedaten sowie die dynamischen Hohen auf Standardtiefen entlang von Schnitt A1E
bereit. Die dynamischen Hohen an der Oberfladche relativ zu einem Referenzniveau bei
2000m entlang von Schnitt A2 stellte Katja Lorbacher vom Bundesamt fur Seeschiffahrt und
Hydrographie, Hamburg, zur Verfligung.

Die Mesaungen wurden geméal3 der WOCE-RIichtlinien durchgeftihrt, wodurch Genauigkeiten
fur Temperatur, Salzgehalt und Druck von 0,002, 0,002PJ und 3dbar gewahrleistet sind
und de dynamischen Hohen mit einer Genauigkeit von 1-2cm beredchnet werden kénren. Um
die réaumlich wesentlich besser aufgelosten dynamischen Hohen den altimetrischen
Meeaeshdhen vergleichbar zu madien, wurden sie analog zu den Satellitendaten urter
Verwendurg von Gleichung (4.6) mit den Einfluls und Dekorrelationsradien nach Tabelle 4.3
gegléttet.

Tabelle 4.4: Name des Forschungsschiffes, Reisenummer und -datum fir die auf den Schnitten A1E
undA2 zwischen 1992 und 1998 dohgefiihrten Meflkampagnen.

AlE A2

Reise FS GauRR 2262; 8.7.—25.7.1993

FS Meteor 30/3: 25.11.—-15.12.1994FS Meteor 30/2 undRV Hudson 94030
FSVadivial52 1.6.-12.6.1995 |16.10.-7.11.1994

FSVadivial61/2: 23.8.—-1.9.1996 | FS Gaul} 2762: 13.5.—2.6.1996

FS Meteor 39/5: 25.8.-9.9.1997 | FS Meteor 39/3: 13.6.—30.6.1997

FS GauR3 3161: 2.5.—-20.5.1998

4.2.3. NAO-Index

Eine zentrale Fragestellung dieser Arbeit ist, inwieweit die beobathteten Anomalien der
Meeaeshohe durch Veranderungen in der Atmosphédre eklart werden konren. Die dominante
Mode der atmosphérischen Variabilitd im Untersuchurngsgebiet ist die NAO, weswegen der
NAO-Index as Mal3 fur den grof¥aumigen Zustand der Atmosphére betrachtet werden kann.
In dieser Arbeit wird der monatliche NAO-Index von Jones et a. (1997 verwendet, da & fur
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den gesamten Untersuchungszeitraum vorliegt. Dieser NAO-Index wird aus der Differenz der
normierten Anomalien des Bodenluftdrucks von Gibraltar und vonStykkishomur auf 1sland
gebil det. Positive Werte des Index bedeuten besonders sark ausgepragte Druckzentren tler
den Azoren undlsland und @mit verstérkte Westwinde (Abschnitt 2.2).

4.2 4. Nett o-War meflisse

Der EinfluR vonVerénderungen in der Atmosphére auf die Meaeshdhen wird in deser Arbeit
anhand von Zeitrethen der Netto-Warmeflise zwischen Ozean und Atmosphére und des
Windfeldes untersucht. Da Warmeflisse nur unter groffem Aufwand gemessen werden
konren, ist es tblich, sie mittels empirischer Formeln aus meteorol ogischen Beobadhtungen
abzuschétzen. Ein frel zugangli cher globaler Datensatz, der auf einem 2°x2° Gitter monatli che
Werte meteorologischer Beobaditungen und abgeleiteter Groflen wie z.B. Warmeflisse
enthalt, ist der US-amerikanische COADS™ (Woodruff et a., 1999. Allerdings snd de
COADS-Daten zur Zeit nur bis zum Jahr 1997 erhdltlich. AulRerdem ist bekannt, dal3 de
Qualitdt der abgeleiteten Warmeflisse in einigen Gebieten, wie z.B. in der Labradorsee
unbefriedigend ist, da von dat nur wenige Beobadhtungen valiegen. Alternativ konren
meteorologische Daten aus den Reanalyse-Laufen globaler Wettervorhersagemodelle zur
Abschétzung der Warmeflisse verwendet werden. Fir die Reanalyse-Laufe werden de
verfligbaren Beobadchtungsdaten nach detailli erter Qualit dtskontrolle Gber mehrere Jahre bis
Jahrzehnte hinweg in eine konsistente Modellversion asamili ert. Zur Verfligung stehen de
Reanalyse-Laufe des ECMWF?-Modell's (Gibson et a., 1997 aus Realing, England, und @s
NCEP/NCAR-Modells (Kalnay et al., 1999 aus Boulder, USA. Da die Reanalyse-Daten des
ECMWF-Modells zur Zeit nur bis Anfang 1994 valiegen, werden in deser Arbeit die Daten
des NCEP/NCAR-Modells anaysiert. Bel der Interpretation von Mittelwerten und
langjahrigen Trends der Netto-Wéarmeflisse muld hkerticksichtigt werden, dal3 in dem
NCEP/NCAR-Modell die Atmosphére im Mittel 11 W m? an den Weltraum und 5,5W m™
an de Erdoberflache und den Ozean verliert, d.h. de Strahlungsbilanz fur die Atmosphére
nicht geschlossen ist (Kalnay et a., 1999. Ursache hierfur sind systematische Modellfehler in
Regionen, in denen physikalische Prozese nicht vollstandig wiedergegeben werden.
Zusétzliche Fehler sind im Bereich der westlichen Randstrome zu erwarten, da die
ozeanischen Fronten mit ihren starken Temperaturgradienten duch das Modell nicht aufgel 6st
werden.

Monetliche Mittelwerte der sensiblen und latenten Wéarmeflisse sowie der kurz- und
langwelligen Strahlung werden von NOAA-CIRES (1999 auf einem aquidistanten
Gaulschen Gitter (T62) mit 209 km raumlicher Auflésung bereit gestellt. Diese Daten wurden
fur die folgenden Untersuchurgen hblinear auf das 1°x1° Gitter der Altimeterdaten
interpaliert. Monatliche Anomalien der Warmefllsse wurden relativ zu dem Mittelwert Gber
den Untersuchungszeitraum von Oktober 1992 his September 1998gebil det.

20 Comprehensive Ocea-Atmosphere Data Set
21 European Centre for M edium Range Weaher Forecasts
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Die von den WarmefluRanomalien hervorgerufenen Anderungen der Meeeshthe Ao werden
nach Gleichurg (3.8) berechnet. Fir jeden Gitterpunkt wurde aus der SAC-Klimatologie der
zeitli ch gemittelte thermische Expansionskoeffizient (a) abgeschétzt (Abschnitt 4.2.7). Die
monétli chen Werte von A{q werden kumuliert und ein Dreij ahresmittelwert iber den gleichen
Zeitraum wie der fir die Altimeterdaten verwendete (Tabelle 4.1) subtrahiert. Die
resultierenden Hohenanomalien werden im folgenden sterische Hohen genannt. Da bei der
Berechnurg von a die saisonale Anderung der Temperatur und s Salzgehaltes in der
Dedkschicht nicht berlcksichtigt wird, werden de Anomalien der sterischen Hohen im
Sommer undHerbst vermutlich um einige mm unterschétzt (Vivier et a.,1999.

4.25. Winddaten

Die Resktion der Meaeshohe aff Anderungen des Windfeldes wird anhand von Daten
untersucht, die von den Scaterometern an Bord von ERS-1 und ERS-2 (siehe Abbildung
3.11) aufgenommen wurden. Diese Sceaterometer mesen bei 5,3GHz auf einer 500km
breiten Spur parale zur Flugbahn des Satelliten den namierten Radarriickstreuquerschnitt
aus drei verschiedenen Blickrichtungen. Aus den Informationen der drel unterschiedlich
ausgerichteten Antennen wird mit Hilfe von empirischen Modellen de Windgeschwindigkeit
und -richtung berechnet (Bentamy et a., 1997. Vergleiche mit Bojendaten ergaben eine
Genauigkeit von 1,2m s fiir die Geschwindigkeit und von 24%r die Windrichtung.

Die hier verwendeten Daten des Windschubs (7 1,,7,]) sowie der Vertikalkomporente der
Rotation des Windschubs rot,7(= dry /0x - d1x /0y) liegen fir den gesamten
Untersuchungszeitraum von Oktober 1992 bs September 1998 monatlich auf einem 1°x1°
Gitter vor (Archer et a., 1998. Monatliche Anomalien der 1,-Werte sowie der rot,7-Werte
wurden relativ zu dem Mittelwert tGber den Untersuchungszeitraum von Oktober 1992 bs
September 1998gebil det.

Die von cen anomalen vertikalen Ekman-Stromungen hervorgerufenen Anderungen der
Meeaeshthe Adwe Werden nach Gleichung (3.11) berechnet. Fur jeden Gitterpunk wurde aus
der SAC-Klimatologie die relative Dichtedifferenz zwischen Ekman-Schicht und cder
darunterliegenden Wassersaule Ap./p, abgeschétzt (Abschnitt 4.2.7). Die monatlichen Werte
von Adwe werden kumuliert und ein Dreij ahresmittelwert Gber den gleichen Zeitraum wie der
fir die Altimeterdaten verwendete (Tabelle 4.1) subtrahiert. Die resultierenden
Hohenanomali en werden im folgenden Ekman-H6hen genannt.

Zur Abschdtzung anomaler windgetriebener Transporte werden meridionale sowie zonale
Sverdrup-Transporte sowie meridionale Ekman-Transporte berechnet. Die Sverdrup-
Transporte werden aus den monatlichen Anomalien der rot,7-Werte nach Gleichungen (3.9)
und (3.10) abgeschétzt. Die meridiondlen Ekman-Transporte (Ve werden aus den
monatlichen Anomalien der 7,-Werte nach folgender Gleichung berechnet (z.B. Pond und
Pickard, 1989:
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-7,
= 4.7

Ek o, f

Dabel ist pg die Dichte des Standardmeerwassers und f der Coriolisparameter.



5.Zeitlich mittlere geostrophische Zirkulation

In desem Kapitel wird de zeitli ch gemittelte geostrophische Zirkulation in der ozeanischen
Dedkschicht anhand verschiedener Datensétze untersucht. Der Schwerpunkt der Untersuchung
liegt auf der quantitativen Bestimmung der Ausbreitungspfade und cer Stérke der wichtigsten
Stromungen in der Dedkschicht. Neben den quesistationdren Stromungen enthalten de
zeitlich mittleren Felder auch Signale von wiederholt auftretenden temporéren Stromungen.
Diese Informationen sind eine wesentliche Vorausstzung fir das Verstdndnis und de
Interpretation der von den Altimetern bestimmten Meaeshdhen- und Strémungsanomali en.

Als gute Anndherung an de zeitli ch mittlere Zirkulation werden in Abschnitt 5.1 die dynami-
schen Hohen und de daraus resultierenden baroklinen Stromungen an der Oberfladhe
untersucht, die aus zwei historischen hydrographischen Datensétzen, der Hydrobase Klimato-
logie und d&r Klimatologie des WOCE Speda Analysis Centre (Lozier et al., 1995 Gouretski
und Jancke, 199&), berechnet wurden. Bei der Interpretation von Kimatologischen Daten
muf3 kerdcksichtigt werden, dal3 Daten mit sehr unterschiedlicher réumlicher Auflésung aus
verschiedenen Zeitrdumen kombiniert werden. In Gebieten wie dem Nordatlantik, in denen
die Eigenschaften der Wassrmassen dekadischen Schwankungen urterworfen sind (Grey et
al., 200Q Levitus und Antonov, 1997, sind de as Daten urterschiedlicher Perioden
gemittelten Felder unter Umstanden nicht konsistent. Um zu testen, inwieweit die klimatolo-
gischen Werte représentativ fur den urtersuchten Zeitraum sind, werden Vergleiche mit den
hydrographischen Daten von dn in den neunziger Jahren mehrfach wiederholten WOCE—
Schnitten A1E und A2 (Tabell e 4.4) durchgefuhrt.

Mit den Altimeterdaten von T/P und ERS-1/2 liegt Uber den Zeitraum von Oktober 1992 bs
September 1998ein raumlich undzeitli ch korsistenter Datensatz vor. In Abschnitt 5.2 werden
die Ausbreitungspfade und de Starke der Zirkulation in der Dedkschicht anhand zweier
Grofen urtersucht, die aus Altimetermesaungen abgeleitet werden: der mittleren Variabilit &
der kinetischen Energie und der absoluten Meeeshdhen, de auf auf das Geoidmodell EGM96
(Lemoine ¢ a., 1999 bezogen wurden. Abschlief?end wird aus der Differenz zwischen den
aus den Altimeterdaten und en aus den Klimatologien berechneten Stromungen die grof¥au-
mige mittlere barotrope Komporente der Zirkulation abgeschétzt. Die Plausibilit &t dieser
barotropen Komponrente wird anhand vonL.iteraturangaben Uberprift.

49
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5.1. Zirkulation in der Deckschicht aus hydrographischen
Daten

Anaysiert wird in desem Kapitel die barokline geostrophische Stromung an der Oberflade,

die aus hydrographischen Daten relativ zu einer bewegungslosen Schicht in 2000m Tiefe

berechnet wurde (Abschnitte 4.2.1und4.2.9. Tests haben gezeigt, dal3 sich de Oberfladchen-

stromungen bei der Wahl eines anderen Referenzniveaus im Bereich zwischen 1000 und
3000m zwar quantitativ, aber nicht qualitativ &ndern. Im folgenden wird angenommen, dal3

diese oberflachennahen geostrophischen Stromungen der reden Zirkulation in der Dedk-

schicht qualitativ entspredhen. Diese Annahme gilt mit zwel Einschrénkungen: lokal kénren,

bevorzugt auf saisonalen Zeitskalen, olerflachennahe Dichtanomalien auftreten undin den

Randstrémen ist die barotrope Komponrente haufig nicht zu vernadléssgen.

5.1.1. Hydrographische Klimatologien

In deser Arbeit werden de Daten aus zwei hydrographischen Klimatologien urtersucht: der
Klimatologie des WOCE Speda Analysis Centre (SAC) (Gouretski und Jancke, 199&) und
der Hydrobase (HB) Klimatolgie (Lozier et a., 1995. Die horizontale Auflésung beider
Klimatologien betrégt 1°x1°, woduch de wichtigsten azeanischen Fronten im Untersu-
churgsgebiet mit typischen rdumlichen Skalen der Grolenordnurg O(100km) aufgel Ost
werden konren. Die entscheidende Verbesserung dieser Klimatologien gegeniiber friheren ist
die rdumliche Interpoation der Daten auf Fladhen gleicher Dichte anstelle von Fladen
gleichen Drucks. Dadurch werden die ozeanischen Fronten besser erhaten und de numeri-
sche Erzeugung unredi stischer Wassermassen wird minimiert (Abschnitt 4.2.7).

Die ais den zwel Klimatologien berechneten dynamischen Hohen stimmen im wesentli chen
Uberein (ohre Abbildurg). Der HoOhenurterschied zwischen Subtropenwirbel und dem
Subpdarwirbel betragt in beiden Klimatologien ca 140cm. Maximale Hohen finden sich
Ostlich des Golfstroms (GS) im Zentrum der sogenannten C-formigen Rezirkulationszelle in
der Sargasssee (geogr. Bezeichnurgen s. Abbildung 2.1 und Abbildung 2.4). Minima sind
die Hohen in der Labradorseg in der HB-Klimatologie liegt ein Band minimaler Hohen vor
der Sidkiste Gronlands undin der zentralen Labradorsee

Die aus der SAC-Klimatologie beredhneten geostrophischen Stromungen an der Meeaesober-
flache sind in Abbildung 5.1 dargestellt, die ais der HB-Klimatologie berechneten in
Abbildurng 5.2. Fur die HB-Klimatologie stehen lediglich Daten an Gitterpunken mit
Wassartiefen grofier als 2000m zu Verfugung. Fur die SAC-Klimatologie stehen Daten an
Gitterpunkten gréfRer as 200m zur Verfigung, wobel fur die Beredhnurg der dynamischen
Hohen angenommen wurde, dal3 de Bodenschicht fir Wassertiefen zwischen 200 und 200n
in Ruheist. Im weiteren werden zunadst die in beiden Datensédtzen enthaltenen wesentli chen
Merkmale der geostrophischen Zirkulation beschrieben und @énn de Unterschiede diskutiert.
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Abbildung 5.1: Geostrophische Strémung an der Meeaesoberfladche, bezogen auf 2000m, beredhnet
aus der SAC-Klimatologie. Die Geschwindigkeit ist farkodiert, die Pfeile zeigen Stérke und
Richtung der Strdmung. Linien gleicher Wassertiefe sind fur 200, 500, 1000, 2000 und 3000
m schwarz, die Schnitte A1E und A2 weil3 eingezeichnet.

Der GS ist in den mittleren Stromungsfeldern ab Kap Hatteras zu erkennen, wo er sich von
der Kiiste 16st. Er ist ca 5° breit und de maximale Geschwindigkeit betragt 42cm s in der
SAC- und 43cm st in der HB-Klimatologie. In Ubereinstimmung mit den Ergebnissen von
Mayer et a. (1998 rezirkuliert ein Teil des GS stiddstlich zwischen 70%=60°W und 20237°N
in der C-formigen antizyklonischen Rezirkulationszelle, die dlerdings in der HB-Klimatolo-
gie nur schwach ausgepragt ist. Westlich und éstlich der New England Seamounts bel 37°-
40°N, 63°W sgind stationdre M&ander im GS zu beobaditen. Wie z.B. von Schmitz und
McCartney (1993 beschrieben, liegt zwischen 45%65°W und 35238°N eine weitere antizy-
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klonische Rezirkulationszelle, die e@ne Reihe kleinerer quasistationdrer Wirbel in sich
einschlieft.
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Abbildung 5.2: Wie Abbildung 5.1, aber berechnet aus der HB-K i matol ogie.

Bei 40°N, 459 teilt sich der Golfstrom in einen stidwértigen undeinen nadwértigen Zweig.
Ein Teil des didlichen Zweiges dreht bei ca 34N nach Osten ab undspeist den Azorenstrom
(AC). Der AC ist ca 3° lreit undseine mittlere Geschwindigkeit betrégt 5 cm s™. In der SAC-
Klimatologie wird der AC zusétzlich von Wasser gespeist, das gch &stlich der New England
Seamounts bei ca 37N, 60°W vom GS nad Siden abldst und entlang der 5000m Tiefenli-
nie bei ca 34°N nac Osten fliefdt. In der HB-Klimatologie liegt eine weitere Quelle des AC
im Nordatlantikstrom (NAC) bei 44°N, 45°W, wo sich ein Stromungszweig topographisch
gefuhrt in Richtung Stidosten 16st. Die HB-Klimatologie weist entlang des AC grof%e quasi-
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stationdre Méaander auf, die in der SAC-Klimatologie nicht vorhanden sind. Es snd de
stidwértige Rezirkulationen &stlich des Mittelatlantischen Ricken (MAR) zu beobadhten: am
Osthang des MAR, im zentralen Bedken und va der afrikanischen Kiiste, was in Uberein-
stimmung mit den Ergebnissen der hydrographischen Untersuchungen vonKlein undSiedler
(1989 ist. Ein stark méandrierender Strom mit 8hnliche Quellen wie der AC Uberquert den
MAR nordlich der Azoren bei ca 40°N. Dieser Strom dirfte identisch mit der Wassermassen-
front sein, de Belkin und Levitus (1999 Mittelmeawasser-Front nannten und anhand
wiederholter hydrographischer Mesaungen bel 40°N, 359 lokalisierten. In der SAC-Klima-
tologie sind seine Quellen im stdlichen Zweig des GS bel 37°N, 44°W und im NAC bei
43°N, 459 zu finden. In der HB-Klimatologie wird dieser Strom aus einem NAC-Zweig
gespeist, der sich bei 44°N, 45°W |6st. Dieser NAC-Zweig wird auch von Kéase und Kraul3
(1996 as eine der Quellen des AC angegeben. Sowohl dieser Strom a's auch der AC miinden
bei ca 35N, 17°W in den Kanarenstrom undrezirkulieren nach Stiden.

Der Hauptteil des GS geht in den NAC Uber, welcher der Schelfkante entlang der Neufund
land-Bénke in Richtung Norden folgt. In der SAC- sowie ansatzweise auch in der HB-
Klimatologie ist der antizyklonische quasistationdre Mann-Eddy (z.B. Rosdy, 1999 mit
seinem Zentrum bei 42°N, 44°W zu erkennen. Genau wie anige der im weiteren beschriebe-
nen Wirbel kann auch der Mann-Eddy in dem 1°x1° Gitter nicht voll standig aufgel 6st werden.
Eine Erklérung dafur, daf3 er trotzdem in den interpali erten Datensétzen zu erkennen ist, ware
eine lokal hohe Dichte der Mef3daten. Nordlich vom Mann-Eddy 16st sich im Bereich der
Newfoundland Seamounts bei ca 44N, 45W ein Zweig vom NAC nadh Osten ab. Keans
und Rosdy (1998 vermuten, dal3 sich in dieser Region kevorzugt Wasser aus dem NAC in
das Neufundand Beden ausbreitet. Ein Tell dieses Zweiges mundet in den AC, der Rest
Uberquert den MAR weiter nérdlich bei ca 47N undflief3t weiter nach Nordosten (s. voriger
Absatz). Im weiteren Verlauf des NAC liegen nach ein zyklonischer Wirbel bei 44°N, 39°W
und ein antizyklonischer Wirbel bel 46°N, 399W. Sie sind vermutlich zwei der quasistationé
ren Wirbel, die Rosdy (1996 anhand vonDrifterbeobadtungen in deser Region beschriebe-
nen hat. Zwischen 47° und 52R biegt der NAC nach Osten ab und de von Lazier (19949
beschriebene Northwest Corner des NAC bel ca 51N, 44°W ist in beiden Klimatologien
deutlich zu erkennen. Im Bereich des MAR herrschen zwischen 47%53°N nordostwartige
Stromungen vor. Etwas verstarkte Stromungen befinden sich bel 47°N im Bereich der
Maxwell Bruchzone, bei 49°N im Bereich der Faraday Bruchzone und kel 52°-53°N im
Bereich der Charlie-Gibbs Bruchzone (CGBZ). Bereits Sy (1988 und Sy et a. (1992
beobadhteten auf hydrographischen Schnitten NAC-Zweige im Bereich deser Bruchzonen.
Auch Belkin und Levitus (1996 untersuchten anhand von wiederhoten hydrographischen
Schnitten de NAC-Zweige in desem Bereich. Der nérdlichste NAC-Zweig ist nach diesen
Autoren relativ ortsfest und quert den MAR bel 52°N, 35°W, undein temporarer NAC-Zweig
verlauft zwischen 45° und47°N. Oberflachendrifter Uberquerten den MAR bevorzugt im
Bereich der Charlie-Gibbs und der Faraday Bruchzone (Bower et al., 200Q. White und
Heywood (1995 zeigten anhand vonAltimeterdaten, dal? de &tuelle Position deser tempo-
réren NAC-Zweige von cem grol¥aumigen Windfeld abhéngig ist.

Ostlich der CGBZ richtet sich der nordliche NAC-Zweig, die Subarktikfront (SAF), nach
Norden aus. In der HB-Klimatologie setzt bereits westlich des Reykjanes-Rickens (RR) ein
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schwadhe Stromung nach Norden. Hydrographische Mesaungen vonPollard et a. (1999 aus
dem Jahr 1996 abuten darauf hin, dal3 es sch hierbei um eine Rezirkulation vonsubpdarem
Wassr handelt. Beide Klimatologien zeigen eine Stromung, die 6stlich der CGBZ bel ca
58°N den RR nach Westen tberquert und cann am Westhang des RR als Irmingerstrom nach
Nordwesten setzt. Eine solche Stromung wurde bereits von McCartney und Talley (1982
beschrieben undist in Ubereinstimmung mit van Aken undBedker (1996, die westlich des
RR Subpdares Mode Wassr vorfanden, das nicht weit in das Islandbedken vargedrungen
sein konrte. Eine Abzweigung des Irmingerstroms nach Westen ist in den mittleren Str6-
mungsfeldern nicht zu erkennen. Der Hauptzweig der SAF verléuft durch das Islandbeden
bis zu den Farder Inseln, ein Nebenzweig verlauft nach Westen undschneidet den RR stidlich
von Island. An der stidwestli chen Spitze des Rockall-Plateaus (55°N, 22°W) liegt in der HB-
Klimatologie en antizyklonischer Wirbel, der bereits von mehreren Autoren erwdhnt wurde
(Bersch, 1995 van Aken undBedker, 1996. Der stlichste Zweig des NAC stromt tber das
Rockall-Plateau, wahrend der Rockall-Graben anscheinend duch einen antizyklonischen
Wirbel blockiert ist, der u.a. vonPollard et a. (1999 bereits beschrieben wurde. Sowohl der
Gronland- als auch der Labradorstrom sind nu sehr schwacdh ausgeprégt, dasie an die Schelfe
gebuncen sind, de aifgrund dr gewdhlten Referenzfladhe nicht erfald werden. Vor der
Sldwestkiste Gronlands sndin der HB-Klimatologie Wirbelstrukturen zu erkennen, de auch
mit Driftern im Rahmen des US-amerikanischen Atlantic Circulation and Climate Experiment
(ACCE) beobadtet wurden (pers. Mitteilung, R. Curry).

Die Ausbreitungspfade und de Stérke der Stromungen, de aus den beiden Klimatologien
abgeleitet wurden, sind einander ghnlich. Dartiber hinaus snd all erdings auch Differenzen zu
erkennen. So sind z.B. in der HB-Klimatologie deutlich mehr mesoskalige Strukturen
enthalten asin der SAC-Klimatologie. Differenzen zwischen den aus den beiden Klimatolo-
gien bestimmten dynamischen Hohen sind auf Unterschiede in den Daten, de in de Klima-
tologien eingegangen sind, undin den Interpolationsmethoden zurtickzuftihren. Die Anayse
etwaiger systematischer Differenzen zwischen beiden Datensdtzen ermdglicht Ruckschlisse
auf die Qualitét der beiden Klimatologien.

Zunadhst wurden von keiden Feldern der dynamischen Hohen de flachengewichtete mittlere
Hohe der jeweiligen Klimatologie subtrahiert und dann de Differenz gebildet, die in
Abbildung 5.3 dargestellt ist. Positive Werte bedeuten, dal3 de dynamische Hohe aus der
SAC-Klimatologie hoher as die aus der HB-Klimatologie ist. Generell sind de dynamischen
Hohen der SAC-Klimatologie im Bereich des GS und des NAC niedriger undim Bereich des
zentralen Subtropen- und Subpdarwirbels etwas hoher as die der HB-Klimatologie. Eine
Erklarung hierfir ist, da3 de Stromungsfronten in den beiden Klimatologien an urterschiedli-
chen Positionen liegen und unerschiedlich stark gegléttet sind. Auffallig sind de mesoskali -
gen Strukturen im Subtropenwirbel, die ihren Ursprung Gberwiegend in der HB-Klimatologie
haben. Sie sind in desem Gebiet auf ungentigende Qualitétskontrollen der Daten, de in de
HB-Klimatologie engehen, zurlckzufiihren. Die mesoskaligen Strukturen im Subpdarwirbel
stammen ebenfall s aus der HB-Klimatologie. Hier scheint die Qualitét der in de HB-Klima-
tologie @ngehenden Daten kein Problem zu sein, unddie HB-Klimatologie spiegelt hier die
Verhdltnisse wohl redistisch wider. In deser Region pofitiert die HB-Klimatologie von einer
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Vielzahl neuer Mel3daten, de nicht in de hier vorliegende Version der SAC-Klimatologie
eingegangen sind (pers. Mitteilungen, R. Curry undV. Gouretski).

\\\\Q\\\‘\‘\\\\\
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Abbildung 5.3: R&umliche Verteilung der Differenz der dynamischen Hohen aus der SAC- und
HB-Klimatologie (SAC-HB). Die Nullinie ist weil3 gezeichnet. Die Pfeile zeigen Richtung
und Stérke der Differenz der geostrophischen Stromungen an. Linien gleicher Was=rtiefe
sind fur 200, 500, 1000, 2000 und 3000eingezeichnet.

5.1.2. Vergleich der Klimatologien mit den WOCE-Daten

Im folgenden soll gepruft werden, inwieweit der aus den Klimatologien abgeleitet mittlere
Zustand reprasentativ fur den mittleren Zustand im untersuchten Zeitraum ist. Hierfur werden
die klimatologischen Daten verglichen mit den hydrographischen Daten von cn WOCE-
Schnitten A1E bei ca 56N undA2 bel ca 45N (vgl. Abschnitt 4.2.2 zur Lage s. Abbildurng
5.1), die aus den neunziger Jahren stammen undim folgenden WOCE-Daten genannt werden.
Untersucht werden die aus den drel Datensatzen berechneten dynamischen Hohen entlang der
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und de geostrophischen Stromungen namal zu den WOCE-Schnitten. Um die verschiedenen
Datensétze beziiglich der raumlichen Skalen vergleichbar zu macdhen, wurden de entlang der
Schnitte hoch aufgel sten WOCE-Daten raumlich gegléttet (Abschnitt 4.2.2). Da die WOCE-
Daten weder saisonale noch interannuelle Schwankungen vdlsténdig abdedken kénren, sind
sie nicht unbedingt représentativ fir den mittleren hydrographischen Zustand zwischen 1992
und 1998.Als Korrektur fur die Abweichungen der WOCE-Daten von diesem Zustand
wurden von cn dynamischen HOhen de Meaeshdhenanomalien subtrahiert, die von den
Altimetern zeitgleich zu den WOCE-Mef3kampagnen beobadtet wurden. Mit dieser Methode
konren all erdings nur die Anomalien karigiert werden, de mit der raumlichen undzeitli chen
Abtastung der Altimeter aufgel 6st werden kénren.

Schnitt A1E Schnitt A2

Hoehe [cm]
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Abbildung 5.4: Mittlere dynamische Hohe bestimmt aus den WOCE-Daten ( ), aus der

HB- (---) und der SAC-Klimatologie (---) sowie die von T/P gemesene Meaeshohe (SH,—)
entlang der Schnitte A1E (links) und A2 (rechts). Die dynamischen Hohen wurden fir die
Oberfladie relativ zu 2000 m beredhnet. Die Bodentopographie ist im unteren Teil einge-
zeichnet.

Die mittlere dynamische Hohe beredhnet aus den Klimatologien und eén WOCE-Daten ist in
Abbildung 5.4 fur die Schnitte A1E und A2 dargestellt. Um systematische Differenzen
zwischen den Datensdtzen zu vermeiden, wurde von jedem Hohenprofil der Mittelwert
subtrahiert. Licken in den Daten treten auf dem Schnitt A1E Gber dem RR auf, wo de
Wassgrtiefe geringer als 2000m ist. Im ostlichen Teil von A1E ist die Ubereinstimmung
zwischen den Klimatologien und a&én WOCE-Daten hach und dr Hohengradient Gber den
Schnitt stimmt in allen Datensatzen gut tberein. Westlich des RR bel 31°W sind de aus den
WOCE-Daten berechneten dynamischen Hohen um einige an niedriger as die aus der HB-
Klimatologie gewonrenen und um nahezu 10cm niedriger als die aus der SAC-Klimatologie
gewonrenen Hohen. Auf A2 ist der NAC und de 6stlich gelegene Rezirkulation mit dem
Mann-Eddy in den Klimatologien schwadher ausgepragt als in den WOCE-Daten. Ostlich
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davon herrschen mesoskalige Strukturen var, die in den verschiedenen Datensétzen urter-
schiedlich lokalisiert sind. Ein Vergleich mit Abbildung 5.1 und Abbildung 5.2 zeigt, dai3
entlang des Schnittes einer der tempordren NAC-Zweige verlauft und hole mesoskalige
Variabilit & zu erwarten ist.

Der systematische Hohenurterschied zwischen der SAC-Klimatologie und den WOCE-Daten
entlang von Schnitt A1E im Bereich der Irmingersee kann einerseits auf Fehlern in der
Klimatologie, andererseits auch auf dekadischen Schwankurgen der Eigenschaften der
oberflachennahen Wassermassen beruhen. Die Tatsadhe, dal3 de HB-Klimatologie besser mit
den WOCE-Daten Ulkereinstimmt as die SAC-Klimatologie, deutet all erdings darauf hin, daf3
dekadische Schwankungen wichtig sind, dain de HB- im Gegensatz zur SAC-Klimatologie
im subpdaren Bereich viele Daten aus den neunziger Jahren eingegangen sind. Um dies néher
zu urtersuchen, sind in Abbildung 5.5 die raumlich gemittelten Temperatur- und Salzge-
haltsprofile fir die oberen 1000m entlang des WOCE-Schnittes A1E in der Irmingersee fir
die WOCE-Daten undfir die SAC-Klimatologie dargestellt. Die WOCE-Daten wurden von
34°-41°W entlang des Schnittes gemittelt, fur die SAC-Klimatologie wurden de Werte von
den Gitterpunkten in ummittelbarer Néhe zu Schnitt A1E gemittelt (59°N, 34%38°W und
60°N, 39%41°W). Es zeigt sich, da3 in den neunziger Jahren (WOCE-Daten) die oberen
1000m der Irmingersee af A1E kéter und salzarmer waren als das langjéhrige Mittel (SAC).
Eine genauere Analyse zeigt, dal in der SAC-Klimatologie im Gegensatiz zu den WOCE-
Daten einerseits warmeres, sazreicheres Wassr in Oberflachennéhe zu finden ist und
anderersaits die Isospyknen weniger aufgewolbt sind, d.h. de zyklonische Zirkulation in der
Irmingerseeschwéadher ausgepragt ist (ohre Abhil durg).
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Abbildung 5.5: a) Temperatur- und b) Salzgehaltsprofil sowie ¢) T/S-Diagramm fir die oberen
1000m raumlich gemittelt entlang von WOCE-Schnitt A1E im Bereich der Irmingersee ais
den WOCE-Daten vom Zeitraum 19911997(—) sowie aus der SAC-Klimatologie (---).

Die mittlere geostrophische Oberfladengeschwindigkeit normal zu den Schnitten A1E und
A2, berechnet aus den Klimatologien und én WOCE-Daten, ist in Abbildung 5.6 dargestellt.
Um die Abbildung Gbersichtlicher zu gestalten, wurde nur jeweils eine klimatologische
Stromung dargestellt. Auf A1E wurden de klimatol ogischen Strémungen aus der HB- und auf
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A2 aus der SAC-Klimatologie gewdhlt, da die bisherigen Analysen nahelegen (Abschnitt
5.1.7), dai3 dejeweili ge Klimatologie dort eine héhere Qualitat aufweist.

Auf A1E stimmen sowohl Geschwindigkeit as auch Vorzeichen der Stromungen, de aus den
WOCE-Daten und der HB-Klimatologie berechnet wurden, gut Uberein. Sie sind rahezu
auschlieldich nach Norden gerichtet. Die Ausnahme bildet der Bereich des Ost-Gronland-
stroms am westlichen Rand des Schnittes, wo de WOCE-Daten eine slidwartige Strémung
zeigen. Die HB-Klimatologie liefert dort aufgrund der geringen Wassertiefe keine Stromun-
gen. Beide Datensédtze zeigen am 0Ostlichen Rand einen nadwaértigen Schelfrandstrom und
maximale Geschwindigkeiten im Bereich des Rockall-Plateaus und des Rockall-Grabens
zwischen 18%24°W. Ein weiteres lokales Maximum liegt in beiden Datensdtzen westlich des
RR undist dem Irmingerstrom zuzuordnen. Zieht man de hier zugrundeliegende rdumliche
Gléttung in Betradht, so sind dese Ergebnisse in Ubereinstimmung mit den raumlich diff eren-
zierteren Ergebnisen vonBersch (1999, van Aken undBedker (1996, Pollard et al. (1999
undWoelk (2000.
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Abbildung 5.6: Mittlere geostrophische Strdmung an der Oberflache normal zu den Schnitten A1E
(links) und A2 (rechts), berechnet aus den WOCE-Daten ( ), den Klimatologien
(---) und aus T/P-Daten (SSH,—). Positive Stromungen sind rach Norden gerichtet. Weitere
Einzelheiten wie in Abbildurg 5.4, Seite 56.

Auch auf dem Schnitt A2 stimmen sowohl Geschwindigkeit als auch Vorzeichen der Stro-
mungen, de ais den WOCE-Daten und a@r SAC-Klimatologie beredhnet wurden, im
wesentlichen Glkerein. Am westli chen Rand, wo A2 den Labradorstrom quert, ist die Strémung
nadh Stiden gerichtet. Daran schlief3t der nordwaértige NAC an. Wahrend de WOCE-Daten bis
zu 38W Stromungen nach Norden zeigen, weist die SAC-Klimatologie bei 43°W eine
stidwaértige Strémung auf, die der kiistenabgewandten Seite des Mann-Eddy zuzuordnen ist. In
den urgeglétteten WOCE-Daten der einzelnen Experimente ist der Mann-Eddy noch deutlich
zu erkennen. Bei dem zeitlichen Mitteln verschwindet dieses Signal, da die Position des
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gesamte Stromungssystems fir die @nzelnen Redisationen des Schnittes shwankt. Aulier-
dem kommt im Fall der WOCE-Daten hinzu, dal3 der MannEddy aufgrund der durchgefihr-
ten rdumlichen Glattung nicht vollstandig aufgel6st werden kann (Abschnitt 5.1). Weiter im
Osten ist das Stromungsfeld von mesoskaligen Strukturen daminiert, die vermutlich mit
einem der ostwartigen NAC-Zweige verbuncen sind. In dieser Region ist die Ubereinstim-
mung zwischen WOCE- und SAC-Daten gering. Die WOCE-Daten zeigen am Westhang des
MAR eine nordwértige Stromung und am Osthang eine stidwértige. Diese Tendenz ist in der
SAC-Klimatologie auf Schnitt A2 nicht zu finden. Ein Vergleich mit Abbildung 5.1 und
Abbildung 5.2 zeigt jedoch, dal3 in der SAC-Klimatologie nérdlich von A2 undin der HB-
Klimatologie im Bereich vonA2 dese Tendenz der Stromungen beim Uberqueren des MAR
zu finden ist. Dieser Maander des NAC-Zweigs ist topagraphisch gefiihrt und eine Re&ktion
auf die Anderung der Wasrtiefe im Bereich des MAR. Ein entsprechendes Verhalten 403t
sich auch fiir den GS beim Uberqueren der New England ®amourts bei 63°W beobadhten
(Abbildung 5.1).

Zusammenfasend betrachtet hat der Vergleich zwischen den WOCE-Daten und @n Klima-
tologien de Qualitdt der Klimatologien bestétigt. Speziell im Subpdarwirbel zeichnen sich
dekadischen Verdnderungen der Wassermas®en in den okeren 1000m ab, und de beiden
klimatol ogischen Mittel weichen voreinander sowie von cem Mittel tber die neunziger Jahre
ab.

5.2. Mittlere Zirkulation aus Altimeter daten

Im folgenden wird de Oberflachenzirkulation aus den réaumlich und zeitlich korsistenten
Altimeterdaten fur den Zeitraum 1992 bs 1998 uniersucht. Zuerst werden de Ausbreitungs-
pfade und de Starke der mittleren Zirkulation in der Dedkschicht qualitativ anhand der
mittleren Variabilitéat der kinetischen Energie (E'wn) sowie der absoluten geostrophischen
Stromungen in der Dedkschicht abgeschétzt. Die asoluten geostrophischen Stromungen
wurden aus T/P-Mesaungen urter Verwendurg des Geoidmodells EGM96 keredhnet. Danach
wird de mittlere barotrope Komporente der Strémung abgeschétzt, indem die aus den
hydrographischen Daten abgeleiteten baroklinen Stromungen von den aus den Altimeterdaten
abgeleiteten absoluten Stromungen subtrahiert werden. Die Plausibilit & dieser Abschétzung
wird duch Vergleiche mit in der Literatur aufgefiihrten Schétzwerten fir die barotrope
Stromungskomporente geprUft.

5.2.1. Zirkulation in der Deckschicht

Die Anayse von E'j-—Werten ist eine verbreitete Methode, um aus Altimeterdaten Pfade und
Starke der Zirkulation zu bestimmen. Dabei geht man davon aus, dal3 mesoskalige Wirbel
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hauptsdchlich duch barokline Instabilit &en in starken Stromungen gebildet werden (Hey-
woodet a., 1994 Duce et a., 200Q und ceshalb eine Naherungsgrolée fur die Strémungsge-
schwindigkeit sind (vgl. Abschnitt 4.1.5. Die ré&umliche Verteillung der E'i—Werte, die fir
den Zeitraum von Oktober 1992 hs September 1998 aus T/P- und ERS-1/2 Daten berechnet
wurden, ist in Abbildung 5.7 dargestellt.
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Abbildung 5.7: Mittlere Variabilitdt der kinetischen Energie (E'x,) in der Dedkschicht in cm? s?,
berechnet aus Altimetermesaungen von T/P, ERS-1/2 firr den Zeitraum von Oktober 1992 bs
September 1998. Linien gleicher Wassertiefe sind fir 200, 500, 1000, 2000 und 3000
schwarz, die Schnitte A1E und A2 weil eingezeichnet.

Die grofraumige Verteilung ist in sehr guter Ubereinstimmung mit der aus den Bahnen von
Oberflachendriftern abgeleiteten Verteilung der E'yi.—Werte (pers. Mitteillung, D. Fratantoni).
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Maximale Werte finden sich entlang der Hauptstromungsadhsen wie dem GS und cem NAC,
wobei das Maximum mit mehr als 2500cm? s2 im GS bei 63°W im Bereich der New England
Seamournts liegt. Der AC hebt sich zwischen 33%36°N aufgrund seiner erhohten E'y—\Werte
deutlich von der Umgebung ab. Bel 44°N, 449W im Bereich der Newfoundand Samourts,
wo sich einer der tempordren NAC-Zweige vom NAC abspaltet (Abschnitt 5.1), liegt ein
lokales Maximum der E'—Werte. Anzeichen fur die Position weiterer NAC-Zweige finden
sich bei 47°N und 50N, wo sich Zungen erhohter E'yi—Werte vom NAC in Richtung des
MAR ausbreiten. Sowohl die Northwest Corner as auch der weitere Verlauf des NAC tritt
deutlich hervor. Erhohte Variabilit & findet sich sowohl 6stlich als auch westlich des Rockall -
Plateaus, wo de zwei 0Ostlichsten NAC-Zweige verlaufen (Abschnitt 5.1.1). Weiter nach
Norden hin nehmen de E'—Werte &, allerdings ist zu berlicksichtigen, dal3 im nérdlichen
Tell des Untersuchungsgebietes die E'—Werte aufgrund der hier fir die Gradientenbildung
verwendeten raumlichen Skalen urterschétzt werden (Abschnitt 4.1.95. Erhohte E'i—Werte
Uber dem Reykjanes-Riicken (RR) bei ca 58N sowie an Westhang des RR deuten darauf
hin, dal3 de Subarktikfront bel 58°N den RR quert, undder Irmingerstrom topographisch vom
RR gefuhrt wird. Auch im Ost-Gronlandstrom und im Labradorstrom sind de E'w—Werte
verstarkt. Vor der Stdwestkuste Gronlands befindet sich eine weitere Zone ehohter E'yin—
Werte, die auch aus Drifterdaten hervortritt (pers. Komm., D. Fratantoni). Hier zeigt keine der
beiden hier untersuchten Klimatologien starke Stromungen, was ein Hinwels darauf ist, dal3
die @hohten E'y—Werte nicht durch barokline Instabilit sten sondern durch Anderungen im
Windfeld oder ozeaninterne Prozesse ezeugt wird. Zusammenfassend betradhtet bestétigt die
Untersuchung der aus den Altimeterdaten berechneten E'yi.—Werte fir den Zeitraum 1992
1998im wesentlichen de aus den beiden Klimatologien abgeleiteten Ausbreitungspfade der
wichtigsten Stromungen (Abschnitt 5.1.7).

Im folgenden werden de aus T/P-Daten fur den Zeitraum 19921998 abgel eiteten mittleren
Stromungen urtersucht. Zur Bestimmung der absoluten MeaeshOhen aus den Mef3daten
wurde das Geoidmodell EGM96 verwendet (Abschnitt 4.1.7). Der Hohenurterschied zwi-
schen Subtropenwirbel und Subpdarwirbel betrégt ca 160cm, wobei maximae Hohen
Ostlich der Bahamas und minimale in der stidichen Labradorsee aiftreten (ohre Abbildung).
Die Geostrophischen Stromung an der Meeaesoberflache sind in Abbildung 5.8 dargestelit.
Hervorzuheben sind de sehr geringen Strémungsgeschwindigkeiten von urter 20 cms™. Im
Bereich des GS herrschen Uber ca 5° geographischer Breite ostwértige Stromungen vor mit
einer maximalen Geschwindigkeit von urter 15cm s*. Stidlich von 32N existieren bei 60°W
sowie 50°W slidwértige und kei 34°N zwischen 40° und 58W ostwartige Stromungen. Die
Stromung bei 60°W kannals Teil der C-formigen Rezirkulationszell e identifiziert werden, de
Stromung bei 34°N als AC. Ein Ubergang des GS in den NAC ist nicht zu erkennen, da die
nordwartige Stromungskomporente nur sehr schwacdh ausgepragt ist. Nordlich von 45N
besitzt der NAC zusétzlich zur ostwartigen auch eine nordwértige Komporente. Typische
Merkmale des NAC, wie die topagraphisch gefuhrte Ausbreitung entlang der Neufundand-
Bénke und de Northwest Corner, sind richt vorhanden.
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Abbildung 5.8: Absolute geostrophische Stromung an der Meeaesoberflache, berechnet aus T/P-
Altimeterdaten zwischen Oktober 1992 undSeptember 1998 urnier Verwendurg des Geoid-
modells EGM96. Die Geschwindigkeit ist farkodiert, die Pfeile zeigen Starke und Richtung
der Strémung. Linien gleicher Wassertiefe sind fur 200, 500, 1000, 2000 und 3060
schwarz, die Schnitte A1E und A2 weil eingezeichnet.

Die Positionen, an denen de NAC-Zweige den MAR Uberqueren, sind ceutlich zu lokalisie-
ren. Sie liegen bai 35°%37°N, 40%41°N, 45N und ke 49°53°N, wobei die Strdmungen
stdich von 46N 6stlich des MAR nadch Sliden rezirkulieren. Der NAC-Zweig, der den MAR
bei 49°-50°N Uberquert, stromt weiter nach Osten undmiindet vor Irland in den nadwaértigen
Schelfrandstom. Ein weiterer Zweig flief3t Uber das Rockall-Plateau nach Nordosten. Der
nordliche NAC-Zweig stromt in das Islandbedken, wo er sich teilt. Wahrend der eine Zweig
seine Richtung beibehdlt, Gberquert der andere Zweig den RR bei ca 58N, fliefst zyklonisch



5.2MITTLERE ZIRKULATION AUSALTIMETERDATEN 63

um die Irmingersee und miincet in den Ost-Gronlandstrom. In Ubereinstimmung mit den aus
der HB-Klimatologie ageeiteten Stromungen (Abbildung 5.2) flief3t ein Tell des NAC
bereits westlich des RR nach Norden undzirkuliert zyklonisch in der siidlichen Labradorsee
wodurch sich ein sehr kleiner zentraler Subpdarwirbel ausbil det. Sowohl der West-Grénland-
strom a's auch der Labradorstrom sind ausgebildet. Bel den Kanarischen Inseln, einer Region
mit komplexen, Keinrdumigen Geoidstrukturen, treten urredistisch starke Strémungen auf,
die wahrscheinlich duch Fehler des Geoidmodell s verursadit werden.

Zusammenfasend bketrachtet, stimmt das grof¥dumige Muster der aus den Altimeterdaten
abgeleiteten geostrophischen Strémungen mit dem der aus den Klimatologien abgeleiteten
Stromungen Ukerein. Mesoskalige Strukturen werden mit den Altimeterdaten in Verbindurg
mit dem Geoidmodell EGM96 nicht aufgelost, und de Stromungen sind réumlich stark
gegléttet. Infolgedeseen sind de Stromungsgeschwindigkeiten sehr gering. Dartiber hinaus
deutet sich an, dal3 de Stromungen im Bereich des NAC 6stlich der Neufundand-Banke nicht
gut wiedergegeben werden.

a) Vergleich der Altimeterdaten mit den WOCE-Daten

Um auszuschlief3en, dal3 de im vorigen Abschnitt beobadhteten Differenzen zwischen den
absoluten Stromungen (T/P) und den klimatologischen Stromungen (HB und SAC) auf die
unterschiedlichen Beobadtungszeitrdume zuriickzufiihren sind, werden im folgenden de
absoluten Stromungen mit den aus den WOCE-Daten abgeleiteten Stromungen verglichen.
Die aus T/P-Daten und aém Geoidmodell EGM 96 abgel eitete mittlere Meaeshohe fir 1992
1998entlang der Schnitte A1E und A2 ist in Abbildung 5.4 dargestellt, die daraus resulti eren-
den mittleren geostrophischen Stromungen in Abbildung 5.6. Um systematische Diff erenzen
zwischen den Datensdtzen zu vermeiden, wurde von jedem Hohenprofil der réaumliche
Mittelwert subtrahiert (vgl. Abschnitt 5.1.2b).

Der zonade Hohengradient auf Schnitt A1E stimmt mit dem aus hydrographischen Daten
abgeschétzten Uberein. In der Irmingerseeliegen de von T/P gemessen Hohen um ca 10cm
hoher als die ais de WOCE-Daten abgeleiteten dynamischen Hohen. Die Starke der geostro-
phischen Stromungen nama zu A1E stimmt ebenfalls gut mit der aus hydrographischen
Daten abgeleiteten Uberein. Markante Unterschiede sind: die Richtung des Schelfrandstroms
vor Irland, de in den Altimeterdaten fehlende nordwértige Stromung Uber dem Rockall -
Graben bei ca 18W.

Auf Schnitt A2 sind de Meaeshdhen (T/P) im Neufundand Beden undim Bereich des
NAC um bis zu 20cm niedriger as die dynamischen Hohen (WOCE), westlich und &tlich
davon um ca 10cm hoher. Der NAC ist weder in den absolute Megeshohen (T/P) und den
daraus resultierenden Stromungen ausgepragt. Diese dedkt sich mit der bereits diskutierten
Beobadhtung, da? de nordwértige Komporente des NAC von den Altimetermesaingen in
Kombination mit EGM96 richt gut erfaldt wird. Die @soluten geostrophischen Strémungen
normal zu Schnitt A2 haben zwischen 40W und dem 6stlichen Rand de gleiche rdumliche
Skala und Stérke wie die aus den WOCE-Daten berechneten Stromungen. Wie bereits in
Abschnitt 5.1.2 diskutiert, verlauft A2 hier parallel zu einem der tempordren NAC-Zweige,
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undesist nicht zu erwarten, dal3 de lediglich guesistationdren Wirbel und Strémungsméaander
in den verschiedenen Datensdtzen raumlich exakt an den gleichen Stellen liegen. Bei 43°W,
wo in den hydrographischen Daten de klistenabgewandte Seite des Mann-Eddy lokalisiert ist,
tritt eine sidwartige Stromung auf.

Zusammenfasend betraditet, hat der Vergleich der absoluten Meaeshdhen (T/P) mit den
dynamischen Hohen (WOCE) bestétigt, dal3 de grof¥aumigen Hohen undihre Gradienten im
Rahmen des Fehlerbereichs von 310cm, den Lemoine & al. (1998 fir das Geoidmodell
EGM96 angeben, Ubkereinstimmen. Dartiber hinaus ist deutlich zu erkennen, dal3 de dsoluten
Stromungen im Bereich des NAC unredistisch sind.

b) Ursachen fir die Fehler der absoluten Meereshéhen und Srémungen

Die Hauptursache fur die beobadteten Defizite der absoluten Meeaeshéhen sind mit grofier
Wahrscheinlichkeit Fehler des hier verwendeten Geoidmodells EGM96. Es ist unwahrschein-
lich, dai3 Fehler der Altimetermessungen selbst die Ursache sind, dadie aus den Altimeterda
ten ohre Verwendurg von EGM96 abgeleiteten E’yi-Werte (Abschnitt 5.2.1) die bekannten
Ausbreitungspfade der oberflachennahen Zirkulation gut wiedergeben.

Lemoine & al. (1999 empfehlen fur Untersuchungen der Ozeandynamik, EGM96 lediglich
bis zu Grad und Ordnurg 24 zu entwickeln, d.h. s zu rédumlichen Skalen von 1700km.
Offensichtlich liefert EGM96 auch in der hier verwendeten Entwicklung bis zu Grad 360
lokal noch sinnvdle Ergebnisse. So treten z.B. die C-férmige Rezirkulationszelle des GS, der
AC, die NAC-Zweige, der Irmingerstom undauch der Labradorstrom deutlich hervor. Diesist
in Ubereinstimmung mit den Ergebnissen vonLemoine d al. (1999, die zeigten, dal? bis zum
Grad 460 de Differenz zwischen den Meaeshdhen aus einem globalen Ozean-Zirkulations-
modell undaus Altimeterdaten mit steigendem Entwicklungsgrad vonEGM 96 sinkt.

Sehr unbefriedigend ist die Qualitdt von EGM96 im Bereich des GS und as NAC. Einerseits
ist das Geoid am Kontinentalabhang komplex, so dal3 her grofere Fehler zu erwarten sind.
Anderersaits liegen gerade in deser Region viele qualitativ hochwertige Schweremesaungen
von Schiff sgravimetern vor. So li eferte beispielsweise die Untersuchung von Rapp undWang
(1994, die Altimeterdaten vonGeos3, Seasat und Geosat mit einem lokalen Geoid im Bereich
des GS kombinierten, sowohl Meeaeshéhen as auch mittlere Stromungen, de sehr gut mit
hydrographischen Mesaungen Ubereinstimmen. Die Ursadhe fur die groflen Fehler von
EGM96 im GS- und NAC-Bereich ist vermutlich, dal3 Altimeterdaten als Pseudo-Schwere-
mesaungen in das Geoidmodell eingegangen sind. Diese Pseudo-Schweredaten enthalten
neben dem Schweresignal auch das Signal der zeitli ch mittleren Ozeantopographie. Dies wird
zwar bel der Beredhnurg des Geoidmodell s berlicksichtigt; all erdings mit der Einschrankung,
dai’ de berticksichtigte Ozeantopagraphie raumlich grof¥e Skalen hat. In dem Bereich des GS
und des NAC treten starke mesoskalige Gradienten der Meaeshdhe auf, die zudem relativ
ortsfest sind, ca sie topagraphisch gefuhrt sind. Vermutlich werden dese Gradienten der
mittleren Ozeantopographie wahrend der Entwicklung des Geoidmodell s den héheren Moden
zugeschlagen. Infolgedesen ist ein Teil der mittleren Meaeshdhen im Geoidmodell EGM 96
enthalten undwird bel der Prozesserung von cen Altimeterdaten subtrahiert.
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5.2.2.  Abschatzung der barotropen Komponente

Die Differenz zwischen den absoluten von T/P gemessnen Meaeshthen und an aus
hydrographischen Klimatologien bestimmten dynamischen Hohen sollte die Zirkulation auf
dem Referenzniveau in 2000m Tiefe widerspiegeln. Gilt weiterhin de Annahme, dal? sich bei
2000m eine Schicht minimaler Geschwindigkeit befindet, dann entspricht die Strémung in
2000m Tiefe der barotropen Komporente. Die so berechnete barotrope Komporente wird
Uberlagert durch Fehler des Geoidmodells und systematische Differenzen zwischen den
zeitli chen Mittelwerten der atimetrischen und @r hyrographischen Mesaungen. Die bisheri-
gen Analysen legen nahe, dal3 dese Fehler in einigen Regionen sehr grold werden konren.
Daher werden im weiteren weder mesoskalige Strukturen nach de Ergebnise ais den
Bereichen des GS, des NAC und aes Subpdarwirbels analysiert. Im Bereich des GS und des
NAC ist EGM96 fur réaumliche Skalen vonweniger als 1000km relativ ungenau (Abschnitt
5.2.7) undim Subpdarwirbel wich de dynamische Héhe in den neunziger Jahren signifikant
von cem langjahrigen Mittel ab (Abschnitt 5.1.2).

Die Differenz zwischen den Meegeshéhen (T/P) und d/namischen Hohen (SAC) sowie die
dazugehdrigen Stromungen in 2000m Tiefe sind in Abbildung 5.9 dargestellt. Positive Werte
bedeuten, dal3 de Meaeshdhen (T/P) hoher als die dynamischen Héhen (SAC) sind. Grols
rdumige positive Differenzen in der Grofenordnurg von 5cm treten im Zentrum des
Untersuchungsgebietes zwischen 30%55°N und 15°40°W sowie in der Sargassosee af.
Grof¥aumige negative Differenzen in der Grofenordnurg von 5cm sind in einem breiten
Band, das sch von 20230°N, 50°W his in de Biskaya astreckt, zu beobadten. Das ent-
spricht einer stidwértigen Stromung 6stlich des MAR und einer westwértigen sudlich von
30°N. In der Sargassnseeliegt eine antizyklonische Zéelle.

Martel und Wunsch (1993 invertierten hydrographische Daten aus den adhziger Jahren. Sie
erhielten dynamischen Hohen, de in einer Tiefe von 2000m eine &nliche Grolenordnury
und réumliche Verteilung wie die hier présentierten aufweisen. Isayev und Levitus (1993
invertierten ebenfall s hydrographische Daten. Ihre Stromungsfelder fir eine Tiefe von 2000m
zeigen in Ubereinstimmung mit den Ergebnissen deser Arbeit siidwartige Stromungen éstlich
des RR sowie 6stlich des MAR und eine westwartige Stromung bel 30°N. Im Gegensatz zu
den hier vorgestellten Ergebnisen zeigen de Anaysen von Isayev und Levitus (1993
alerdings keine nordwartigen Stromungen westlich des MAR und auch keine ostwértigen
Stromung im Bereich der Subarktikfront.
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Abbildung 5.9: Differenz awischen der absoluten Meaeshdhe aus Altimeterdaten und ar dynami-
schen Hohe, berechnet aus der SAC-Klimatologie (SSH-SAC). Weitere Einzelheiten wie in
Abbildung 5.3, Seite 55.

a) Vergleich der barotropen Komponente mit Abschatzungen an den WOCE-Schnitten

In folgenden wird die barotrope Strémungskomponrente normal zu den WOCE-Schnitten A1E
und A2, de aus den Altimeterdaten in Kombination mit den hydrographischen Daten (SAC,
HB und WOCE) abgeschétzt wurde, mit den Mesaungen undAbschétzungen anderer Autoren
verglichen. Die barotrope Stromungskomporente normal zu den Schnitten A1E und A2 ist in
Abbildung 5.10 dargestellt. Auf A1E sind de barotropen Strémungen im Ost-Grénlandstrom
nach Stiden undin der Irmingersee nach Norden gerichtet. Dies ist in Ubereinstimmung mit
akustischen Strémungsmesaungen von 1991(Bersch, 1995 und Ergebnisen des inversen
Box-Modells von Woelk (2000 fur Herbst 1994.Auch de stidwértigen Stromungen Glker dem
RR und seinen Flanken sowie im Schelfrandstrom finden ihre Entsprechung bei Woek
(2000. Die suidwartigen Stromungen im Islandbedken undim Bereich des Rockall-Plateaus
wurden in deser Form weder von Bersch (1995 noch von Woelk (2000 beobadtet, beide
Autoren geben fur diesen Bereich alternierende mesoskali ge Strukturen an.
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Abbildung 5.10: Differenz awischen der absoluten geostrophischen Geschwindigkeit, abgeleitet aus
T/P Daten (SH), und dbr baroklinen Geschwindigkeit, abgel eitet aus den WOCE-Daten (
), aus der HB- (---) und aus der SAC-Klimatologie (---) normal zu den Schnitten A1E
(links) und A2 (rechts). Positive Stromungen sind rach Norden gerichtet. Weitere Einzelhei-
ten wiein Abhildurng 5.4, Seite 56.

Der westliche Teil von A2 liegt in einem Bereich, fir den EGM 96 grol3e Fehler aufweist. Dort
ist das Vorzeichen der barotropen Stromung genau entgegengesetzt zu dem der mittleren
Stromung, die Clarke d a. (1998 Uber mehr as 1,5 Jahre im Untersuchungszeitraum in einer
Tiefe von 2000m mit verankerten Stromungsmessern beobadhtet haben. Bel 39°W und 34W
zeigen sich starke Springe in der Strémung, die mit der Bodentopagraphie korreliert sind.
Hier ist unkliar, obes sch um topographisch gefiihrte Stromungen handelt oder um kleinrau-
mige Schwankurgen des Schwerefelds, die in EGM96 richt enthalten sind. Ostlich davon
stimmen de Ergebnise mit denen vonWoelk (2000 fir den Herbst 1994 Ulerein. Auch sie
erhielt in 2000m Tiefe zwischen 30%36°W eine schwade stidwértige Strémung, zwischen
24°-30°W eine nordwartige und @&tlich davon eine siidwartige Stromung. In Ubereinstim-
mung mit den hier vorgestelten Ergebnisen hat der Schelfrandstrom in ihrer Untersuchung
eine nordwartige barotrope Komporente.

b) Qualitat der barotropen Komponente

In desem Kapitel soll abschlief?end dskutiert werden, inwieweit die hier vorgestellte
Methode zur Abschdtzung der barotropen Strémungskomponrente plausible Ergebnis< liefert.
LeGrand (1999 untersuchte die Differenz zwischen den dynamischen Hohen aus einem
inversen Modell und Meaeshohen aus T/P-Mesaungen, de aif das Geoidmodell EGM96
bezogen waren. Er erhielt eine sehr dhnliche Verteilung wie die hier vorgestellte, interpretierte
diese Differenzen jedoch als Fehler von EGM96. Im Gegensatz dazu hat die vorliegende
Analyse gezeigt, dal} aus der Differenz zwischen den T/P-Daten und an hydrographischen
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Daten eine barotrope Komporente ageschétzt werden kann, de auf Bedenskala mit den
Abschédtzungen anderer Autoren aus unabhdngigen Daten Ubkereinstimmt (Abschnitt 5.2.2).
Die vorliegende Analyse hat allerdings auch gezeigt, dafd fur réumliche Skalen von weniger
als 500 km insbesondere im Bereich des GS und des NAC die Fehler des Geoidmodell s haufig
das barotrope Signal dominieren. Gerade fur diese rdumlichen Skalen undim Bereich des GS
und des NAC waére die Kenntnis der barotropen Stromungskomporente fir eine Vielzahl von
ozeanographischen Anwendurgen von lesonderem Interese. Mehr ads die Héfte des
Gesamttransportes von GS und NAC wird beispielsweise durch de barotrope Strémungs-
komporente verursadit (z.B. Schmitz, 1996 Krauf3, 199%.

Zusammenfasend ketradhtet, ist die untersuchte Methode bel der Genauigkeit der derzeit zur
Verfigung stehenden Geoidmodelle nicht geagnet, die mittlere barotrope Strémungskompo-
nente ezuschétzen. In Hinblick darauf, dald zur Zeit zwei Satellit enmissonen zur Vermes-
sung des Erdschwerefelds vorbereitet werden, a3t die vorgestellte Methode in néherer
Zukurft vielversprechende Ergebnise ewarten.

5.3. Zusammenfassung

Die zeitlich mittlere geostrophische Zirkulation in der ozeanischen Dedkschicht wurde mit
Hilfe verschiedener Datensdtze untersucht. Die barokline Komporente wurde anhand
geostrophischer Oberfladchenstromungen analysiert, die relativ zu einem Referenzniveau bei
2000m mit einer raumlichen Auflosung von 1%1° aus der SAC- sowie aus der HB-Klimato-
logie berechnet wurden. Im wesentlichen stimmen de beiden klimatologischen Datensdtze
Uberein, allerdings enthélt die HB-Klimatologie mehr mesoskalige Variabilitdt als die SAC-
Klimatologie. Diese quasistationaren mesoskaligen Strukturen scheinen im Subpdarwirbel
redistisch, im Subtropenwirbel hingegen urredistisch zu sein. Die klimatologischen Stro-
mungsfelder zeigen de bekannten Merkmale der Zirkulation in der Dedkschicht. Zudem
zeigen sie viele Details Uber die Ausbreitungspfade grol¥er, bekanntermallen temporérer
Strémungszweige. Beispiele hierfur sind:
* Der AC wird zum einen drekt vom GS gespeist, zum anderen aber auch von einem
Stromungszweig, der sich Gstlich der New England Seamounts bei 60°W vom GS nach
Sliden abspaltet und entlang von 34N nach Osten flieft. Eine weitere Quelle des AC
istim NAC bel 44°N, 45W.
» Die NAC-Zweige Uberqueren den MAR topaographisch gefuhrt bel 47°N, 49N und
52°-53°N. Ein NAC-Zweig stromt bereits westlich der CGBZ nach Norden in de Ir-
mingersee

Eine offene Frage war, inwieweit die klimatologische Zirkulation représentativ fir den
mittleren Zustand im Untersuchungszeitraum ist. Entlang der WOCE-Schnitte A1E und A2
stimmt das Mittel Uber die neunziger Jahre generell mit dem Mittel aus der HB- und der SAC-
Klimatologie Uberein. Eine Ausnahme bildet die Irmingersee die in den okeren 1000m
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wahrend der neunziger Jahre kdter und stif¥er war als im langjahrigen Mittel. Ursache hierfir
war vermutlich eine verstérkte zyklonische Zirkulation wahrend der neunziger Jahre, die mit
einer Anhebung der Isopyknen einherging.

Aus den Altimeterdaten konren de mittleren Stromungsverhdtnisse im Zeitraum Oktober
1992 bs September 1998mit rdumlich undzeitli ch korsistenter Auflésung abgeleitet werden.
Die E'vn-Werte aus T/P- und ERS-Messungen bestétigen im wesentlichen de Stromungsver-
héltnisse, die sich aus den Klimatologien ergeben haben. Die @solute, d.h. de Summe aus
barokliner und karotroper Komporente, geostrophische Oberflachenzirkulation wurde aus
T/P-Daten in Verbindurg mit dem globalen Geoidmodell EGM96 hestimmt. ES zeigt sich,
da’ de raumliche Auflésung von EGM96 richt ausreicht, um die Position und Stérke von
Ozeanfronten mit horizontalen typischen Skalen von urier 100km zu bestimmen. Besonders
grol¥e Fehler treten in der GS- und der NAC-Region auf. Vermutlich wird hier die mittlere
mesoskali ge Ozeantopagraphie bei der Entwicklung der hoheren Grade des Geoidmodells a's
kurzwelli ger Tell des Schwerefeldes gedeutet und geht irrtimlicherweise in das Geoidmodell
ein. Das unbekannte Schwerefeld limiti ert die Qualitdt der so beredhneten absoluten Stromun-
gen deutlich. Im folgenden werden daher Gberall dort, wo fur die Untersuchungen mittlere
Stromungen ben¢tigt werden, de klimatologischen baroklinen Stromungen anstelle der aus
Altimeterdaten berechneten absoluten Stromungen verwendet.






o.ZeatlicheVariabilitat der M eereshdhen und
der Zirkulation

In desem Kapitel werden de Schwankurgen der Meaeshohe auf saisonalen undauf interan-
nuellen Zeitskalen urtersucht. Ein Schwerpunk liegt dabel auf der quantitativen Beschrei-
bung der raumlichen Muster, die fir die verschiedenen Zeitskalen typisch sind, ein weiterer
darauf, die Ursachen fir die beobadtete Variabilit & zu bestimmen. Die lokale Re&ktion der
Meeaeshohe aif Anderungen der Netto-Warmefliissee zwischen Ozean und Atmosphére wird
dabel durch de sterischen Hohen (Abschnitt 4.2.4 abgeschétzt, die lokale Regktion auf
Anderungen der Rotation des Windschubs durch de Ekman-Hohen (Abschnitt 3.2.7).
Zusétzlich wird angenommen, da? Anderungen der Meaeshohe, die durch de sterischen
Hohen und de Ekman-H6hen nicht erklart werden konren, duch azeanische Prozesse ezeugt
worden sind.

In Abschnitt 6.1 werden entlang der hydrographischen WOCE-Schnitte A1E und A2 de
Hohenanomalien, de mit den Altimetern bestimmt wurden undim folgenden Meereshéhen
genannt werden, mit denen verglichen, de ais den WOCE-Daten berechnet wurden undim
folgenden dynamische Hohen genannt werden. Aus der Differenz zwischen den Anomalien
der Meaeshohe und der dynamischen Hohe wird de zeitli ch variable barotrope Strémungs-
komporente normal zu den WOCE-Schnitten wahrend der Mel3kampagnen abgeschétzt.
Abschlief3end wird entlang der beiden WOCE-Schnitte exemplarisch de Bedeutung verschie-
dener atmosphérischer und a@eanischer Prozesse fur die Entstehung der beobadteten
Anomalien urtersucht.

Die raumliche Vertellung der saisonalen Variabilitdt der Meeaeshthen sowie der daraus
resultierenden geostrophischen Stromungen im gesamten Untersuchungsgebiet wird in
Abschnitt 6.2 beschrieben und dskutiert. Die grol¥dumige Verteilung der interannuellen
Variabilit & wurde bisher kaum erforscht, da est seit kurzem Zeitreihen zur Verfigung stehen,
die Uber mehrere Jahre konsistent sind. Die interannuell e Variabilit & der Meaeshdhe wird in
Abschnitt 6.3 quantitativ beschrieben. Dartiber hinaus wird urtersucht, welche amosphéri-
schen und @eanischen Prozesse die beobachteten Anomalien der Meaeshhe im Zeitraum
1992 bs 1998erzeugt haben.

71
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6.1. Zeitliche Variabilitat entlang der WOCE-Schnitte
A1E und A2

Die kombinierte Anayse der Altimeterdaten mit den hydrographischen Daten der zonalen
WOCE-Wiederhdungsschnitten A1E und A2 (Abschnitt 4.2.2 er6ffnet in zweierlel Hinsicht
neue Maglichkeiten. Zum einen liefern de hydrographischen Daten wertvoll e Informationen
fUr die Interpretation der wahrend der Mel3kampagnen entlang der Schnitte beobadteten
Anomalien der Meaeshohe. Zum anderen helfen de Altimeterdaten, de hydrographischen
Mesaungen in ihren raumlichen undzeitli chen Kontext einzuordnen.

In Abschnitt 6.1.1werden de Anomalien der dynamischen Hohen und e Meaeshdhen, de
raumlich und zeitli ch auf die hydrographischen Mesaungen zentriert sind (Abschnitt 4.1.3,
miteinander verglichen. Ziel ist, den Antell der MegeshOhenanomalien zu bestimmen, der
durch barokline Anomalien erklart werden kann. Dartiber hinaus wird urtersucht, in welcher
Tiefe diese baroklinen Anomalien koreentriert sind.

Aus der Differenz awischen den Anomalien der Meaeshdhe und der dynamischen Hohe wird
in Abschnitt 6.1.2 die zeitlich variable barotrope Stromungskomporente norma zu den
WOCE-Schnitten wahrend der M ef3kampagnen abgeschétzt. Dain die Beredhnurg der zeitli ch
veranderlichen barotropen Komporente das Erdschweremodell und damit auch seine Fehler
nicht eingehen, sollte die zeitlich verénderliche barotrope Komporente im Vergleich zur
zeitli ch mittleren barotropen Komporente deutli ch genauer sein.

Die zeitli che Entwicklung der Meaeshdhen entlang der WOCE-Schnitte sowie die Entwick-
lung der geostrophischen Stromungen nama zu den WOCE-Schnitten wird in den Ab-
schnitten 6.1.3 und 6.1.4 beschrieben und auf patentielle Ursachen fir die beobadteten
Veranderungen analysiert.

6.1.1. Vergleich zwischen Altimeter- und WOCE-Daten

Zeitgleich bestimmte Anomalien der Megeshdhe und cer dynamischen Hohe stimmen im
Rahmen der Mef3genauigkeit bis auf eine Hohenkomporente Uberein, de aif die zeitlich
variable barotrope Stromungskomporente zurlickzufiihren ist. Dieseist in den Altimeterdaten
enthalten, kann aus hydrographischen Mesaungen jedoch nur mittels zusétzli cher Informatio-
nen bestimmt werden. Die Mef3genauigkeit wird nicht nur durch die Prézision der Einzelmes-
sungen sondern auch duch die unterschiedlichen Mef3strategien beanflul¥. So wurden de
beiden Datensdtze mit unterschiedlicher raumlicher und zeitli cher Abtastung aufgenommen.
Darliber hinaus beruhen de WOCE-Daten auf Punkt-, die Altimeterdaten hingegen auf
Flacdhenmesaungen. Dies kann besonders fur ozeanische Phdnomene mit Skalen vonweniger
als einem Monat und weniger als 200km zu Differenzen zwischen den beiden Datensédtzen
fihren. Bel der Prozesserung der Daten wurde versucht, die aif den urterschiedlichen
Mef3strategien beruhenden Fehler durch eine vergleichbare raumliche und zeitli che Interpola-
tion keider Datensétze zu minimieren (Abschnitte 4.1.3und4.2.2).
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Einen Uberblick tiber den Grad der Ubereinstimmung zwischen den Anomalien der Meeaes-
héhe und cer dynamischen Héhe entlang der Schnitte A1E und A2 gibt Abbildung 6.1. Die
dynamischen Hohen wurden auf ein Referenzniveau von 1000m bezogen, fur das die
Ubereinstimmung zwischen beiden Datensitzen maximal ist (vgl. Tabelle 6.1). Die dynami-
schen Hohen wurden var dem Vergleich gegléttet, und ein lokaler Mittelwert Gber den
Zeitraum der hydrographischen Mesaungen wurde von jeder Einzelmesaung subtrahiert
(Abschnitte 4.1.3und 4.2.2. Auf A1E stimmen beide Datensétze sehr gut Uberein. Ein Mal3
fr die zeitli che Variabilit & der Meeeshdhen ist ihre Standardabweichung (z.B. Schornwiese,
1992 Uber den Zeitraum von sedhs Jahren (rms), die auf A1E 7,0cm betrégt. Ein Mal3 fur die
Abweichung zwischen den Meaeshdhen und an dynamischen Hohen ist die Standardabwei -
churg ihrer Differenz (rmsy), die hier mit 1,3 cm niedriger as die Mef3genauigkeit der
Altimeter ist. Dies deutet darauf hin, dal3 barotrope Verénderungen auf den urtersuchten
Zeitskalen auf A1E vernadhlassgt werden konren. Auf A2 betragt der rms-Wert 11,5¢cm und
der rmsp-Wert 5,4 cm. Der Schnitt A2 kann in zwel dynamische Regime unterteilt werden.
Die Variabilit & der Meaeshdhen im Randstrombereich westlich von40°W ist mit einem rms-
Wert von 17,7cm deutlich erhdht. Hier ist der rms,-Wert mit 8,9 cm ebenfall s hoher als der
Mittelwert Uber den gesamten Schnitt. In deser Region treten zum einen Hohenanomali en mit
raum-zeitli chen Skalen auf, die mit den Altimetern nicht voll standig aufgel st werden kénren
(LeTraon et a., 199). Zum anderen kann her die zeitlich variable barotrope Komporente
sehr groB werden (Clarke d al., 1998. Ostlich von 40W sind sowohl der rms-Wert als auch
der rmsy-Wert deutlich niedriger, der rms-Wert betragt 9,1 cm, und de Standardabweichurng
der Differenz der beiden Datensdtzen betragt 3,1 cm.
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Abbildung 6.1: Streudiagramm der Anomalien der Meaeshdhe (SLA) und der dynamischen Hohen
(DH) auf a) A1E undb) A2 westlich (A) und dtlich (x) von 40W. Die Steigung der durchge-
zogenen Linieist 1, de gestrichelten Linien schlief?en einen Fehlerbereich von £ 2cm ein.
Das Referenzniveau fur die dynamischen Hohen ist 2000m.

Ein gedgnetes Mal3 fiir die Ubereinstimmung der beiden Datensitze unabhéngig von der im
jewelli gen Datensatz vorherrschenden Variabilit & ist der quadrierte Kreuzkorrelationskoeffi-
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zient, die sogenannte gemeinsame Varianz (z.B. Schoérwiese, 1992. Eine Analyse der
gemeinsamen Varianz der Meaeshdhen und ar dynamischen Hohen, de aif verschiedene
Referenzniveaus bezogen wurden, zeigt, in welcher Tiefe die Dichteanomalien korzentriert
sind, de die beobachteten Hohenanomalien verursachen. Da die Anomalie der Meaeshdhe
ein Integral Gber die Dichteanomalien der gesamten Wasserséule darstellt, sollte die gemein-
same Varianz mit der Tiefe des Referenzniveaus fur die dynamischen Hohen zunehmen.

Die gemeinsame Varianz der Meaeshohen und ar dynamischen Hohen, de fir verschiedene
Referenzniveaus beredhnet wurden, ist in Tabelle 6.1 aufgefiihrt. Die Ubereinstimmung
zwischen den Anomalien der Meaeshthe und der dynamischen Hohe ist auf A1E mit einer
gemeinsamen Varianz von nehezu 90 sehr hoch ist. Im 6stlichen Tell von A2 ist sie mit ca
60 % etwas niedriger undim westlichen Tell mit maximal 39 % deutlich niedriger.

Tabelle 6.1: Gemeinsame Varianz (r?) der Megeshdhen (Altimeter) und der dynamischen Hoéhen
(WOCE) fur verschiedene Referenzniveaus entlang der Schnitte A1E und A2 in %. Schnitt
A2 wird zusétzlich in einen Bereich westlich (A2W) und &tlich (A2E) von 40W unterteilt.

100m |600m |[1000m |1500m |2000m

[0 [[%] (%] [%] [%]
AlE 65 87 89 87 86
A2 45 41 35 31 32

A2W |A2E [39 53 |29 61 |24 58 |20 57 |21 55

Ein bedeutender Antell der Meaeshthenanomalien wird duch Dichteanomalien in den
oberen 100m der Wassrsdule azeugt, 65% entlang von Schnitt A1E und 45% entlang von
Schnitt A2. Dartiber hinaus geigt die gemeinsame Varianz beider Datensdtze entlang von
Schnitt A2 nicht zwangslaufig mit der Tiefe des Referenzniveaus an. Das Maximum der
gemeinsamen Varianz wird beispielsweise entlang von A2 westlich von 40W bereits fir ein
Referenzniveau von nu 100m erreicht. Dies deutet darauf hin, dal3 her die barotrope
Komporente anen wesentlichen Tell der beobadteten Megesh6henanomalien verursadt.
Allerdings ist auch nicht auszuschlief3en, dal3 dese Abweichungen zumindest teilweise durch
ausgepragte, schnell fluktuierende Wirbel verursadht werden, de durch de dtimetrischen und
die hydrographischen Messungen urterschiedlich erfal3t werden.

6.1.2.  Abschéatzung der zdtlich variablen barotropen Stromung

Im folgenden wird de Differenz zawischen den Anomalien der Meegeshéhen und ar dynami-
schen Hohen ndher untersucht. Es wird angenommen, dal3 Abweichungen zwischen den
beiden Datensdtzen mit raumlichen Skalen von mehreren 100km nicht durch Mefehler,
sondern durch eine zeitli ch variable barotrope Stréomungskomporente normal zu den WOCE-
Schnitten verursadcht werden. Fluktuierende barotrope Stromungen kdnren duch Anomalien
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der Rotation des Windschubs (rot,7) ausgelést werden. Fir einen hanogenen Ozean mit
flachem Boden sind de barotropen Meridionatransporte fur Zeitskalen zwischen einem
Monat undeinem Jahr propartional zur Anomalie vonrot,t (Abschnitt 3.2.7).

Die Anomalien der Meaeshohen und dr dynamischen Hohen fir die vier Mel3kampagnen
auf Schnitt A1E sind in Abbildung 6.2 a) dargestellt. Von jeder Einzelmesaung wurde der
lokale Mittelwert Uber die vier Mel3kampagnen subtrahiert, und de dynamischen Hohen
wurden auf ein Referenzniveau von 1000 bezogen. Fur jede enzelne Mel3kampagne sind
grol¥aumige Hohenanomalien zu beobadhten, de in beiden Datensdtzen vergleichbar sind.
Dieser Teill der Variabilitét ist vermutlich saisonal bedingt und auf den Jahresgang der
Wassertemperatur in der Dedkschicht zurlickzuftihren. Dementsprechend sind de mittleren
Anomalien im August und September paositiv, im Dezember und Juni hingegen negativ in
Ubereinstimmung mit den Anomalien der mittleren Wassertemperatur fir diese Monate.
Daneben sind auch nach Anomalien in der Gré2enordnurg von 1061000km zu erkennen, fur
die die beiden Datensdtzen voreinander abweichen. In Abbildung 6.2 b) sind de Anomalien
der barotropen Stromungskomponrente normal zu Schnitt A1E sowie die zeitgleichen Anoma-
lien von rot,7 dargestellt. Die barotrope Stromungskomporente wurde aus der Differenz
zwischen den Anomalien der MegeshOhen und enen der dynamischen Hohen berechnet. Die
barotropen Stromungen namal zu A1E sind stark verrauscht, was darauf hindeutet, dal3 es
sich eher um Mel¥ehler as eine redistische barotrope Stromungskomporente handelt. Dies
ist in Ubereinstimmung damit, daR auf A1E die Ubereinstimmung zwischen Meaeshéhen und
dynamischen Hohen sehr hoch ist (Abschnitt 6.1.1). Bemerkenswert ist alerdings, dald3 de
raumlich geglétteten barotropen Stromungen ahnliche Tendenzen wie die rot,7-Werte
aufweisen.

Die Anomalien der Meaeshdhen und ar dynamischen Hohen fir die funf Mef3kampagnen
auf Schnitt A2 sind in Abbildung 6.3 a) dargestellt. Von jeder Einzelmessung wurde der
lokale Mittelwert Uber die funf Mef3kampagnen subtrahiert, und die dynamischen Hohen
wurden auf ein Referenzniveau von 1000 bezogen. Da die meisten Mel3kampagnen im
Frihsommer stattgefunden haben, treten saisonale Signale nicht so deutlich hervor wie auf
A1E. Die Auspragung der Anomalien auf A2 urterscheidet sich im westlichen von dr im
Ostlichen Tell des Schnittes. Die Anomalien sind im westlichen Teil grof¥er und haben
kleinere raumliche Skalen als im Osten. In Abbildung 6.3 b) sind de Anomalien der barotro-
pen Stromungskomporente normal zu Schnitt A2 sowie die zeitgleichen Anomalien vonrot,t
dargestellt. Die barotrope Strémungskomporente wurde aus der Differenz zwischen den
Anomalien der MegeshOhen und enen der dynamischen Hohen beredhnet.
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Abbildung 6.2: a) Anomalie der Meeeshthe (SLA,—) und der dynamischen Hohe (DH,---) fir vier

Mefkampagnen auf Schnitt A1E. b) Anomalie der barotropen Strémung (SLA-DH

—), be-

rechnet aus der Differenz der Meaeshdhen und ar dynamischen Hohen sowie die Anomalie
der rot,r-Werte (Wind--) in [10° N m®]. Die gegléttete Strémungsgeschwindigkeit ist fett
eingezeichnet, und paitive Stromungen sind nadwarts.
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Abbildung 6.3: Anomalien a) der Meaeshdhe und b) der barotropen Stromung fr funf MelRkampa-
gnen auf Schnitt A2. Weitere Einzelheiten wie in Abbildung 6.2.

Es ist kein Zusammenhang zwischen den barotropen Strémungen und a@n rot,r-Werten zu
erkennen. Fir jede Mef3kampagne auf A2 sind karotrope Stromungen in der Umgebung von



78 6 ZEITLICHE VARIABILITAT DER MEERESHOHEN UND DER ZIRKULATION

30°W in der GréRenordnurg von einigen cms® zu beobadhten. Dies ist plausibel, da im
Bereich von steiler Bodentopagraphie wie tber dem Mittelatlantischen Ricken mit der
Erzeugung von larotropen Stromungen urabhéngig vom lokalen Windfeld zu rechnen ist.
Starke barotrope Stromungsanomalien treten im Bereich des Nordatlantikstroms (NAC) und
des Mann-Eddy westlich von 40W (Abschnitt 5.1.2 auf. Selbst nadh der raumlichen
Gléttung bleiben nach anomale barotrope Strémungen hbis zu 10cms® bestehen. Diese
Region ist bekannt fUr ausgepragte fluktuierende barotrope Stromungen (z.B. Kése und
Krauf3, 1996 Clarke d al., 1999. Die hier diskutierten Analysen deuten darauf hin, dald im
Juli 1993 undim Oktober 1994 de barotropen Komporenten des NAC sowie des an der
Ostseite des Mann-Eddy verlaufenden silidwartigen NAC-Zweiges verstérkt waren, wohinge-
gensieim Mai 1996,im Juni 1997 undm Mai 1998abgeschwadt waren.

6.1.3. Zeitliche Variabilitat entlang desWOCE-Schnittes A1E

Im folgenden wird de kontinuierliche zeitliche Entwicklung der Meaeshdohen und @
geostrophischen Oberflachenstromungen auf dem Schnitt A1E untersucht. Die monatlich
vorliegenden Altimeterdaten konren wertvolle Interpretationshilfen fur die Veranderungen
liefern, de auf den vereinzelten WOCE-M ef3kampagnen beobadhtet wurden. Die Analysen in
Abschnitt 6.1.1haben gezeigt, dal? auf diesem Schnitt die Meegeshdhenanomali en grol¥aumig
und Gkerwiegend karoklin sind.

Ein Raum-Zeitdiagramm der monatlichen Meeaeshthenanomalien ist in Abbildung 6.4 )
dargestellt. Die Anomalien werden vom Jahresgang dominiert, der durch saisonale Erwér-
mung und AbkuHung der Wassersdule ezeugt wird. Im Mittel Gber den gesamten Zeitraum
von Oktober 1992 hs September 1998 stieg die Megeshthe entlang des Schnittes an. Das
Minimum trat im Fruhjahr 1994in der Irmingersee aif, maximale Anomalien sind Uker den
gesamten Schnitt im Herbst 1997 und 199&u beobadten. Der Anstieg der Meaeshdhen
setzt im Westen des Schnittes im Friuhjahr 1996,im Osten dagegen zeitverzogert im Sommer
1996 ein. Die Meaeshdohen werden von n sterischen Hohen daminiert, die primér die
Erwarmung und Abkuhung der Dedkschicht widerspiegeln. Dieses gerische Signal hat
bedkenweite Skalen und \erdedkt Signale, die Ausdruck von d/namischen Anderungen sind.

Um die dynamischen Veranderungen zu zeigen, ist in Abbildung 6.4 b) das Raum-Zeit-
Diagramm der geostrophischen Oberfladchenstrémungen auf A1E dargestellt. Wie in Abschnitt
5.2.1 gezeigt wurde, sind de klimatologischen baroklinen Stromungen genauer as die
absoluten geostrophischen Strémungen, de aus Altimeterdaten in Kombination mit dem
Geoidmodell EGM96 leredhnet werden. Daher wurden die monatlichen geostrophischen
Stromungen, wie von Will ebrand et al. (1990 vorgeschlagen, als Summe aus den klimatolo-
gischen baroklinen Stromungen und en Stromungsanomalien beredhnet, die aus Altimeter-
daten bestimmt wurden. Die Datenlicke tUber dem Reykjanes-Ricken kommt dadurch
zustande, dal3 her keine mittleren Stromungen aus der HB-Klimatologie zur Verfigung
stehen.
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Abbildung 6.4: Raum-Zeit Diagramme entlang von WOCE-Schnitt A1E. a) Meaeshdhen (T/P und
ERS-1/2), b) geostrophische Stromung an der Oberflache ds Summe aus der zeitli ch mittl eren
Stromung (HB-Klimatologie) und den Stromungsanomalien (T/P und ERS-1/2). Die Ge-
schwindigkeit ist farkodiert, die Pfeil e zeigen Stérke und Richtung der Stromung. ¢) Differenz
zwischen Meeeshdhen aus @) und den sterischen Hohen (aus NCEP-Daten) und d) Ekman-
Hohen (aus ERS-Scéterometerdaten). Die Zeitpurkte der Mef3kampagnen sind als gestri-
chelte Linien und de Bodentopagraphieist im unteren Teil eingezeichnet. Der durchgezogene
Strich in c) markiert die Ausbreitung einer Rosshy-Welle.
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Abbildung 6.5: Raum-Zeit Diagramme entlang von WOCE-Schnitt A2. Die zeitlich mittleren
Stromungen stammen aus der SAC-Kli matologie. Weitere Einzelheiten wie in Abbildung 6.4.

Die Stromungen schwanken auf sehr kurzen Zeitskalen. Besonders variabel ist der 6stlichste
NAC-Zweig, der ostlich von 25W im Bereich sudich und @&tlich des Rockall-Plateau
verlauft. Dieser NAC-Zweig ist zwischen Herbst 1995 undHerbst 1996sowie & Herbst 1997
abgeschwadht.
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Im folgenden werden die potentiellen Ausloser fir die beobadteten Veranderungen erdrtert.
Nadch Stammer (19978 kann der Uberwiegende Antell der Meaeshdhenanomalien duch
anomale Warmeflisse zwischen Ozean und Atmosphére eklart werden. Die Hohenanoma-
lien, de nach der Subtraktion der Anomalien der sterischen Hohen (Abschnitt 4.2.4 von
denen der Meaeshdhen verbleiben, sindin Abbildung 6.4 ¢) dargestellt. Das ssisonale Signal
ist nahezu vdlstandig eliminiert, der mehrjahrige positive Trend der Hohen Gber den gesam-
ten Schnitt bleibt aber erhalten. Da die Vergleiche mit den hydrographischen Daten gezeigt
haben, dal? de Anderungen auf A1E tiberwiegend baroklin sind, kann der beobadhtete Anstieg
der Meaeshthen ab Sommer 1995 nu noch duch de Ausdif3urg der Dedkschicht oder die
Advektion von Warmeanomalien erklart werden. Nach Untersuchurgen von Bersch et al.
(1999 ist nach dem Sommer 1995 de Schicht des Subpdaren Modewassers (SPMW), die
von der Oberfladhe bis zu maximal 1200m reicht, auf A1E wérmer und salzhaltiger als zu
Beginn der neunziger Jahre. Dies weist darauf hin, dald3 de mit den Altimetern beobadtete
Zunahme der Meaeshdhe @ Sommer 1995 duich anomale Advektion von SEMW erzeugt
wird. Der Anstieg der Meaeshohe westlich von 35W ab Sommer 1995 undwieder ab Winter
19961997 fallt mit einer Periode verstarkter nordwartiger Stromungen in desem Gebiet
zusammen (Abbildung 6.4 b).

Als weitere Mdglichkeit, die beobadhteten Temperatur- und Salzgehaltsanomalien zu
erklédren, schlagen Bersch et a. (1999 ein Absinken der Isopyknen var, das durch Anderun-
gen der vertikalen Ekman-Strémungen ausgel st wird. Diese Erklarung dedkt sich mit ihren
Analysen, nach denen de SPMW-Schicht nach Sommer 1995 ncht nur warmer und salzrei-
cher sondern auch macdtiger geworden ist. Die Hohendnderungen, de durch de vertikalen
Ekman-Stromungen hervorgerufen werden, werden hier durch de Ekman-HOhen abgeschétzt.
Das Raum-Zeit-Diagramm der anomalen Ekman-Hohen (Abschnitt 4.2.5 ist in Abbildung 6.4
d) dargestellt. Die Ubereinstimmung zwischen den Ekman-Hohen und @ém nadh Abzug der
sterischen Hohen verbleibenden Signal ist 6stlich des Reykjanes-Rickens (30°W) relativ gut.
Im Westen von A1E ist lediglich am Ende der Zeitreihe @ne Ubereinstimmung zwischen
beiden Datensdtzen zu erkennen. Allerdings basiert die Abschétzung der Redktion der
Meaeshohen auf vertikale Ekman-Stromungen duch de Ekman-HOohen auf einem sehr
vereinfachten Modell, in dem der Wind lediglich lokal Hohenénderungen auslost. In der
Reditdt werden duch fluktuierende Windfelder barokline Rosdy-Wellen ausgel0st. West-
waérts propagierende, barokline Rosdy-Wellen sind in Abbildung 6.4 ¢) zu beobadhten. Die
am deutlichsten hervortretende Welle ist durch minimale Hohen gekennzeichnet und liegt zu
Beginn cer Zeitreihe bel 22,5W undim Herbst 1998 kel 31,5W, was einer Ausbreitungsge-
schwindigkeit von ca 250 m pro Tag bzw. 3mms’ entspricht. Dieser Wert in guter
Ubereinstimmung mit der Ausbreitungsgeschwindigkeit von beroklinen Rossy-Wellen nach
der lineaen Theorie fur den globalen Ozean bei 50°N (Cipdlini et a., 200Q. Eine weitere
Welle, die durch maximale Hohen gekennzeichnet ist, scheint im August 1996 kel ca 20W
ihren Ausgang zu nehmen. Ein Vergleich mit den Ekman-Hohen legt die Vermutung nahe,
dald dese Wellen duch Anomalien der Rotation des Windschuls im Bereich der steilen
Bodentopagraphie des Rockall -Plateau ausgel 6st wurden.
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6.1.4. Zeitliche Variabilitat entlang desWOCE-Schnittes A2

Im folgenden wird de kontinuierliche zeitliche Entwicklung der Meaeshdohen und e
geostrophischen Oberflachenstromungen entlang des Schnittes A2 urtersucht. Dabei werden
die gleichen Methoden angewandt wie in Abschnitt 6.1.3bei der Untersuchung der Variabili -
tat auf Schnitt A1E. Die bisherigen Analysen haben gezeigt, dal3 de Variabilita im westli-
chen Tell von Schnitt A2 deutlich hoher ist as die im Ostlichen Tell (Abschnitt 6.1.7).
Alternierende barotrope Stromungen sind im Bereich des Mittelatlantischen Rlckens von
Bedeutung. Die Stromungen im Bereich des NAC und des Mann-Eddy waren wahrend der
Mel3kampagnen von 1993 und 1994 dth eine barotrope Komporente verstarkt, wahrend der
Mefl3kampagnen von 1996, 1997 und 1998ngegen geschwadt (Abschnitt 6.1.2).

Ein Raum-Zeitdiagramm der monatlichen Meegeshthenanomalien ist in Abbildung 6.5 @)
dargestellt. Die Anomalien sind vam Jahresgang dominiert, der durch saisonale Erwdrmung
und AbkuHung der Wassersdule azeugt wird. Westlich von 40W ist ein interannueller Trend
Uberlagert: die Megeshohe nahm nach 1996 ab. Um die dynamischen Verdnderungen zu
zeigen, ist in Abbildung 6.5 b) das Raum-Zeit-Diagramm der geostrophischen Oberflachen-
stromungen auf A2 dargestellt. Fir Einzelheiten der Berechnurg dieser Stromungen siehe
Abschnitt 6.1.3 Die Geschwindigkeit der geostrophischen Strémungen des NAC schwankt
auf Zeitskalen von einigen Monaten. Auch de Position des NAC schwankt, allerdings snd
die damit verbuncenen réumlichen Skalen an der Grenze dessen, was mit den Altimetern
aufgel st werden kann (Abschnitt 4.1.6. Der NAC-Zweig, der sich nérdlich vonA2 bei 44°N
vom NAC |6st und auf A2 bei ca 42°W an der Ostseite des Mann-Eddy nach Stdasten
rezirkuliert (Abschnitt 5.1.2), urterliegt interannueller Variabilitéat. Er ist besonders gark
ausgepragt zwischen Winter 1993 undHerbst 1994 sowie zwischen Herbst 1996 undSommer
1997.0stlich von 40°W wird die Starke und vermutlich auch die Position des NAC-Zweiges,
der parale zu A2 verlauft (Abschnitt 5.1.7), durch barokline Rosdy-Wellen beanflufd. Die
westwartige Ausbreitung dieser Rosdy-Well en ist westlich des Mittelatlantischen Riickens zu
erkennen. Ein Beispiel fur diese Wellen ist das lokale Maximum der zonalen Stromung, das
vom Frihjahr 1995 bs zum Herbst 1996 von 30W bis zu 40°W propagiert ist. Dies ent-
spricht einer Ausbreitungsgeschwindigkeit von ca 1,8 cm s'. Dieser Wert ist in guter
Ubereinstimmung mit der theoretisch berechneten Ausbreitungsgeschwindigkeit von barokli-
nen Rosdy-Wellen im Weltozean bei 45°N (Cipdlini et al., 200Q. Lorbacher (2000
vermutet, dald lange, barokline Rosdy-Wellen, den azeanischen Warmetransport im westli -
chen Teil von A2 deutlich beanfluseen kénren. Sie ehielt bei ihrer Analyse der hydrographi-
schen Daten entlang des WOCE-Schnittes A2 fir den Sommer 1997 eine Reduktion ks
meridionalen Volumen- und Warmetransports im Vergleich zum Vorjahr, der in einer
antizyklonischen Zelle zwischen 31%38°W lokalisiert war. lhre These, dal3 de Ursade
hierfur eine barokline Rosdy-Welle sein konrte, wird duch de Altimeterdaten bestétigt. Die
oben beschriebene Rosdy-Welle ereichte 1997 én NAC und \erstérkte den nach Stidosten
rezirkulierenden NAC-Zweig bei 40°W.

Im folgenden wird de zeitliche Entwicklung der sterischen Hohen und @&r Ekman-H6hen
diskutiert. Die nach Abzug der sterischen Hohen verbleibenden Hohenanomalien sind in
Abbildurg 6.5 c) dargestellt. Ein Grof¥eil des ssisonalen Signals wird duch de Subtraktion
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der sterischen Hohen eliminiert, es verbleiben aber noch deutliche interannuelle Megeshd-
henanomalien. Westlich des NAC sind ab 1996 paitive Anomalien zu beobadten. Der
Meeaesgiegel im Bereich des NAC ist im Herbst 1993anomal hoch und rach Frihjahr 1995
anomal niedrig. Ostlich von 40W sind de Meeaeshohen zwischen dem Friihjahr 1993 und
dem Herbst 1995 anomal niedrig. Im Ostlichen Tell des Schnittes snd dem interannuellen
Signal barokline Rossy-Wellen Ukerlagert, die vom 6stlichen Rand des Schnittes bis in de
NAC-Region propagieren. Ein Beispiel hierfir ist das lokale Minimum, das im Sommer 1995
bei 13°W liegt undim Fruhjahr 1998 kel 38°W angekommen ist.

Als nadstes wird de Bedeutung von anomaen vertikalen Ekman-Stromungen fir die
beobadhteten Anomalien urtersucht. Ein Raum-Zeit-Diagramm der Ekman-Hohen ist in
Abbildung 6.5 d) dargestellt. Die Ekman-Hohen erklaren das in Abbildung 6.5 c) verblei-
bende Signal nicht, sind desem sogar teillweise entgegengesetzt. Die Hohenanomalien, de
nadh der Subtraktion cer Anomalien der sterischen Hohen von dnen der Meaeshohen
verbleiben, konren somit nur noch durch barotrope Prozesse und de Advektion vonWéarme-
anomali en erklart werden. Ostlich von 40%W sind dfensichtlich barokline Rossy-Wellen von
Bedeutung. Westlich von 40W kann nu ca ein Drittel der beobadhteten Anomalien duch
Anomalien der Dichte eklért werden (Abschnitt 6.1.1). Dies legt den Schlul? rehe, dal3 de
negativen Anomalien nach dem Sommer 1994 (Abbildung 6.5 ¢) Ausdruck einer abge-
schwadten nadwartigen barotropen Stromung sind. Ein Tell dieses Signals in der Grolen-
ordnurg von einigen cm konrte durch Veranderungen im Tiefenwasser erzeugt werden.
Lorbadher (2000 beobadtete a@ne AbkiHung des gesamten Tiefenwassers nach 1993im
westlichen Teil von A2. Das Signal ist im LabradorseeWasser maximal und ketrégt dort ca
0,1°C. Eine deutliche Zunahme der Dichte des LabradorseeWassers auf A2 zwischen 1993
und 1996wurde auch vonSy et al. (1997 beschrieben.

Zusammenfasend hat die Analyse der Altimeterdaten entlang der WOCE-Schnitte A1E und
A2 gezeigt, dald in Abhangigkeit von der untersuchten Region undZeitskala unterschiedliche
Prozesse die Meaeshdhen bedanflussen. Entlang beider WOCE-Schnitte konrten bedkenweite
Schwankurgen der Megeshdhe auf saisonalen und interannuellen Zeitskalen beobadtet
werden. Die saisonalen HOohenanomalien auf den Schnitten A1E und A2 kdnren nahezu
vollstandig durch de sterischen Hohen erkléart werden, de durch Anomalien des Warmeflus-
ses zwischen Ozean undAtmosphére verursadcht werden. Es deutet sich an, dal? auf interannu-
ellen Zeitskalen ozeanische Prozess wie die Advektion vonWarmeanomalien und larokline
Rosdy-Well en fir die Erzeugung von Meeaeshéhenanomali en eine wichtige Roll e spielen.

6.2. Saisonale Variabili tat

Im folgenden wird die raumliche Verteilung der saisonalen Variabilit & der Meaeshdhen und
der geostrophischen Zirkulation quantitativ beschrieben. Zusétzlich wird de saisonde
Variabilitdt der sterischen Hohen urtersucht, da in den Abschnitten 6.1.3 und 6.1.4 gezeigt
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werden konrte, dal3 de sterischen Hohen einen Grofdeil der beobadhteten saisonalen Variabi-
litét entlang der Schnitte A1E und A2 erklaren.

6.2.1. Saisonale Variabilitat der M eereshdhen

Um das saisonale Signal aus den monatlichen Zeitreihen der Meaeshdhen zu extrahieren, de
zwischen Oktober 1992 undSeptember 1998 von T/P- und ERS-1/2 gemessen wurden,
werden de Daten an jedem einzelnen Gitterpunkt einer harmonischen Analyse unterzogen. Es
wird lediglich eine Sinuskurve mit einer Periode von einem Jahr an die Zeitrethen angepalt,
da das Ergebnis sch kaum andert, wenn weitere Harmonische hinzu genommen werden. Die
Sinuschwingung mit der Periode von einem Jahre efaldt nicht das gesamte saisonale Hohensi-
gnal, da dieses nicht zwangslaufig einer Sinuskurve folgt. Untersuchungen vonKnudsen et al.
(1996 sowie von Ferry et a. (2000 legen alerdings den Schlul? rehe, dal3 ein Grof%eil des
saisonalen Signals mit dieser Methode efalt werden kann. Um zu verhindern, dal interannu-
elle Schwankungen das Ergebnis verfa schen, wird zusétzlich ein lineaer Trend angepalt.

Die Vertellung der Amplituden der angepaldten Sinuskurven ist in Abbildung 6.6 a) darge-
stellt. Maximale Amplituden von 615cm werden im Golfstrom (GS) und im Nordatlan-
tikstrom (NAC) beobadtet. Uberall sonst betragen de Amplituden 2-6 cm, wobei sie generell
nach Norden hin abnehmen. Der Zeitpunk, an dem das Maximum des sisonalen Signals
auftritt, ist in Abbildung 6.6 b) dargestellt. Im Westen des Untersuchungsgebietes werden
maximale Hohen Anfang November erreicht, im Osten im Oktober und auf den Schelfen
bereits im September. Die gemeinsamen Varianz der angepalten Sinuskurve und der beob-
adteten Meaeshthenanomalien wird duch den quedrierten Kreuzkorrelationskoeffizienten
abgeschétzt (z.B. Schénwiese, 1992 undist in Abbildung 6.6 c) dargestellt. Fir den gesamten
Nordatlantik betrégt die gemeinsame Varianz ca 50%. Im Bereich des GS, des NAC, des
Labradorstroms (L C), des Ost- und West-Gronlandstroms swiein der Irmingersee eklért die
Sinusschwingung nur 30-50% der gemeinsamen Varianz, was durch verstéarkte Variabilit & auf
Zeitskalen von einigen Tagen bis Monaten in desen Regionen erklart werden kann (z.B.
LeTraonet al., 1997. Im Osten des Nordatlantiks undin einem Band zwischen 20° und 30N
erklart die Sinuskurve zwischen 70 und 99 der beobadteten Meaeshthenanomalien.

Um den Zusammenhang zwischen den saisonalen Meaeshdhen und en saisonalen sterischen
Hohen weiter zu urtersuchen, werden die monatli chen Zeitreihen der sterischen Hohen analog
zu Oen beobaditeten Meaeshohen einer harmonischen Analyse unterzogen. In Abbildurng 6.7
a) ist die Amplitude der angepalten Sinuskurve, in Abbildung 6.7 b) der Zeitpunk, an dem
das Maximum der sterischen HOhen eintritt, sowie in Abbildung 6.7 ¢) die durch de ange-
paldte Sinuskurve eaklarte Varianz dargestellt. Datenliicken treten fur Wassertiefen von
weniger als 200m auf, da dort keine klimatologischen Daten zur Verfigung stehen und de
sterischen Hohen demzufolge nicht berechnet werden konren.
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Abbildung 6.6: @) Amplitude, b) Phase und d) Trend der harmonischen Analyse der T/P- und ERS-
Hoéhendaten fir eine Periode von einem Jahr sowie c) die Gite der Anpasaung durch de Si-

nusschwingung.
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Abbildung 6.7: a) Amplitude, b) Phase undd) Trend der harmonischen Analyse der aus NCEP-Daten
abgeleiteten sterischen Hohen fur eine Periode von einem Jahr sowie c) die Gute der Anpas-
sung durch die Sinusshwingung.
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Die Amplituden der saisonalen sterischen Hohen sind etwas geringer as die der saisonaen
Meeaeshtdhen, besonders im Bereich des GS, wo das Maximum mit 9 cm liegt. Obwohl die
saisonalen Schwankungen der Warmeflisse nach Norden hin zunehmen, werden de Amplitu-
den in beiden Datensdtzen nach Norden hin kleiner. Die Ursache hierfur ist, dal3 der thermi-
sche Expansionskoeffizient in der nordatlantischen Dedkschicht nach Norden hin abnimmt
(Abbildung 4.5). Maximale Hohen treten in den Zeitreihen der sterischen Hohen 1-3 Monate
fruher asin denen der Megeshdhen ein. Die Zeitverzogerung ist besonders hoch im Westen
des Untersuchungsgebietes. Die gemeinsame Varianz der angepaldten Sinusschwingung und
der sterischen Hohen betragt 50-95%, was darauf hindeutet, dal3 de sterischen Hohen
Uberwiegend auf saisonalen Zeitskalen varii eren.

Der hier vorgestellte Vergleich zwischen Meegeshdhen und sterischen Hohen zeigt, dald de
saisonalen Meaeshohen lkerwiegend duch die lokalen Warmeflisse zwischen Ozean und
Atmosphére bestimmt werden. Der Einflul? vonsaisonalen Schwankungen des Windschubs
sowie des hydrologischen Zyklus auf die Meaeshdhen konren in erster Naherung fur das
Untersuchungsgebiet vernadhlassgt werden. Dies ist in Ubereinstimmung mit theoretischen
Betrachtungen von Gill und Niiler (1973 Uber das ssisonale Signa der Meaeshdhen in
mittleren und holen Breiten. Ahnli che Ergebnisse ehidten Knudsen et al. (1996, Stammer et
al. (1996 und Ferry et a. (2000, die anhand ceutlich kirzerer atimetrischer Zeitreithen
ebenfall s die raumliche Vertellung von Amplitude und Phase der saisonalen Meaeshdhen im
Nordatlantik untersucht haben.

Das Maximum der saisonalen Meaeshohen tritt im westlichen Nordatlantik ca einen Monat
spater ein alsim zentralen und é&tlichen Nordatlantik. Eine naheliegende Erklarung fir diese
Beobadtung ist, da® entlang der westlichen Randstrome die Advektion von saisonaen
Hohenanomalien mit der mittleren Strémung nicht vernachléssgbar sind. Das wirde bedeu-
ten, dal3 de saisonalen Megeshdhenanomalien, de durch saisonde Anomalien des War-
meaustauschs zwischen Ozean und Atmosphére ezeugt worden sind, ca 1 Monat mit dem
GS und &em NAC transportiert werden, bevor sie durch Wedsalwirkungen mit der Atmo-
sphére bis zur Unkenntli chkeit gedampft sind. Bereits in der von Wang und Koblinsky (1996
durchgefthrten Analyse von deijdhrigen Zeitrethen der T/P-Daten deutete sich an, dal3 im
Bereich des GS und seiner Rezirkulationen ein Tell der saisonden Meaeshdhen duch
Advektion verursadht wird. Diese Interpretation wird auch duch de Ergebniss von Ferry et
al. (2000 untermauert. Sie zeigten, dal3 de saisonalen Schwankungen der advektiv erzeugten
Megeshdhen im Bereich des GS und des NAC in eéinem numerischen Modell fur den
Nordatlantik ca 2 cm betragen.

Das Maximum des saisonaen Signals der Meaeshohen tritt 1-3 Monate spéter ein al's das der
sterischen Hohen. Knudsen et al. (1996 beobadteten, dal3 das ssisonale Signal der Meaes-
oberflachentemperaturen weltweit gemittelt ca 1-1,5 Monate vor dem der Meeaeshdhen
verlauft. Auch das Maximum der saisonalen dynamischen Hohen tritt bereits im September
ein, d.h.ca einen Monat vor dem der Meegeshohen (Levitus et a., 1997. Dabei stimmen de
Amplituden und de raumliche Vertellung der saisonalen Meaeshthen und der saisonalen
dynamischen Hohen gut Uberein. Eine Verzogerung von ca 1 Monat zwischen saisonalen
sterischen Hohen und saisonalen Meaeshdhen konrten auch Stammer et al. (1996 fir ihr
globales numerisches Modell nacdhweisen. In desem Model wird de Verzogerung der
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Meeaeshdhen gegentiber den sterischen Hohen duch ein barotropes saisonales Hohensignal
hervorgerufen.

6.2.2. Saisonale Variabilitat der geostrophischen StrdGmungen

In den Regionen, in denen Gradienten der Meereshéhe aufgrund urerschiedli cher Amplit uden
oder Phasen der saisonalen MeaeshOhen entstehen, urterliegen de geostrophischen Stromun-
gen an der Oberfladche saisonalen Schwankungen. Besonders sarke saisonale Gradienten der
Meegeshdhen treten demnad im Bereich des GS und s NAC auf (Abbildung 6.6 aund B.
Die saisonalen Anomalien der geostrophischen Stromungen, de aus T/P-Daten zwischen
Oktober 1992 undSeptember 1998 leredchnet wurden, sind in Abbildung 6.8 fur den Bereich
des GS und des NAC fir die vier Jahreszeiten dargestellt. Zur Lage der mittleren Stromungen
vergleiche Abbildung 2.4 und Abbildung 5.1.

Der Betrag der saisonalen Stromungsanomalien entspricht ca 10 % der mittleren Stromungs-
geschwindigkeiten. Im einzelnen ergibt sich in Verbindurg mit den mittleren Stromungen
folgendes Bild der saisonalen Strémungsanomali en:

» Die Rezirkulationszelle siidlich des GS zwischen 55%72°W ist im Sommer verstarkt und
im Winter geschwadnt.

» Der GS zwischen 55° und 65%V verlauft im Winter ca 1°weiter stidlich alsim Sommer.

» Die ostwértige Stromung bel ca 34N, 45%56°W, die in Abschnitt 5.1.1 as eine der
Quellen des Azorenstroms (AC) beschrieben wird, ist im Frihjahr verstarkt undim Herbst
geschwadt. Der AC flieft im Frahjahr als Verlangerung des GS 6stlich von 45W direkt
nadh Sliden undSudasten, im Herbst und Winter stromt er zunacdst in einem weiten Bo-
gen nadh Stidwesten, bevor er sich bal ca 34N, 51°W nad Osten wendet.

o Der NAC ist von 42N bisin den Bereich der Northwest Corner (vgl. Abbildung 2.4) im
Frahjahr geschwadit undim Herbst verstarkt. Der temporare Stromungsarm, der sich bel
44°N, 45W auf Hohe der Newfoundland Seamounts vom NAC nach Osten 10st, ist im
Frihjahr geschwadt undim Sommer verstarkt.

o Der LCist im Winter verstarkt undim Sommer geschwadt. Der Schelfrandstrom auf den
Neufundand-Banken sowie ndrdlich des GS ist im Winter und Fruhjahr verstarkt undim
Sommer undHerbst geschwadht.

Diese Ergebniss stimmen mit regionalen hydrographischen Beobadhtungen tkerein. Kelly et
al. (1999 zeigten anhand vonT/P- und tydrographischen Daten, dald der oberflachennahe GS
sudich der Neufundand-Bénke im Fruhjahr stdlicher verlauft as im Herbst. Die saisonalen
Schwankungen der Position des AC wurden, in guter Ubereinstimmung mit den hier aus
Satellit endaten abgeleiteten Ergebnissen, von Klein und Siedler (1989 anhand historischer
hydrographischer Daten beschrieben. Nach Rosdy (1999 sind de aus hydrographischen
Mesaungen abgeleiteten Transporte des LC im Spétherbst maximal, die des Schelfrandstroms
nordlich des GS im Fruhjahr. Er postulierte, dal3 de saisonden Schwankungen des LC-
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Transports Uber den Schelfrandstrom auf den Neufundand-Banken die meridionale Position

des GS siidiich der Neufundand-Banke bednflussn.
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Abbildung 6.8: Stromungsanomalien fir a) Marz bis Mai, b) Juni bis August, c) September bis

November und d) Dezember bis Februar, berechnet aus T/P-Daten fir den Zeitraum 1992 bs

1998.Die Bodentopagraphieist grau konturiert.
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Mit der hier vorgestellten Methode zur Berechnurg von Anomalien der geostrophischen
Oberflachenstromung (Abschnitt 4.1.4 werden die saisonalen Schwankungen der Position
von grofen Stromungen, de in regionalen hydrographischen Untersuchungen bestimmt
worden sind, gut wiedergegeben. Eine offene Frage ist all erdings, inwieweit diese saisonalen
Anomalien der Stromungsgeschwindigkeiten fur die gesamte Wassersdule reprasentativ sind
oder lediglich Veranderungen nahe der Oberfladche widerspiegeln. Sato und Rosshy (1995
zeigten, dal3 de saisonalen Anomalien der dynamischen Hohen im GS von dem Auf- und
Abbau der saisonalen Thermokline dominiert werden und vonVerénderungen urterhalb der
Thermokline, d.h. uterhalb von 250m, kaum beanfluf® werden. Die Ursadhe hierfir ist, daf3
sterische Hohenanomalien sich zwar stark in den dynamischen Hohen niederschlagen, aber
normalerweise in der Tiefe der Thermokline baroklin kompensiert sind. Wie Kelly et al.
(1999 zeigten, hat dies im GS sudich der Neufundand-Banke zur Folge, da3 dr GS-
Transport oberhalb der saisonalen Thermokline im Frihjahr maximal ist, der Transport des
gesamten GS al erdings im Herbst. Dies zeigt, dal? es ohre Zusatzinformationen nicht moglich
ist, aus den mit Altimetern bestimmten Schwankurgen der oberflachennahen Stromungen
Transportschwankungen fur die @nzelnen Stromsysteme azuleiten.

6.3. Interannuelle Variabili tat

Einen ersten Hinweis auf interannuelle oder auch dekadische Variabilitd der Meaeshthen
gibt der lineare Trend, cer in Abschnitt 6.2.1bei der Durchftihrung der harmonischen Analyse
an de Zeitreihen der Meaeshohe angepaldt wurde. Die Verteilung des an de Zeitreihen der
Meeaeshdhen angepaldten Trends ist in Abbildung 6.6 d) dargestellt. Ein pasitiver Trend von
maximal 1,5mm pro Monat ist im Subpdarwirbel und stidich von 30N zu beobadhten.
Entlang des GS und NAC sowie in der Ubergangszone zwischen Subtropen- und Subpdar-
wirbel ist der Trend regativ und ketrégt bis zu 1.5mm pro Monat. Da auf saisonalen
Zeitskalen de Ubereinstimmung zwischen den beobadhteten Meaeshohen und an sterischen
Hohen sehr gut ist (Abschnitt 6.2.1), ist in Abbildung 6.7 d) die raumliche Verteilung des an
die Zeitrethen der sterischen Hohen angepaldte Trends dargestellt. Der lineae Trend der
sterischen Hohen betrégt ca 0,5mm pro Monat undist nérdlich von 50N pasitiv undstidlich
davon ubkerwiegend regativ. Sowohl der Betrag as auch de raumliche Vertellung des lineaen
Trends der Meaeshdhen weicht von dem der sterischen Hohen ab. Dies deutet darauf hin, dal3
die beobadteten interannuellen Verdnderungen der Meaeshohe nicht von Anomalien der
lokalen Netto-Warmeflisse dominiert, sondern von Anomalien der Rotation des Winschubs
oder von azeanischen Prozessen erzeugt werden (Abschnitt 3.2).

Im folgenden werden de interannuellen Verdnderungen der Meeaeshthe quantifiziert undihre
zeitliche Entwicklung im Zeitraum von 1992 s 1998 analysiert. Dartiber hinaus wird
untersucht, welche Rolle Anomalien des Warmeaustauschs zwischen Ozean undAtmosphére,
Anomalien der Rotation des Windschubs owie Verlagerungen von a@eanischen Strémungen
flr die beobadhteten Verdnderungen spielen.
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6.3.1. M eereshohen und die Nor datlantische Oszill ation
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Abbildung 6.9: a) Muster und b) Zeitreihe (—) der ersten EOF (PC1, principal component) der
saisonalen Megeshdhenanomalien (34% erkléarte Varianz). Der Abstand der Isolinien in &)
betragt 0,3cm. In b) ist zusétzlich die saisonal gemittelte kumulative Summe des NAO-Index
(---) nach Jores et al. (1997 eingezeichnet und de Zeitréume, die fur die Komposite verwen-
det wurden, sind grau hinterlegt.

Durch eine Zerlegung der Zeitreihen der Meaeshdhen in empirische orthogonale Funktionen
(EOF) kdnren daminante raumliche Muster undihr zeitli cher Verlauf extrahiert werden (z.B.
Fedner, 197§. Zunadst wurde die saisonde Variabilit& eliminiert, indem viertelj dhrliche
Zeitreihen der Meaeshdhenanomalien relativ zum mittleren Jahresgang gebildet wurden
(Abschnitt 4.1.3. Um die typischen rdumlichen Muster der interannuellen Variabilitat zu
extrahieren, wurden diese Zeitreihen mit einer Gitteraufldsung von 2%2° in EOF zerlegt. Die
erste EOF, die 34% der gesamten Varianz der saisonalen Hohenanomalien enthdlt, ist in
Abbildung 6.9 a) dargestellt. Sie zeigt einen Dipa zwischen subtropischem und subpdarem
Gebiet. Eine Abweichung von desem reinen Dipd stellt der zentrale Subtropenwirbel
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westlich von 60W zwischen 20° und 30N dar, der in Phase mit dem Subpdarwirbel ist. Ein
entsprechendes Ergebnis li eferte die Untersuchung von Reverdin et al. (1999.

Solche bedkenweiten Schwankurgen der MeegeshOhe spiegeln de zeitlich integrierte
Re&tion des Ozeans auf die amosphérische Variabilit & wider. Ein Mal3 fur die amosphéri-
sche Variabilité auf interannuellen und akadischen Zeitskalen im Untersuchurngsgebiet ist
der Index der Nordatlantischen Oszill ation (NAO) (Abschnitte 2.2 und 4.2.3. Die Zeitreihe
der ersten EOF sowie die kumulative Summe des NAO-Index sind in Abbildung 6.9 b)
aufgetragen. Die Korrelation der beiden Kurven ist hoch. Das ausgepragteste Signal in beiden
Zeitreihen ist der Ubergang von paitiven zu negativen Werten zwischen dem Sommer 1995
und cem Frihjahr 1996.In desem Zeitraum nahm der NAO-Index nach einer sieben Jahre
andauernden pasitiven Phase negative Werte a1. Die Ubereinstimmung zwischen beiden
Zeitreihen legt den Schiul® rehe, dal3 de aste EOF der saisonalen Meaeshdhen im Nordat-
lantik die Re&ktion auf Schwankungen der NAO darstellt. Da &er die NAO ein anndhernd
rotes Spektrum mit Maxima bei dekadischen und interdekadischen Perioden besitzt, ist es
selbst mit geophysikalischen Zeitreihen von mehr as hundert Jahren sehr schwierig, einen
statistisch abgesicherten Zusammenhang mit der NAO herzuleiten (Wunsch, 1999. Fir die
hier untersuchten sechgjéhrigen Zeitrethen der Meaeshdhe ist es daher nicht mdglich, einen
statistisch signifikanten Zusammenhang mit der NAO herzuleiten.

Ein statistisch besser abgesicherter und plysikalisch erklarbarer Zusammenhang besteht
jedoch zwischen der NAO und atmosphérischen Gréfen, de auf den urtersuchten raumlichen
und zeitli chen Skalen Anomalien der Meaeshohe auddsen konren. Bel starker (schwader)
NAO sind sowohl die Westwinde ds auch de Sldcstpassate verstérkt (geschwadt) und
verlaufen nadlicher (stidicher) (Hurrel, 1995. Bei starker (schwadier) NAO verliert der
Ozean anomal viel (wenig) Warme 6stlich vonNeufundand undin der Labradorseesowie vor
der Ostkuste Afrikas. Anoma wenig (viel) Warme verliert er vor der Ostkiiste der USA
(Cayan, 1992). Die dominante Mode der Meeaesoberflachentemperatur im Winter stimmt
raumlich mit dieser Vertellung der Wéarmefliisse Uberein. Dabei liegen dat negative Tempe-
raturanomalien, wo der Ozean anomal viel Warme verliert und de Winde verstérkt sind
(Deser undBladmon, 1993.

Im weiteren wird angenommen, dal3 de Anderungen der Meaeshohe tiber den Zeitraum vom
Sommer 1995 hbs zum Fruhjahr 1996 im Zusammenhang mit der NAO stehen. Diese
Anderungen der Meaeshohe werden quantifiziert, undes wird ein Zusammenhang mit den in
diesem Zeitraum beobadteten atmosphérischen Schwankungen hergestellt. Um die Verénde-
rungen in desem Zeitraum hervorzuheben, wird ein Kompasit aus der Differenz zwischen den
Megeshdhen vor dem Sommer 1995 und dnen mach dem Fruhjahr 1996 gebildet. Die
Zeitrdume, Uber die gemittelt wurde, sind in Abbildung 6.9 b) markiert. Das wichtigste
Kriterium fur die Wahl der beiden Zeitrdume war der Wert der Zeitreihe der ersten EOF.
Zusétzliche Kriterien waren, dal3 Gbker vollstandige Jahre gemittelt werden sollte, um das
saisonale Signal zu urterdriicken, und @3 T/P- und ERS-Daten vorhanden sein sollten, um
eine moglichst gute raumliche Auflésung zu erhaten (Abbildung 4.3). Im folgenden wird
dieses Kompaosit NAO-Komposit genannt, wobei zu beaditen ist, dal3 es sch hierbei um die
Differenz zwischen dem Zustand bei schwadher NAO und dem bei starker NAO handelt, also
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dem negativem Wert der in vidlen Verdffentlichungen berechneten NAO-Komposite (z.B.
Cayan, 1992; Hurrel, 1995 Joyce ¢ da.; 2000.

Das NAO-Kompaosit der Meaeshohen ist in Abbildung 6.10 a) dargestellt. Das Komposit
zeigt eine vergleichbare raumliche Vertellung wie die aste EOF der saisonalen Hohenanoma-
lien (Abbildung 6.9 &), alerdings ist der Dipol zwischen der Ubergangszone und cm
Subpdarwirbel weniger deutlich ausgepragt. Die Meaeshohe stieg zwischen den beiden
Zeitrdumen im Subpdarwirbel um ca 4 cm an, wobel der maximale Anstieg in der Irminger-
seelag. Entlang des GS, des AC und des NAC sowie seiner Ausldufer sank de Meaeshohe
um bis zu 15cm ab. Zu erwdhnen ist, dal3 dese Ergebnisse sehr robust sind. Vergleichbare
raumliche Muster ergeben sich sowohl aus der Regresson der Meaeshéhen auf den NAO-
Index als auch fur Kompasite, die tiber andere Zeitrdume, wie beispielsweise die esten und
dieletzten drel Jahre der Zeitreihe, bestimmt wurden.

6.3.2. Lokale Reaktion der Meereshdhe auf atmospharische Variabili tat

Im folgenden wird urtersucht, inwieweit die fur das NAO-Komposit der Meegeshthen
beobadteten Verdnderungen duch de lokale Re&tion des Ozeans auf verdnderte Netto-
Warmefliisse zwischen Ozean und Atmosphére und auf Anderungen der Rotation s
Windschulbs erklart werden konren.

Das NAO-Komposit der sterischen Hohen (Abschnitt 4.2.4) ist in Abbildung 6.10 b) darge-
stellt. Datenlticken treten fir Wassertiefen vonweniger als 200m auf, da dort keine klimato-
logischen Daten zur Verfigung stehen und de sterischen Hohen demzufolge nicht berechnet
werden konren. Dieses Komposit zeigt eine dnliche réumliche Struktur wie der Trend der
sterischen Hohen (Abbildung 6.7 d). Fast Gberall im Untersuchungsgebiet nahmen de
sterischen Hohen zwischen den beiden Zeitrdumen um ca 2cm ab. Ausnahmen davon klden
die stdiche und zentrale Labradorsee die Irmingersee sowie der Bereich der C-formigen
Rezirkulationszell e im westlichen Subtropenwirbel, die um ca 2 cm anstiegen. Eine Analyse
der einzelnen Komporenten der Netto-Warmefliisse im Untersuchungszeitraum ergab, dal3 de
Anderungen der sterischen Hohen hauptsadhlich duch Anomaien der windabhingigen
latenten undsensiblen Warmeflisse verursacht wurden (ohre Abbildung). Das NAO-Kompo-
sit der Meaeshohen (Abbildung 6.10 @ und dbs der sterischen Hohen (Abbildung 6.10 b)
stimmen im Bereich des GS, in der Ubergangszone und im westlichen Subpdarwirbel
Uberein. Abweichungen sind im 0Ostlichen Subpdarwirbel und stidich von 35N zu beobad-
ten. Dariiber hinaus snd de beobadteten Anderungen starker ausgepragt, als durch de
Anderungen der sterischen Hohen erklart werden kann. Zu beriicksichtigen ist allerdings, dal?
der Fehler der Netto-Warmeflisse, die fur die Abschétzung der sterischen Hohen verwendet
wurden, lokal relativ grold sein kann. Die Untersuchurgen von Ferry et al. (2000 deuten
darauf hin, daR auf saisonalen Zeitskalen im Nordostatlantik Fehler von 2640W m?
auftreten konren. Ein systematischer Fehler der Netto-WarmefluRanomalien in deser
Grélenordnurg wirde zu einem Fehler von his zu 10cm in dem NAO-Komposit der
sterischen Hohen fuhren.
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Abbildung 6.10: NAO-Komposite (schwad-stark) fur a) die Meereshdhen (T/P und ERS-1/2), b) die
sterischen Hohen (NCEP-Warmeflisse), ¢) die Ekman-Hohen (ERS-Scatterometer) undd) die
verbleibende, durch b) undc) nicht erklérte, Diff erenz (a-b-c).

Das NAO-Komposit der Ekman-H6hen (Abschnitt 3.2.7) ist in Abbildung 6.10 ¢) dargestellt.
Datenlticken treten auf, falls keine Winddaten varliegen oder die Wassertiefe geringer als
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200m ist, da dort keine klimatologischen Daten zur Verfligung stehen und de Ekman-Hohen
demzufolge nicht berechnet werden kdnren. Die Ekman-Hohen sanken in dem zonalen Band
zwischen 30° und 50N ab, wobel Minima von weniger as -2cm am Gstlichen und am
westlichen Rand dese Bandes lagen. Sudich und nadlich davon stiegen de Ekman-Hohen
zwischen den beiden Zeitraumen an. Lokale Maxima von 1-2 cm sind olerhalb des Reykja-
nes-Rickens und westlich des Mittelatlantischen Rickens zwischen 25° und 30R zu
beobaditen. Die grol¥dumige Struktur des NAO-Komposits der Ekman-Hohen (Abbildung
6.10 ¢) ist der des NAO-Kompasits der Meereshéhen (Abbildung 6.10 &) dhnlich. Allerdings
sind de beobadteten Anderungen starker ausgepragt, als durch de Anderungen der Ekman-
Hohen erkléart werden kann. Das lokale Minimum des NAO-Kompasits der Ekman-Héhen bei
35%45°N, 10%30°W ist vermutlich nicht redistisch. Die Abschétzung der Ekman-Hohen
basiert auf einem vereinfachten statischen Modell, in dem Anderungen der Rotation ckes
Windfeldes lediglich lokae Hohenanderungen, aber keine baroklinen Rossy-Wellen
hervorrufen. Die Untersuchurngen entlang von Schnitt A2 haben jedoch gezeigt, dal3 zumin-
dest bei 45°N barokline Rosdy-Wellen westwérts propagieren undein deutliches Hohensi-
gna hinterlasen (Abschnitt 6.1.4. Insofern ist es wahrscheinlich, dal3 ausgepragte positive
und regative Hohenanomalien, dein desen geographischen Breiten im Osten des Nordatlan-
tiks erzeugt werden, nicht lokal verbleiben sondern nach Westen propagieren.

Zusammenfasend ist zu korstatieren, dal3 de im NAO-Komposit der Meaeshdhen beobad-
teten Anomalien zumindest teilweise durch de lokale Reektion des Ozeans auf Anderungen
der Netto-Warmeflise und d&r Rotation des Windschubs im Zusammenhang mit dem
Vorzeichenwedhsel der NAO zwischen dem Sommer 1995 und dm Frihjahr 1996 erklart
werden konren. Anderungen der Netto-Warmefliisse sind in der Labrador- und cer Irminger-
seg der Ubergangszone sowie in der GS-Region ein wesentli cher Faktor. Die lokale Reektion
auf Anderungen der Rotation des Windschubs ist zwischen 30%45°N, sowie in der Sargasso-
see aisschlaggebend fir die beobadhteten Anderungen.

6.3.3. Reaktion der M eereshhe auf ozeanische Prozesse

Im folgenden wird de Komporente des NAO-Komposites der Meaeshdhen urtersucht, die
durch ozeanische Prozesse ezeugt wird. Es wird angenommen, dald dese Komporente
abgeschéatzt werden kann, indem die NAO-Komposite der sterischen Hohen und ax Ekman-
Hohen von cem NAO-Kompasit der Meaeshdhen subtrahiert wird.

Die Differenz awischen dem NAO-Komposit der Meaeshéhen und & Summe der NAO-
Komposite der sterischen Hohen undder Ekman-Hohen ist in Abbildung 6.10 d) dargestellt.
Die Differenz ist im Untersuchungsgebietes Uberwiegend paitiv und ketragt 2-4 cm. Entlang
des GS, des AC und des NAC sind regative Differenzen mit Werten von bs zu -10cm zu
beobadhten. Mdgliche Ursadhen fir diese Differenzen sind, reben barotropen Effekten und
baroklinen Rosdy-Wellen, lokale Warmeanomalien in der Wassrsdule, die durch de
Advektion von Warmeanomalien mit der mittleren Stromung oder aber die Advektion von
mittleren haizontalen Warmegradienten mit Stromungsanomalien erzeugt werden (Abschnitt
3.2.2. Inwieweit die beobadteten interannuellen Anderungen der Meaeshohe durch
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advektive Prozesse eklart werden konren, wird in Abschnitt 7 diskutiert. Im folgenden wird
ein Tellaspekt dieser Fragestellung, die Verlagerung von Stromungsachsen, diskutiert.

Verlagerungen von geostrophischen Stromungen fuhren zu ausgeprégten Meeaeshéhenan-
omalien (vgl. Abbildung 3.4), die entlang der mittleren Position der Stromungen koreentriert
sind. Diese Charakterisierung trifft auf das NAO-Kompasit des Anteils der Megeshdhen, der
nicht durch lokale amosphérische Anomalien erklért werden kann (Abbildung 6.10 d), zu.
Meridionale Verlagerungen des GS, des AC und dr NAC Zweige sind insofern fur diese
Arbeit von Interess, als se moglicherweise den meridionalen Volumentransport im Nordat-
lantik modifizieren. Kése und Krauf3 (1996 betonten, dal3 de hydrographischen Bedingungen
im Ubergangsgebiet zwischen GS, AC und NAC den Volumentransport des AC und ces NAC
beanflussen.

Verlagerungen der Strémungsadhsen sollten sowohl in den geostrophischen Stromungen als
auch in der Verteillung der Variabilit & der kinetischen Energie (E'«in) zu erkennen sein. Das
NAO-Komposit der aus T/P- und ERS-Mesaungen berechneten E'—Werte (Abschnitt 4.1.5
ist in Abbildung 6.11 &) dargestellt. Positive Anomalien deuten auf eine Zunahme der lokalen
Stromungsgeschwindigkeit zwischen den beiden Zeitraumen hin, negative Anomalien auf eine
Abnahme. Den E'—Werten ist das NAO-Komposit der geostrophischen Strémungen
Uberlagert, die ebenfalls aus T/P- und ERS-Mesaungen abgeleitet wurden (Abschnitt 4.1.4).
Die Anderungen der E';,-Werte betragen 10-25% der mittleren E'-Werte, die Anderungen
der Stréomungsgeschwindigkeiten betragen ca 10 der klimatologischen geostrophischen
Geschwindigkeiten. Eine maximale Zunahme der E’i,-Werte ist bei 35°-45°N, 40°50°W zu
beobadchten, wo de Anayse der klimatologischen Felder mehrere quasistationdre Wirbel
gezeigt hat (Abschnitt 5.1.7). Die E'w-Werte im nérdlichen GS zwischen 50° und 65W
nahmen zwischen den beiden Zeitraumen ab, und die Stromungsdifferenzen waren nach
Westen gerichtet. Stdich davon rehmen de E'y,-Werte zu, und de Stromungsdifferenzen
waren nach Osten gerichtet. Dies deutet auf eine Verlagerung des GS nach Siiden hin. Ein
vergleichbarer Effekt ist im Bereich des AC bel 33°-38°N, 35%45%W zu beobadten. Hier war
nach dem Sommer 1995 d siidi chere Pfad, dem der AC bevorzugt wahrend der Herbst- und
Wintermonate folgt, verstérkt gegentber dem nordlicheren, den er bevorzugt im Frihjahr
einnimmt (Abschnitt 6.2.2. Negative E’j,-Werte und westwartige Strémungsanomalien sind
dartiber hinaus entlang der NAC-Zweige bei 44°N und bei 49°N, sowie in der Northwest
Corner zu beobadchten, was auf eine Abschwachung der mittleren Stromung hindeutet. Eine
Verstarkung der mittleren Stromung ist fur die NAC-Zweige bel 46°N und westlich der
Charlie-Gibbs Bruchzone zu erkennen.

Einen Zusammenhang zwischen der NAO und dkadischen Schwankurngen im Verlauf der
grolen Strémungen von Subtropen- und Subpdarwirbel postulierte Curry (2000. Die hier
vorgestellten Ergebnisse fur den Vorzeichenwedsel der NAO nach dem Sommer 1995sindin
Ubereinstimmung mit ihrer Beobadhtung, dal3 bei schwadher NAO die beiden Wirbelsysteme
weiter stdich liegen undauf den Westen des Nordatlantiks beschrénkt bleiben. Verlagerun-
gen der NAC-Zweige auf interannuellen unddekadischen Zeitskalen wurden von \erschiede-
nen Autoren beschrieben undin Zusammenhang mit Anderungen der Rotation des Windfeldes
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gebradht (White und Heywood, 1995 Belkin undLevitus 1996. Garnier und Schopp (1999
beobadhteten, dald im westlichen Nordatlantik Regionen mit verstérkten ostwértigen Sver-
drup-Transporten mit denen verstérkter E’'i,-Werte zusammenfall en.
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Abbildung 6.11: NAO-Kompasite (schwad-stark) fir a) die wirbelkinetische Energie E' i, (farbig)
und de Anomali e der geostrophischen Oberflachenstromungen (Pfeil €), sowie b) den zonalen
Sverdrup-Transport. Die Pfeil e zeigen Geschwindigkeit und Richtung der anomalen Stromun-
gen, paitive Sverdrup-Transporte sind nach Osten gerichtet.
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Das NAO-Komposit der zonalen Sverdrup-Transporte (Abschnitt 3.2.1) ist in Abbildung 6.11
b) dargestellt. Westlich des Mittelatlantischen Rickens zwischen 35° und 50K stimmen de
Anderungen der ostwéartigen Sverdrup-Transporte gut mit denen der geostrophischen Stro-
mungen (Abbildung 6.11 @) Uberein. Sidich des GS sind cstwartige Transportanomalien und
ndrdlich des GS westwértige zu beobadten, wahrend der GS nadch Stiden verlagert war. Bei
44° und 49N, wo de NAC-Zweige geschwadt waren, war der anomale Sverdrup-Transport
nadh Westen gerichtet. Bei 47°N hingegen, wo sich eine Verstarkung des NAC-Zweigs zeigte,
war der Differenz des Sverdrup-Transports nach Osten gerichtet.
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Abbildung 6.12: Raum-Zeit-Diagramm entlang 57°W a) der geostrophischen Stromung aus der SAC-
Klimatologie und T/P und ERS-1/2 Messungen, sowie b) der Zonalkomporente des zeitli ch
variablen Sverdrup-Transports fur 54,5-60,5W, berechnet aus ERS-Scaterometerdaten. In
a) ist die Geschwindigkeit farbkodiert, und de Pfeile zeigen sowohl die Geschwindigkeit als
auch de Richtung der Strdmungen an.

Die Beobaditungen legen den Schluf3 rehe, dal® zwischen den Anomalien des zonaen
Sverdrup-Transports und der meridionalen Verlagerung zonal ausgerichteter Strémungen, wie
dem GS, dem AC und cen NAC-Zweigen, ein Zusammenhang besteht. Die gute Uberein-



6.3INTERANNUELLE VARIABILITAT 99

stimmung ist aus zwei Grunden bemerkenswert. Zum einen wurde bel der Berechnurg der
Sverdrup-Transporte die Bodentopagraphie vernachlassgt, was besonders in der Nahe des
Mittelatlantischen Rickens zu Fehlern fuhren dirfte. Zum anderen beanflussen neben dem
Windfeld nach eine Vielzahl von anderen Faktoren, wie z.B. thermohaline Prozese und
propagierende planetarische Wellen, de Position der grofen Stromungen.

6.3.4. Verlagerungder Golfstromachse

Am Beispiel eines Schnittes durch den GS wird im folgenden urtersucht, inwieweit die
monatlichen Anomalien der zonalen Sverdrup-Transporte mit der Position der GS-Achse
Ubereinstimmen. Dieses Beispiel wurde gewéhlt, da die meridionale Verlagerung des GS
besonders deutlich ausgepragt ist. Zudem ist, im Gegensatz zu weiter nordlich gelegenen
Regionen, auf diesen Breiten de Dynamik priméa durch den Wind bestimmt (Ké&se und
Krauf3, 1996. Die zeitli che Entwicklung der geostrophischen Oberflachenstromung auf einem
Schnitt bel 57°W norma zum GS ist in Abbildung 6.12 @) dargestellt. Die monatlichen
geostrophischen Strémungen wurden als Summe der klimatologischen baroklinen Stromun-
gen (SAC) und cer monatlichen Stromungsanomalien (T/P und ERS-1/2) beredchnet (vgl.
Abschnitt 6.1.4). Das Zentrum des GS liegt auf diesem Schnitt bei ca 40N. Ab dem Herbst
1995 rahm die Stromungsgeschwindigkeit des GS zu, und @ Strom wanderte nach Stiden.
Im Fruhjahr 1997 rahm das Zentrum des GS seine mit ca 39°N sudichste Position im
Beobadhtungszeitraum ein.. Danach oszilli erte das Zentrum des GS mit einer Periode von
einem Jahr zwischen 39°und 40N. Ansatzweise war eine solche saisonale Verlagerung auch
zwischen dem Frihjahr 1993 und ém Frihjahr 1994 zu beobachten und wurde bereits in
Abschnitt 6.2.2 diskutiert. Die aus den Altimeterdaten abgeleitete meridionale Verlagerung
des GS ist in Ubereinstimmung mit unabhéngigen Beobadtungen: Taylor und Stephens
(1998 zeigten anhand vonDaten der Meaesoberflachentemperatur, dald der GS im Jahr 1995
extrem weit im Norden lag, und Rossy und Benway (2000 beobaditeten anhand von
akustischen Stromungsmesaungen im Jahr 1997eine Verlagerung des GS nach Stiden.

Zum Vergleich ist in Abhbildung 6.12 b) der anomale zonale Sverdrup-Transport, der aus den
ERS-Scaterometerdaten berechnet (Abschnitt 4.2.5 und Uler den Bereich von 54,5° s
60,5W gemittelt wurde, dargestellt. Es ist eine Ubereinstimmung des anomalen zonalen
Sverdrup-Transports mit den beobacdhteten Schwankungen des GS zu beobadhten. Im Herbst
1995, zeitgleich zu der Zunahme der Geschwindigkeit des GS, war der ostwértige Sverdrup-
Transport zwischen 37° und 44N verstérkt. Daran anschlief3end wandert die ostwartige
Anomalie des Sverdrup-Transports nach Stiden und vdifihrt dhnliche meridionale Verlage-
rungen wie das Zentrum des GS. Der Zusammenhang zwischen den Anomalien der zonalen
Sverdrup-Transporte und denen der geostrophischen Stromung ist auf monatli chen Zeitskalen
(Abbildung 6.12) nicht so dfensichtlich wie aif interannuell en Zeitskalen (Abbildung 6.11).

Da die Mittelungszeitraume fir die betrachteten NAO-Komposite relativ kurz sind unddie
zeitli che Variahilita der Stromungen grof3ist (Abbildung 6.12 a), bleibt es fraglich, ob de
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Komposite die Stromungsverhdtnisse im Bereich des GS und auch des AC und c&r NAC-
Zweige wiedergeben, de mit dem Umschwung der NAO zusammenhangen. Verschiedene
Autoren haben interannuelle und dekadische Schwankurngen der Position des GS zwischen
Kap Hatteras und 60%W fir die letzten Jahrzehnte anhand hydrographischer Daten urtersucht
(Taylor und Stephens, 1998 Joyce ¢ a., 1999 Rosdy und Benway, 200Q. Die Autoren aller
drei genannten Verdffentlichungen kamen zu dem Ergebnis, dald der GS meridional in der
Grofenordnurg von ca 100km schwankt und ein Zusammenhang zwischen der Position des
GS und cer NAO besteht, wobei bel starker NAO der GS ndrdlicher as bei schwadher NAO
verlauft. Uneinigkeit herrscht Uber den Zeitversatz zawischen der NAO und der Verlagerung
des GS, sowie Uiber die Medchanismen, de zu der Verlagerung des GS flihren.

Taylor und Stephens (1999 erhielten einen Zeitversatz von 2 Jahren zwischen der NAO und
der Position des GS. Sie vermuteten, dal3 de Verlagerung des GS durch lange barokline
Rossy-Wellen ausgelost wird, de durch Anderungen des Windfeldes im Ostatlantik erzeugt
werden. Die Analysen von Rossy und Benway (2000 deuten auf eine Zeitverzégerung von
1,5 Jahren zwischen NAO und der Position des GS hin. Sie stellten de These auf, dald de
meridionale Verlagerung des GS durch thermohaline Veranderungen in der off enen Labrador-
seeund auf dem Schelf vor Labrador ausgel6st wird. Dies wirkt sich auf den Transport des
Labradorstroms aus, der Uber den Schelfrandstrom entlang der Neufundand-Banke das Gebiet
sudich derselben beanflul. Joyce & al. (1999 fanden maximale Korrelationen zwischen der
NAO und d Position des GS ohre Zeitversatz. Nach ihrer Vorstellung ist die meridionale
Verlagerung des GS ein Glied des ozeanischen Prozesses, der fur die dekadischen Schwan-
kungen der NAO verantwortlich ist: Demnad wirken sich atmosphérische Schwankungen auf
die Bildung von Labradorsee Wasser aus. Die Menge des gebil deten Tiefenwassers bestimmt
den Transport des tiefen westlichen Randstroms, dessen Schwankungen mit einer Zeitverzo-
gerung von ca 6 Jahren de Position des GS beanflussen. Die Verlagerung des GS fuhrt zu
Veranderungen in der Sturmtétigkeit, die wiederum das Potential haben sollen, einen Vorzei-
chenwedsel der NAO zu bewirken.

Die hier beobadtete stidwartige Verlagerung des GS auf interannuellen Zeitskalen erreicht
ihre Extremposition 1,52 Jahre nadh dem Vorzeichenwedhsel der NAO. Die Tatsadhe, dal
auf interannuellen Zeitskalen ein Zusammenhang mit den Anomalien der zonalen Sverdrup-
Transporte besteht, ist ein Hinweis darauf, dal3 de beobadtete meridionale Verlagerung des
GS durch windgetriebene barokli ne Rossy-Well en ausgel 6st wurde.

6.4. Zusammenfassung

In desem Kapitel wurde die rdumlich-zeitli che Variabilit & der Meeeshéhen und ar geostro-
phischen Stromungen quentitativ beschrieben. Die lokale Re&ktion der Megeshohe auf
Anderungen der Netto-Warmeflissee zwischen Ozean und Atmosphdre wurde durch de
sterischen Hohen (Abschnitt 4.2.4 abgeschitzt, die lokale Reektion auf Anderungen der
Rotation des Windschubs durch de Ekman-H6hen (Abschnitt 3.2.7). Es wurde angenommen,
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dal3 Anderungen der Meaeshohe, die weder durch de sterischen Hohen und neh die Ekman-
Hohen erklart werden konrten, duch azeanische Prozesse ezeugt wurden.

In Abschnitt 6.1 wurde die zeitliche Entwicklung der mit den Altimetern beobadteten
Meeaeshdhen und ar geostrophischen Stromungen entlang der hydrographischen WOCE-
Schnitte A1E und A2 urtersucht. Ein Vergleich zwischen den Altimeter- und den WOCE-
Daten ergab, dal3 de Anomaien der Meaeshdhen primér durch Dichteénderungen in den
oberen 1000m verursacht wurden. Entlang des Schnittes A2 spiegelten de Meaeshdhenan-
omalien olerhab des Mittelatlantischen Rickens und im Randstrombereich zusétzlich
barotrope Effekte wider. Entlang des Schnittes AL1E ist nach dem Sommer 1995ein Anstieg
der Megeshthen, von anen de sterischen Hohen subtrahiert wurden, Uker den gesamten
Schritt zu beobadten. Ostlich des Reykjanes-Riickens kann ein Teil dieser Hohenanomalien
durch de lokalen Auswirkungen erklart werden. Die Analyse der zeitli chen Entwicklung der
geostrophischen Oberflachenstromungen legt nahe, dal3 Transportschwankungen des Irmin-
gerstroms und s nordwartigen NAC-Zweiges didich des Rockall-Plateaus zu dem beob-
adhteten Anstieg der Meaeshohen beitrugen. Entlang des Schnittes A2 sanken de Meaeshd-
hen im westlichen Randstrom im Sommer 1995 ab, dstlich des Mittelatlantischen Rickens
hingegen waren sie zwischen dem Sommer 1993 und dm Sommer 1996 minimal. Im
Ostlichen Tell des Schnittes werden de Meaeshdhen nadch der Subtraktion der sterischen
Hohen von karoklinen Rosdy-Wellen daminiert. Im Randstrom war neben der Advektion von
Warmeanomalien eine Abschwacung der barotropen Komporente des NAC sowie der
Ostlich gelegenen Rezirkulation rach dem Sommer 1995 fir die zeitgleich beobadtete
Reduktion der Meeeshéhen vonBedeutung.

Die saisonale Variabilité der Meaeshohen und ar geostrophischen Zirkulation im Untersu-
chungsgebiet wurde in Abschnitt 6.2 untersucht. Die saisonale Hohendifferenz ist im GS mit
20-25cm maximal in einem Band zwischen der Iberischen Halbinsel und der ndrdlichen
Labradorseemit ca 7 cm minimal. Maximale Hohen treten zwischen September und Novem-
ber auf. Im 6stlichen Nordatlantik erklért das ssisonale Signal bis zu 80% der Gesamtvarianz,
im GS-Bereich undim Neufundandbedken hingegen lediglich 30%. Der Gberwiegende Tell
der saisonalen Variabilité kann duch de sterischen Hohen modelliert werden. Eine nen-
nenswerte saisonale Variabilitd der Position kew. der Geschwindigkeit von geostrophischen
Oberfladchenstromungen wurde fir den Golfstrom, den Azorenstrom, den Nordatlantikstrom
und cen Labradorstrom beobadtet. Die Anomalien der Stromungsgeschwindigkeit entspre-
chen ca 10% der mittleren Geschwindigkeiten.

In Abschnitt 6.3 wurden de interannuellen Schwankungen der Meegeshéhen im Untersu-
chungszeitraum untersucht. Prégnante interannuell e Schwankungen der Meaeshdhen wurden
zwischen dem Sommer 1995 und ém Fruhjahr 1996 keobadtet. Zeitgleich nehm der NAO-
Index nach einer langen pasitiven Phase negative Werte an. Im nérdlichen Subtropenwirbel
und der Ubergangszone sank de Meeaeshéhe um bis zu 15cm ab, wahrend sie im Subpdar-
wirbel um ca 4cm angtieg. Nur ein geringer Teil dieser Anderungen kann duch Anomalien
des Warmeaustauschs zwischen Ozean und Atmosphére eklart werden. Ausnahmen hilden
die Labrador- und Irmingersee In der GS-Region und @ Ubergangszone besalien de
Meeaeshdhen und de sterischen Hohen zwar vergleichbare raumliche Strukturen, de Anoma-
lien der sterischen H6hen waren jedoch schwadher ausgeprégt als die der Meeaeshdhen. Die
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Ekman-Hohen trugen in der Ubergangszone und im westlichen Subtropenwirbel zu den
beobadteten Meaeshohenanomalien bei. Die interannuwellen Anderungen nach dem Jahr
1995, de weder durch de sterischen Hohen nach duch de Ekman-Hohen erklart werden
konren, bestehen primér aus dem Absinken der Meaeshohe entlang des Golfstroms, des
Azorenstroms, des Nordatlantikstroms und seiner-Zweige. Sie sind Ausdruck von meridio-
nalen Verlagerungen deser Stromungen. Der Vergleich mit Anomalien der zonalen Sverdrup-
Transporte egab, a3 dese meridionalen Verlagerungen vermutlich durch lange barokline
Rosdy-Wellen erzeugt wurden, de von Anomalien der Rotation des Windschubs im 6stli -
chen Nordatlantik ausgel 6st wurden.



7.Warmeanomalien in der ozeanischen
Dedkschicht

In Abschnitt den 6.2.1und6.3.1wurde gezeigt, dal? grol¥dumige Schwankungen der Meees-
hohe aif saisonalen und interannuellen Zeitskalen auftreten. Anomalien der Meegeshdhe
konren in erster Naherung Anomalien des Wéarmeinhalts in der ozeanischen Dedkschicht
gleichgesetzt werden (Abschnitt 3.2). Im folgenden werden de grofraumigen Anderungen des
Wéarmeinhalts auf interannuellen Zeitskalen urtersucht, da Warmeanomalien in der ozeani-
schen Dedkschicht Auswirkungen auf die Atmosphére und damit das Klima haben kénren.

Die Anomalien des ozeanischen Wéarmeinhalts werden nach Gleichung (3.5) aus den Meees-
héhenanomalien abgeschétzt, wobei der aus der SAC-Klimatologie hergeleitete thermische
Ausdehnurgskoeffizient a verwendet wird (Abschnitt 4.2.7). Der Abschédtzung liegt die
Annahme zugrunde, dal? berotrope Eff ekte, sowie Anderungen des Salzgehaltes vernaclassgt
werden konren. Abschnitt 6.3.2hat ergeben, dal3 de Meaeshdhenanomalien auf interannuel -
len Zeitskalen nu teilweise durch Anomalien der lokalen Netto-Warmefliisse zwischen Ozean
und Atmosphére eklart werden konren. Im folgenden werden de durch ozeanische
Advektion erzeugten Warmeanomalien abgeschétzt, indem von den aus den Meegeshthen
berechneten Warmeanomalien de zeitlich integrierten NCEP-Warmeflulzanomalien subtra-
hiert werden. Diese Differenz wird im weiteren als advektierte Warmeanomali e bezeichnet.
Es wird urtersucht, inwieweit die @geleiteten advektierten Warmeanomalien durch windge-
tricbene Anomalien der Strémung oder durch den Transport von Warmeanomalien erklart
werden konren.

7.1. Vergleich der Altimeterdaten mit den WOCE-Daten

Zunadst wird gepruft, inwieweit die ais Altimeterdaten abgeleiteten Warmeanomalien mit
den aus den hydrographischen WOCE-Daten berechneten Anomalien entlang der Schnitte
A1E und A2 Ubereinstimmen. Die moneatliche Zeitreihe des anomalen Warmeinhalts ist zonal
gemittelt Gber den WOCE-Schnitt A1E in Abbildung 7.1 und zona gemittelt Uber den
WOCE-Schnitt A2 in Abbildung 7.2 dargestellt. Die Warmeanomalien wurden aus den
Altimeterdaten bzw. aus den WOCE-Daten ubker die oberen 1000m der Wassersaule
berechnet. Sowohl von den WOCE- as auch von dn Altimeterdaten wurde der mittlere
Warmeinhalt fir den Zeitraum der Mel3kampagnen subtrahiert. Zusétzlich wurden de
Warmeanomalien fur den westlichen und a@n ¢stlichen Tell der Schnitte A1IE und A2
berechnet, um zu testen, wie gut die Ubereinstimmung zwischen den WOCE- und cen

10c
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Altimeterdaten fir Tellbereiche der Schnitte ist. Darliber hinaus wurden aus den Altimeter-
und cen NCEP-Daten die alvektierten Warmeanomali en entlang der Schnitte ébgeschétzt.

Auf WOCE-Schnitt A1E schwanken de ais Altimeterdaten abgeleiteten Warmeinhalte
saisona um 3-4 GIm? (Giga=10°). Zudem ist eine deutlicher Anstieg des Warmeinhalts vom
Herbst 1995 lis zum Herbst 1996 zu beobadhten. Die Ubereinstimmung zwischen den aus
WOCE- und Altimeterdaten abgel eiteten Warmeanomalien ist gut, und de Warmeanomalien
dhneln sich in den Abschnitten westlich und @&tlich des Reykjanes-Riickens. Die ais den
hydrographischen Daten berechneten Anomalien sind grofier als die aus den Altimeterdaten
abgeschétzten. Die Untersuchungen in Abschnitt 6.1.1 haben ergeben, dal3 auf A1E barotope
Eff ekte vernachldssgbar sind. Die Ursacdhe fir die Unterschatzung der Anomalien mittels der
Altimeterdaten ist in der von Bersch et a. (1999 beschriebenen Zunahme des Salzgehaltes
des Subpdaren Modewassers entlang des Schnittes A1E nach 1995zu suchen Die alvektier-
ten Warmeinhalte nahmen in den Zeitraumen Sommer 1995 bs Winter 199596 undSommer
1996 bs Winter 199697 deutlich zu.
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Abbildung 7.1: Warmeanomalie in GJ m* als Funktionn der Zeit, zonal gemittelt Giber WOCE-Schnitt
A1E relativ zum zeitli chen Mittelwert tber die vier hydrographischen Mefskampagnen. Linien
zeigen, dal3 de Anomalien aus Altimeterdaten abgeleitet wurden, Symbale, dal3 de Anoma-
lien aus WOCE-Daten abgeleitet wurden. Die Anomalien sind as Mittel tber den gesamten
Schnitt (—,¢), sowie Uber den Bereich westlich (---,A) und 6stlich (---, ) des Reykjanes-
Rickens (31°W) dargestellt. Die advektierte Wameanomalie () wurde mit Hilfe der NCEP-
Warmeflisse dgeschatzt.

Entlang des WOCE-Schnittes A2 schwanken de aus Altimeterdaten abgeleiteten Warmein-
halte saisonal um 2 GJ m™ (Abbildung 7.2). Die Ubereinstimmung zwischen den aus WOCE-
und Altimeterdaten abgeleiteten Warmeanomalien ist gut, und de Warmeanomalien sind fir
den Bereich westlich und é&tlich des Mittelatlantischen Rickens (MAR) dhnlich. Die WOCE-
Daten zeigen 1993 und 1997Abweichungen zwischen den Anomalien im 06stlichen und
westlichen Teilabschnitt. Fir diese Jahre ist die Ubereinstimmung zwischen den aus den
Altimeter- und den WOCE-Daten fur die Teil abschnitte égel eiteten Warmeanomali en gering.
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Die alvektierten Warmeanomalien schwanken saisonal um ca 0,5GJm™, auf interannuellen
Zeitskalen ist kein advektiertes Warmesignal zu beobadhten.
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Abbildurg 7.2: Anomalie des Warmeinhalts in GJ m? auf WOCE-Schnitt A2. Der Schitt ist in einen
Teilabschnitt westlich (---,A) und einen Bereich ostlich (---, ) des Mittelatlantischen Riickens
(35°W) aufgeteilt. Weitere Einzelheiten wie in Abbildurng 7.1.

Soweit im Rahmen deser Arbeit moglich, wurde gezeigt, dal3 de zonalgemittelten Anderun-
gen des Warmeinhalts zuverléssg aus den Altimeterdaten abgeschétzt werden kénren. Fir
Tellbereiche des Schnittes A2 ist diese Beziehurg al erdings nur noch eingeschrankt guiltig.

7.2. Interannuelle Anomalien des War meinhalts

In Abschnitt 6.3.1 wurde gezeigt, da’ de pragnantesten Anderungen der Megeshohen auf
interannuellen Zeitskalen zwischen Sommer 1995 undFruhjahr 1996 zeitgleich mit einem
Vorzeichenwedsel der Nordatlantischen Oszill ation (NAO) auftraten. Im folgenden werden
die Warmeanomali en beschrieben, de mit diesen Anderungen der Meaeshohe énher gingen.
Anaog zur Berechnurg des NAO-Komposits der Meaeshdhen (Abschnitt 6.3.1) wird das
NAO-Komposit des Warmeinhalts in der ozeanischen Dedkschicht als Differenz zwischen
den Zeitraumen Dezember 1992 hs November 1993 undMérz 1996 bs Februar 1998
gebildet. Das NAO-Komposit des Warmeinhalts ist in Abbildung 7.3 a) dargestellt. Das
NAO-Komposits des Warmeinhalts korreliert deutlich mit dem der Meaeshdhen (Abbildung
6.10). Das NAO-Komposit des Warmeinhalts weist im Gegensatz zum NAO-Kompasit der
Meaeshdhen Anomalien mit vergleichbarer Grofeenordnurg im Subpdarwirbel und in der
Ubergangszore aif. Ursache hierfir ist, da bei gleichen Warmeanomalien aufgrund cer
unterschiedli chen thermischen Ausdehnurgskoeffizienten de Meaeshthe im Subpdarwirbel
weniger beanfluft wird als die in der Ubergangszone oder in den Subtropen (Abbildung 4.5).
Der Subpdarwirbel erwérmte sich um 0,51 GIJm?, wohingegen de Ubergangszone, der
Golfstrom (GS), der Nordatlantikstrom (NAC) und der Azorenstrom (AC) sich um 0,52
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GJIm? abkiiHten. Der gréfte Warmegewinn mit mehr als 1,0GIm™ ist in der 6stlichen
Irmingersee zu beobadten. Die AbkiHung im Bereich des GS und des NAC wird urter-
schétzt. Wie bereits in Abschnitt 6.1.4 diskutiert, kann entlang des Schnittes A2 ein Teil der
Abnahme der Meaeshthe westlich des Mittelatlantischen Rickens auf die Abkihung des
Tiefenwassers zurlickgefihrt werden. Warmeanomalien im Tiefenwasser werden mit der hier
angewandten Methode um 25-50% unterschétzt, da der thermische Ausdehnurgskoeffizient
fr die Oberfladchenschicht um diesen Prozentsatz grof3er als der fur den tiefen Ozean ist.

Das NAO-Komposit der advektierten Warmeanomalie ist in Abbildung 7.3 b) dargestellt.
Dieses Komposit gleicht dem NAO-Komposit des Wéarmeinhalts, was darauf hindeutet, dal3
die Anderungen des Warmeinhalts zwischen den beiden Zeitraumen primar durch ozeanische
Prozess, die die Advektion vonWéarmeanomalien implizieren, erzeugt werden. Ausnahmen
bilden de Labradorseg der Ostliche Teil der Ubergangszone und dbs Islandbedken. In dem
ostlichen Teil der Ubergangszone kann de beobadtete Warmegbnahme nahezu val stéandig
durch lokale Anomalien der Netto-Warmeflisse zwischen Ozean und Atmosphére eklart
werden. In der zentralen undsudichen Labradorsee sowie im Islandbedken war das Vorzei-
chen der durch anomale Warmeflisse azeugten Warmanomalien dem der advektierten
Waéarmeanomalien entgegengesetzt. Die Labradorsee verlor anomal wenig Warme an de
Atmosphére, wahrend gleichzeitig anomal kaltes Wasser importiert oder aber anomal warmes
Wassr exportiert wurde. Im Islandbedken verlor der Ozean anoma vid Warme an de
Atmosphére, wahrend gleichzeitig anomal warmes Wasser importiert oder aber anomal kaltes
Wasser exportiert wurde.
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Abbil dung 7.3: NAO-Kompasit (schwadh-stark) a) des Warmeinhalts in GJ m®, abgeschétzt aus T/P
und ERS-1/2 Daten, b) des advektierten Warmeinhalts, abgeschétzt aus a) und NCEP-Warme-
fliissen, sowie c) des zonal integrierten Warmeinhalts in 1G° J, berechnet aus a) (—), b) (---),
sowie aus b) mit einer zusitzlichen Warmflufkorrektur () von 2W m? (Fall B). Der Ab-
stand cer Isolinien in &) und b betragt 0,5GJ m”.

Die NAO-Komposite des zonal integrierten Warmeinhalts wie des zonal integrierten
advektierten Warmeinhalts snd in Abbildung 7.3 ¢) dargestellt. Die Anderungen haben de
GroRenordnurg von 1G° J pro Breitengrad. Zwischen 20° und 32Xl nahm der Ozean Warme



7 WARMEANOMALIEN IN DER OZEANISCHEN DECKSCHICHT 107

auf, ebenso zwischen 50° und 69N, zwischen 34° und 50N hingegen verlor er Wéarme.
Zwischen 37° und 39N nahm der Ozean Warme auf, was durch de Verlagerung des Golf-
stroms um ca 1° rach Suden erklart werden kann (Abschnitt 6.3.4). Fir die beobadteten
Veranderungen spielten de Anomalien der Netto-Warmefllisse zwischen Ozean und Atmo-
sphére lediglich sudich von 50N eine Rolle. Zwischen 20° und 35N schwaditen sie die
advektierte Warmeaufnahme &, zwischen 40° und 50R verstérkten sie die alvektierte
Wéarmeabnahme.

7.2.1. Erwédrmung des Nordatlantiks

Die Anderungen des Warmeinhalts owie des advektierten Warmeinhalts im Zusammenhang
mit der NAO sindin Tabelle 7.1 flr den subtropischen und en subpdaren Bereich, sowie fir
der Ubergangszone zusammengefalt. Nach den hier vorgestellten Analysen erwarmte sich der
Nordatlantik zwischen 25° und 65K in den Jahren von 1993 s 1997 um mehr als 2:1G*J,
was einer mittleren Erwarmung in den okeren 1000m um 0,03 entspricht. Es g€llt sich de
Frage, obeine Erwarmung in deser Gréenordnurg redistischist.

Tabelle 7.1: Anderung des Warmeinhalts (AH ) und ces Warmeinhalts pro Flacheneinheit (AH/F),
berechnet aus den NAO-Kompositen des totalen Warmeinhalts und des advektierten War-
meinhalts, fir den subtropischen undsubpdaren Bereich, sowie fir die Ubergangszone. Der
advektierte Wameinhdlt, Fall A, wurde aus den anomaen Warmefllissen berechnet, im Fall
B wurde zusétzlich eine Korrektur von 2W m? zu den WarmefluRanomalien addiert. Der
ozeanische Wé&metransport (HTr) und der ozeanische Wéametransport pro Fladcheneinheit
(HTr/F) resultiert aus der advektierten Warme unter der Annahme, dal3 de Anderungen in-
nerhalb von neun Monaten eingetreten sind.

25°%-40°N 40°-50°N 50°%-65°N

AH/F | AH AH/F | AH AH/F | AH
[GIm?] | [107] [[GIm? | [1071]) | [GIm?] | [1071 ]

total 0,05 0,5 -0,29 -1,4 0,61 3,1
advektiert, Fall A 0,24 2,6 -0,07 -0,3 0,55 2,8
advektierte, Fall B -0,01 -0,1 -0,31 -1,5 0,31 1,6

HTr/F | HTr | HTr/F | HTr | HTr/F | HTr
Wm? | [PW] | [Wm? | [PW] |[Wm?F | [PW]
Fal A 10 0,11 -3 -0,01 23 0,12
Fal B ~0 ~0,00 -13 -0,06 13 0,07

Fur den Nordatlantik einschlief3lich der Tropen existieren Vergleichswerte von Levitus et al.
(2000, die die Veranderungen des ozeanischen Warmeinhalts im Weltozean zwischen 1948
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und 1998anhand von hstorischen Temperaturdaten urtersucht haben. Nach ihren Anaysen
erwarmten sich de oberen 3000m des Nordatlantiks zwischen 1955 und 1995 m ca
40-1G" J, wobei die Zunahme zwischen 1990 und 199%a 10-16"J betrug. Diese Erwar-
mung war im Mittel Gber den gesamten Nordatlantik zu beobadhten, obwohl der Subpdarwir-
bel sich zwischen 1972 und 199@bkiHte. Fir die oberen 300m liegen jahrliche Mittelwerte
bis 1998 va, und dr Anstieg des Warmeinhalts zwischen 1993 und 1997dbrug ca 3-1G* J.
Diese Ergebnise stimmen in der Grofenordnurg und in dem Vorzeichen mit den hier
vorgestellten Ukerein.

Nur ein Teil der hier abgeschatzten Anderungen des Warmeinhalts im Zusammenhang mit
dem Vorzeichenwedsel der NAO kann duch anomae Warmeflisse zwischen Ozean und
Atmosphére eklart werden. Unter Verwendurg der NCEP-Wéarmeflisse belduft sich de
Netto-Zunahme der ins Untersuchurgsgebiet advektierten Warme aif mehr as 5-1GJ
zwischen 1993und 1997 Unter der Annahme, dal3 dese Veranderungen innerhalb von reun
Monaten eintraten (Abbildung 6.9 b), entspradche dies einem anomalen azeanischen Netto-
Warmetransport von 0,22PW in das Gebiet zwischen 25N und 65N (Tabelle 7.1, Fall A).
Dieser kbnnte durch verstérkte Warmetransporte aus den Tropen bzw. einem abgeschwadten
Austausch mit der Arktis resultieren. Die Frage ist, ob de Advektion einer Warmeanomalie in
dieser Grofenordnury in das Untersuchungsgebiet redistisch ist.

Um den advektierten Warmeinhalt durch Fehler in den Warmeflisen erkléren zu kdnren,
miiken an den Warmefliissen grofraumige Korrekturen von 323 W m2 undlokale Korrektu-
ren von ca 3065W m? angebracht werden. Dieser Abschdtzung liegt die Annahme
zugrunde, dal3 de beobadteten Veranderungen tatsachlich innerhalb von reun Monaten
eintreten. Ferry et a. (2000 kamen duch Vergleiche von Daten eines numerischen Modells
mit T/P-Daten zu dem Ergebnis, dal3 de NCEP-Warmeflisse im Nordatlantik lokal maximale
Fehler von 2040 W m™ aufweisen. Diese Fehler sind Keiner als die égeschétzten azeani-
schen Wéarmetransporte.

Eine potentielle Fehlerquelle liegt in der Methode, die verwendet wurde, um die anomale
Warmemenge zu bestimmen, de zwischen Ozean und Atmosphére ausgetauscht wird. Dazu
wurden de auf den sechgahrigen Mittelwert bezogenen Anomalien der Warmeflls< zeitli ch
integriert. Dieser Berechnury liegt die Annahme zugrunde, dal3 de mittleren Netto-Warme-
flise im Untersuchungszeitraum durch de mittlere ozeanische Advektion und Diffusion
kompensiert werden. Diesist nicht zwangslaufig der Fall; der Ozean kdnrte auch Gker 1angere
Zeitrdume Wéarme aus der Atmosphére lokal akkumulieren. Unter der Annahme, dald im
untersuchten Zeitraum tiber dem gesamten Untersuchungsgebiet 2 W m™ aus der Atmosphére
im Ozean akkumulieren, verschwindet der anomale ozeanische Netto-Wéarmetransport in das
Gebiet zwischen 25° und 65N (Tabelle 7.1, Fal B), und in das Untersuchungsgebiet
gelangen keine anomalen azeanischen Netto-Warmetransporte aus den Tropen oder der
Arktis. Eine solche Akkumulation von Warme im Ozean konrie beispielsweise durch
verstérkte solare Einstrahlung oder verdnderte Konzentrationen von Aerosolen und Treib-
hausgasen in der Atmosphére ausgel 6st worden sein. Fir Fall B wird in das Gebiet zwischen
50° und 65K eine Netto-Warmeanomalie von 1,6-16'J advektiert, die primar aus dem
Gebiet zwischen 40° und 508 stammt Das wirde bedeuten, dal3 im Subpdarwirbel ca 50%
der aus Altimeterdaten abgeleiteten Warmeanomalie durch ozeanische Warmetrans-
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portanomalien erzeugt wurden. Firr die Ubergangszone zwischen subtropen- und Subpdar-
wirbel wirden nahezu 100% der interannwellen Warmeanomalien duch ozeanische Advek-
tion verursadht werden.

7.2.2.  Anomalien des meridionalen War metransports

Die hier diskutierten Ergebnisse deuten darauf hin, dal3 zwischen 1993 und 1997eine
Warmeanomalie vonca 1,5-16" J durch azeanische Advektion aus der Ubergangszone in den
Subpdarwirbel gelangte. Im folgenden werden die Beobadtungen verschiedener Autoren
diskutiert, die auf anomale ozeanische Warmetransporte in dese Gebiete hinweisen.

Reverdin et al. (1999 untersuchten Altimeter- und Temperaturdaten zwischen Island und
Neufundand fur den Zeitraum von 19931998.Sie beobachteten zwischen Juni 1995 undVai

1996 eine Zunahme der Meaeshthen un ca 6,5cm und der mittleren Temperatur in den

oberen 700m der Wassersaule um 0,5°C. Sie konrten ca 60% der beobacdteten Erwarmung

durch WarmefluRanomalien zwischen Ozean und Atmosphére ekléren. Gleichzeitig erhohte
sich auch der Salzgehalt, was auf die Bedeutung advektiver Prozesse hinweist. Bersch et al.

(1999 beobadteten anhand von hydrographischen Mesaungen zwischen 1994 und 199@&ine
Zunahme des Warmeinhalts in der Schicht des oberflachennahen Subpdaren Modewassers

um ca 3,5GIm? auf Schnitt A1E zwischen Gronland undlrland. Da auch auf A1E die

Erwarmung mit einer gleichzeitigen Erh6hurg des Salzgehalts bis in Tiefen von 1300m

einherging, liegt der Schlufd rahe, dal3 im &stlichen Subpdarwirbel die zwischen 1995 und
1996 heobadhteten Veranderungen zumindest teilweise durch Anomalien des ozeanischen

Warmetransports verursacht wurden.

Lorbadcher (2000 berechnete die meridionalen Wéarmetransporte aus den hydrographischen
Daten vonsieben verschiedenen Mel3kampagnen entlang des WOCe-Schnittes A2 undlieferte
damit eine Abschdtzung fur den Austausch zwischen Subtropen- und Subpdarwirbel. Die
Wéarmetransporte schwankten um max. 0,4 PW und waren fir die Experimente von 1996
gegentber denen von 1993 und 1994nuca 0,15PW verstéarkt. Dies ist mehr as doppelt so
viel wie die anomalen Warmetransporte, die in deser Arbeit aus den Anderungen des
Warmeinhalts von Ubergangszone und Subpdarwirbel abgeschatzt wurden. Zu beriicksichti-
gen ist alerdings, da3 der Wéarmeinhalt nicht direkt durch de Anomalie des meridionalen
Warmetransports, sondern duch die Gber einen langeren Zeitraum akkumuli erten anomalen
Konwvergenzen und Divergenzen des meridionalen Warmetransports verandert wird. Auch
werden Veranderungen des Warmeinhdts im tiefen Ozean aufgrund des dort kleineren
thermischen Expansionskoeffizienten um 25-50% unterschétzt. Das hat zur Folge, dal3
Anderungen des Transports mit der vertikalen Umwaézzrkulation (engl.: overturning
circulation) nicht voll standig erfal’t werden konren.

Noch nicht geklart ist, ob de anomalen Warmetransporte zwischen Ubergangszone und
Subpdarwirbel durch de Advektion vonWéarmeanomalien mit der mittleren Stromung oder
durch de Advektion der mittleren meridionalen Warmegradienten mit anomalen Stromungen
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verursadit werden (Abschnitt 3.2.2. Im weiteren soll die rdumliche Vertellung der anomalen
windgetriebenen Ekman- und Sverdruptransporte in dem Ubergangszeitraum zwischen den
beiden Mittelungszeitraumen fir das NAO-Komposit untersucht werden. Es wird angenom-
men, dal3 de windgetriebenen Stromungen im Zeitraum von Dezember 1992 bs November
1993repréasentativ fur den Zustand wahrend einer starken NAO waren und @3 de beschrie-
benen Verdnderungen im Zeitraum von Juli 1995 bs Juni 1996 eintraten (Abschnitt 6.3.7).
Die Anomalien des meridionalen Sverdrup-Transports (Gleichung (3.10)), sowie des meridio-
nalen Ekman-Transports Transports (Gleichung (4.7)) far Juli 1995 bs Juni 1996, relativ zu
den Transporten bel starker NAO, ist in Abbildurg 7.4 dargestellt.
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Abbildung 7.4: Anomalie des meridionalen a) Sverdrup-Transports undb) Ekman-Transports fir den
Zeitraum Juli 1995 bs Juni 1996, relativ zum Zeitraum Dezember 1992 bs November 1993
(starke NAO), in 10° Sv m™. ¢) Zoral integrierte Transporte aus &) (—) bzw. b) (---). Positive
Transgporte sind hadwarts.

Unter der vereinfachenden Annahme, dal3 de mittleren haizontalen Gradienten des War-
meinhalts meridional verlaufen, erhéhen pasiti ve Transportanomalien lokal den Warmeinhalt,
wohingegen negative den Warmeinhalt |okal reduzieren. Wahrend der Sverdrup-Transport ein
Mittel Uber die gesamte Wassersaule darstellt, ist der Ekman-Transport eine Komporente des
Sverdrup-Transports und auf eine diinre oberflachennahe Schicht von ca 100m beschrankt.
In den Subtropen waren im Ubergangszeitraum die Anomalien des meridionalen Sverdrup-
Transports (Abbildung 7.4 @) und de des Ekman-Transports (Abbildung 7.4 b) einander
entgegengesetzt, wobei die Sverdrup-Transporte das pasende Vorzeichen hatten, um das
korrigierte advektierte Warmesigna (Fall B, Abbildung 7.3 c) zu erklaren. Zwischen 34° und
42°N war der Ekman-Transport nach Sliden gerichtet, der Sverdrup-Transport war schwach
und wedhselte bei 38°N das Vorzeichen. In desem Bereich herrschten negative Wéarmean-
omalien vor, und ki 42°N, wo beide Transporte nach Siiden gerichtet waren, wurden auch
minimale Warmeanomalien beobadtet. Zwischen 43° und50°N war der Sverdrup-Transport
nach Siiden gerichtet, der Ekman-Transport wedhselte bei 45°N das Vorzeichen und war
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schwad ausgeprégt. Auch in desem Bereich nahm der Warmeinhalt ab, alerdings nicht in
dem Mal3e wie weiter stidlich. Noérdlich von 45N waren die Ekman-Transporte nach Norden
gerichtet. Die Sverdrup-Transporte waren westlich des Reykjanes-Ruckens nach Norden und
ostlich davon rach Siiden gerichtet. Diesist in Ubereinstimmung mit den fiir diesen Zeitraum
beobadteten Anomalien der geostrophischen Oberflachenstromungen namal zu Schnitt A1E
(Abbildung 6.4 b), die fur die Irmingersee nach Norden und d@&tlich von 25W nadc Slden
gerichtet waren. Die alvektierten Warmeanomalien nahmen im ganzen Subpdarwirbel mit
Ausnahme der Labradorseezu.

Dieser Vergleich deutet darauf hin, da? de alvektierten Warmeanomalien zumindest
teilweise durch die Advektion der mittleren meridionalen Wéarmegradienten mit anomalen
windgetriebenen Stromungen erklart werden konren. Uber weite Teile des Nordatlantiks
wurden de Anderungen des advektierten Warmeinhalts durch gednderte Ekman-Transporte
verursacht. Dies entspricht insofern den Erwartungen, als die stéarksten Warmegradienten in
den olerflachennahen Schichten varliegen, in denen auch de Ekman-Transporte lokalisiert
sind. Die anomalen meridionalen Sverdrup-Transporte sind fir die anomalen Warmetrans-
porte zwischen 40° und 50N von Bedeutung. Fir diese Region wurde bereits in Abschnitt
6.3.2gezeigt, dal? Anomalien der Rotation ces Windschubs die beobadteten Anderungen der
Meeeshdhen entscheidend beanflul¥ haben.

7.3. Die NAO und ozeanische War meanomali en

In den Abschnitten 6.3 und 7.2 wurden die simultan zu dem Vorzeichenwedsel der NAO
zwischen 1995 und1996 keobadteten Anderungen der Megeshohen und émit des War-
meinhalts quantifiziert und versucht, die Prozesse zu bestimmen, de zu den beobadteten
Anderungen beigetragen haben. Dabei wurde angenommen, dal3 dese Anderungen typisch fiir
einen Vorzeichenwedsel der NAO sind. Die hier durchgefiihrten Analysen der saisonalen
Meeaeshdhen zeigen, dal? der Ozean fur grofe rdumliche und saisonale Skalen primér passv
auf die Anderungen von Warmefliissen undWinden reagiert (Abschnitt 6.2.7). Die Untersu-
chungen der interannuellen Anderungen in deser Arbeit zeigten alerdings, da? de Atmo-
sphére auch azeanische Prozesse mit ihrer eigenen Dynamik und Zeitskala angeregt, die zu
Veranderungen der grof¥aumigen Verteilung der Meaeshdhen beitragen, wie beispielsweise
lange barokline Rosshy-Wellen, Verlagerungen von Stromungen, anomale windgetriebene
Wéarmetransporte und sonstige advektive Prozesse (Abschnitte 6.1, 6.3.3und7.2.2.

Anomalien der raumlichen Verteilung der Meaeshdhen, undergo des Warmeinhalts in der
ozeanischen Dedkschicht, kdonren urter Umstanden Verdnderungen in der Atmosphére
ausl6sen. Fur den Austausch vonWarme zwischen Ozean undAtmosphére ist al erdings eher
der Temperaturgradient zwischen Atmosphére und Ozean an der Grenzfladhe ds die Warme-
menge in der Dedkschicht entscheidend. Warmeanomalien in der Dedkschicht bil den jedoch
ein wichtiges Reservoir fur Anomalien der Meaesoberflachentemperatur (engl.: Sea Surface
Temperature, SST) und sind daher eine Voraussetzung dafir, dal3 eine SST-Anomalie, trotz
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der zumeist ddmpfenden Eigenschaften der Atmosphére, tber mehrere Monate bis Jahre
erhalten beiben kann.

SST-Anomalien in sogenannten Schllisslregionen, wie beispielsweise dem Subpdarwirbel
oder der Sturmbildungsregion va der Ostkiste der USA, spielen eine wichtige Rolle bei dem
Versuch, de interannuellen bis interdekadischen Schwankungen der NAO durch zeitverzo-
gerte Wedhselwirkungen (engl.: delayed oscillator) zwischen Ozean und Atmosphére zu
erkléren. In gekoppelten numerischen Modellen des Ozeans und cer Atmosphére [6sen Winde
und Warmeflisse wéahrend eines garken (schwaden) NAO ozeanische Wéarmetransporte aus,
die mit einer Zeitverzgerung, die ihrer typischen Periode entspricht, SST-Anomalien
erzeugen. Diese SST-Anomalien wirken negativ auf die Atmosphére zurtick und hewirken
eine schwade (starke) NAO (Latif, 1999. Inwieweit anomale Warme- und Su3vassrflise
zwischen Ozean und Atmosphire in Schlissiregionen Anderungen der synoptischen
Wirbelaktivitét und der atmosphérischen Zirkulation hervorrufen konren, wird gegenwartig
noch urtersucht. Numerische Simulationen von Rodwell et al. (1999 und Latif et a. (2000
zeigen, dal3 Atmosphérenmodelle, die durch gemessene SST-Felder angetrieben wurden,
einen NAO-Index erzeugen, der sehr gut mit dem beobadteten Ubkereinstimmt. Czaja € al.
(1999 zeigten anhand von Beobadhtungen, dal3 paitive (negative) SST-Anomalien Gstlich
von Neufundand und mgative (positive) SST-Anomalien im nordéstlichen Atlantik im
Sommer mit einem starken (schwaden) NAO im folgenden Frihwinter korreli eren.

Die anomalen ozeanischen Warmetransporte, die @ne zeitverzogerte negative Rickkoppung
in de Atmosphére bewirken, kénren duch anomale Winde oder Warmeflisse ausgel Ost
werden (Latif, 1999. Anomalien des Windfeldes kdnren in den Subtropen barokline Rossoy-
Wellen erzeugen, de sich mit einer Zeitverzogerung von einigen Jahren auf die Transportrate
des westli chen Randstromes auswirken konren. Dabei fuhrt eine starke (schwadhe) NAO nach
einigen Jahren zu einer positiven (negativen) Warmeanomalie im Subpdarwirbel (Grotzner et
a., 1998. Anomdien der Warmeflisse zwischen Ozean und Atmosphdre kénren de
Eigenschaften des Wassrs, das mit den olerflachennahen Stromungen transportiert wird,
verdndern. Bel starker (schwadher) NAO ist das Wasser im westlichen Subtropenwirbel
anomal warm (kalt), so dal} eine pasitive (negative) Warmeanomalie vom Golfstrom nach
Norden transportiert wird (Grotzner et al., 1999. Auf interdekadischen Zeitskalen spielt in
gekoppelten Modellen auch de Starke der Umwal zungszirkulation eine Rolle. Fur die Starke
der Konwvektion scheinen sowohl Anomalien des Warmeinhalts als auch des Oberflachensalz-
gehaltes im Subpdarwirbel wesentlich zu sein. Dabei ist der Austausch mit den sidlich
gelegenen Regionen bedeutend (Latif, 1998 Hakkinen, 1999.

Die in deser Arbeit durchgefiihrten Untersuchungen haben gezeigt, dald sich zeitgleich mit
dem Vorzeichenwedhsel der NAO zwischen Sommer 1995 undFriihjahr 1996 de Vertellung
des Warmeinhalts im Nordatlantik verandert hat. Um diese Verdnderungen in ihren langerfri-
stigen Kontext zu stellen, ist in Abbildung 7.5 der NAO-Index Uber die letzten 30 Jahre
dargestellt. Der mittlere Warmeinhalt im Zeitraum zwischen 1993 und 1997 ehm in den
Subtropen (25°-40°N) um 0,05GJ m? undim Subpdarwirbel (50°-65°N) um 0,61GJm™ zu,
wohingegen er in der Ubergangszone (40°-50°N) um 0,29 GJ m™ abnahm (Tabelle 7.1). Der
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Bereich des GS siidich der Neufundandbénke kiihite um bis zu 2°GJ m? ab. Der Vergleich
mit den hydrographischen Daten entlang der WOCE-Schnitte zeigt, da3 dese Anderungen
hauptsadhlich in den oberen 1000m der Wassersaule vor sich gehen (Abschnitt 6.1.1). Es
stellt sich die Frage, in welcher Weise diese beobadteten Warmeanomalien mit der domi-
nanten klimatischen Schwankung im nordatlantischen Raum, der NAO, zusammenhéngen.

Eine Erwarmung im Subpdarwirbel und eine AbkiHung im Bereich des GS paldt zu der mit
einer schwaden NAO verbunden Verteilung der WarmefluRanomalien zwischen Ozean und
Atmosphére (Cayan, 1992). Dieses Muster wird von ém NAO-Komposit der sterischen
Hohen gut wiedergegeben (Abbildung 6.10 @). Allerdings kann nu ein Teil der Verdnderun-
gen im Wéarmeinhalt der passven Reéktion auf verdnderte Warmefllisse zugeschrieben
werden. Die hier vorliegenden Anaysen deuten darauf hin, dald zwischen Sommer 1995 und
Frihjahr 1996 zusétzlich ein anomaler Warmetransport von 0,07PW aus der Ubergangszone
in den Subpdarwirbel stattgefunden hat (Abschnitt 7.2.2).
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Abbildung 7.5: Monatlicher NAO-Index mit einem gleitenden Mittel Uber 2 Jahre gegléttet. Zeit-
raume, diein deser Arbeit zur Berechnurg der NAO-K ompasite verwendet wurden, sind grau
hinterlegt.

Die ageschétzte Vertellung der Warmeanomalien und ar anomalen Wéarmetransporte ist in
Ubereinstimmung mit derjenigen, de bei einer Abschwadung der NAO aufgrund von
zeitverzogerten Wedhselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphére zu erwarten ist. Fir
einen delayed oscillator, der auf Veranderungen in der Dynamik des Subtropenwirbels basiert,
sollten zu desem Zeitpunk paositive Warmeanomalien in den Subpdarwirbel transportiert
worden sein, de ca 6 Jahre zuvor durch verstérkte Transporte des GS und paitive Warmean-
omalien im GS ausgel6st wurden (Latif, 1999. Eine solche Propagation von Anomalien der
SST und auch des Wéarmeinhalts in der Dedkschicht konrte von werschiedenen Autoren
anhand von Zetreihen gemessener Daten gezeigt werden (Hansen und Bedzded, 1996
Sutton undAllen, 1997 McCarthney et a., 1996 Grey et a., 200Q.

Zur Vadlidierung der vorgestellten Theorie @nes delayed oscillator ist der untersuchte
Datensatz zu kurz. Um Hinweise aif einen Zusammenhang zwischen den beobadteten
Anderungen nach dem Sommer 1995 mit der westwartigen Propagation von Rossby-Wellen
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zu finden, ist die zeitli che Entwicklung der advektierten Meaeshdhenanomalie in Abbildung
7.6 a) als meridorales Mittel Uber den Bereich von 30235°N dargestellt. Im Winter 1996
tauchte westlich des Reykjanes-Rickens eine Rosdy-Welle auf, die im weiteren in den
westlichen Randstrom propagierte. Zur Untersuchung der Propagation von Wéarmeanomlien
im Golfstrom und Nordatlantikstrom ist die zeitli che Entwickung der advektierten Meaesht-
henanomalien entlang dieser Stréme in Abbildung 7.6 b) dargestellt. Es ist eine Propagation
von Hohenanomalien entlang der Hauptstromungen zu erkennen. Die Anomalien benétigen
ungefahr vier Jahres, um die Strecke zwischen Kap Hatteras und der Northwest Corner
zurtickzulegen. Im Kontext mit den Ergebnissen anderer Autoren deutet sich an, dal? de durch
die NAO-Komposite quantifizierten Anderungen des Wéarmeinhats durch dekadische
Schwankurgen ausgelost wurden und anomale ozeanische Wéarmetransporte dabel eine
entscheidende Roll e spielten. Stdich von 32N und &tlich von 70W simulierten Sturges et
al. (1998 fur den Zeitraum 1950 hs 1987 akadische Schwankurngen der Megeshohe. Sie
wurden duch gemessene Schwankurgen des Windfeldes aufgelost, die vertikale Ekman-
Stromungen und l@rokline Rosdy-Wellen erzeugten. Eine zeitliche Extrapolation ihrer
Ergebniss lassen fur diese Region einen Anstieg der Meaeshdhen fur Anfang bis Mitte der
neunziger Jahre von ca 4 cm erwarten, was mit den beobaditen Anomalien tbereinstimmt
(Abbildung 6.10 cund 9.
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Abbildung 7.6: Raum-Zeitdiagramme der advektierten Meeaeshohenanomalie gegléttet Uber 7
Monate. a) Meridional gemittelt zwischen 3(°-35°N und b) gemittelt entlang der Achse von
GS undNAC. Der Nullpurkt liegt bei 36°N, 70°W und der Endpurkt bei 47,5°N, 20°W. Die
Pfeile zeigen den Beginn des NAC (NAC), die Lage der Northwest Corner (NWC) und des
Pockall-Plateaus (RP). Die Propagation von Anomalien wird durch weil3e Linien angedeutet.

Die aus Abhildung 7.6 b) abgeleitete Zeitspanne, in der eine Warmeanomalien von Kap
Hatteras bis zum Sbpdarwirbel propagiert, betrdgt ca 5 Jahre. Dies ist in der gleichen
Grélenordnurg wie die 6-7 Jahren, de Sutton undAllen (1997 fir die Ausbreitung von SST-
Anomaien vom GS bis zum Subpdarwirbel angeben. Die dgeschdtzte Abnahme des
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nordwartigen Warmetransports nach 1995ist in Ubereinstimmung mit den Ergebnissen von
Curry (2000. Sie zeigte, dal3 zwischen 1981 und 1995 al barokline ostwartige Transport
zwischen Bermuda und cer Labradorseestetig anstieg und ab 1996wieder abnahm. Levitus et
al. (2000 zeigten, dal3 zwischen 1970 und 1990 e Subtropenwirbel wéarmer und cer
Subpdarwirbel kéter wurde, so dald de beobaditeten Anomalien moglicherweise e@ne
Umkehrreaktion kennzeichnen. Numerische Simulationen von Hakkinen (2000 zeigen, dal3
der meridionale Warmetransport bei 30°N zwischen 1980 undl994 un 0,2 PW anstieg und
danach bis 1999 un 0,4 PW abnahm. Darliber hinaus korrelieren in ihrem Modell der
meridionale Wéarmetransport bel 30°N und eine Verteilung der Meaeshdhen, de dem hier
vorgestellten NAO-Komposit der Meaeshdhen gleicht.

Die Anaysen in den Abschnitten 6.3.1 und 6.3.2 haben gezeigt, da3 de Advektion von
Warmeanomalien innerhalb weniger Monate simultan Uker grofe Gebiete vor sich geht.
Solche gleichzeitig schnellen und grof¥dumigen Schwankungen des Warmeinhalts konren
durch windgetriebene Stromungen, de norma zu den mittleren Temperaturgradienten
verlaufen, verursadit werden. Die Untersuchurngen in Abschnitt 7.2.2 haben gezeigt, dai3 de
Anomalien der meridionalen Ekman-Stromungen wahrend des Vorzeichenwedsels der NAO
das pasende Vorzeichen haben, um die égeschatzten Anomalien des meridionalen Warme-
transports zu erkléren. Es deutet sich an, dal3 in der Ubergangszone Anomalien des meridio-
nalen Sverdrup-Transports wichtig sind. Anomale Warmetransporte durch Anderungen der
meridionalen Ekman-Stromungen sind in dem mathematischen Modell von Marshall et al.
(1999 ein wichtiger Mechanismus fur die Entstehung zeitverzogerter Wedselwirkungen
zwischen Ozean und Atmosphére im Nordatlantik. Die mit einer starken (schwaden) NAO
verbuncenen Wéarmeanomalien im Subpdarwirbel verstérken de negativen (paositiven) SST-
Anomalien, de dort durch anomale Warmeflisse etstehen. Dieser Medhanismus hat das
Potential, die gerade vorherrschende Phase der NAO zu verstérken (Rodwell et al. 1999.

Fur die hier untersuchten Zeitreihen der Meaeshthen konren de alvektierten Warmeanomar
lien, de auf dekadischen Zeitskalen durch Transportschwankungen des GS ausgel 6st werden,
nicht von denen getrennt werden, de auf interannuellen Zeitskalen as shnelle Resktion auf
Schwankurgen des Windfeldes verursadit werden. Esslborn und Eden (2000 untersuchten
die Verénderungen der Meaeshéhen, de durch anomale Warmeflisse und Winde ausgel 6st
werden, de reprasentativ fur eine starke NAO sind. Hierfur wurden de Ergebnisse idedisier-
ter numerischer Prozef3studien verwendet (Eden und Will ebrand, 2000. Die raumliche
Vertellung und de Grofenordnurg der simulierten Meaeshdhen ein Jahr nadch Einsetzen der
NAO-Verhdltnisee @nelt denen der ersten Mode der empirischen Orthogonalfunktionen
(EOF) der Megeshohen, de wiederum mit dem kumulativen NAO-Index korreliert ist
(Abschnitt 6.3.7). In desen idedisierten Untersuchungen werden die im ersten Jahr eintreten-
den Verdnderungen in der Ubergangszone nahezu valstandig und im Subpdarwirbel zu ca
60% durch de Anomaien im Windfeld erzeugt. Dies simmt gut mit der in deser Arbeit
abgeschétzten Bedeutung der Advektion fur die Wéarmeanomalien in desen Regionen Ulerein
(Abschnitt 7.2.1). Dabei betragt fur eine schwadce NAO der anomale Warmetransport aus der
Ubergangszore in den Subpdarwirbel ca 0,05PW,; aus den Altimeterdaten wurde dne
Anomalie von 0,06PW abgeschétzt (Tabelle 7.1, Fal B). Die Analysen deser numerischen
Simulationen von Eden undWill ebrand (2000 legen nahe, dal3 de Anomalien des meridio-
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nalen Warmetransports in der Ubergangszone von Anomalien der barotropen Sverdrup-
Transporte dominiert werden.

Zusammenfasend ist zu korstatieren, dal3 de anhand der NAO-Kompaosite der Meaeshohe
und des Warmeinhalts beschriebenen Verhéltnisse reprasentativ fir die schnelle Reaktion des
Ozeans auf eine pragnante Abnahme des NAO-Index sind. Die beobadhteten Veranderungen
konren as Summe der lokalen, sowie der nicht lokalen Re&ktion des Ozeans auf die veran-
derten atmosphérischen Bedingungen erklart werden. Dabei spielen auf interannuellen
Zeitskalen Anderungen der windgetriebenen ozeanischen Warmetransporte déne wichtige
Rolle. Dies ist im Gegensatz zu den Anderungen des Warmeinhalts in der ozeanischen
Dedkschicht auf saisonalen Zeitskalen, de aul¥erhab der Tropen primér durch Anomalien der
Netto-Warmefl isse zwischen Ozean und Atmosphére verursacht werden. Die Beobadhtungen
enthalten Hinweise darauf, dal3 de Meeaeshdhen auch duch Schwankungen des meridionalen
Warmetransports auf dekadischen Zeitskalen beanflufd werden. Zusétzlich akkumulierte im
Untersuchungszeitraum zwischen 25265°N Wérme in der GroRenordnurg von 2W m2 im
Ozean. Ob de im Zusammenhang mit dem Vorzeichenwechsel der NAO beobadhteten
meridionalen Verlagerungen des Golfstroms und der NAC-Zweige zu Veranderungen des
meridionalen azeanischen Warmetransport fihren, beibt spekulativ (Abschnitt 6.3.3.



8.Zusammenfassung und Ausblick

In deser Arbeit wurden de Meaeshdhen und de ozeanische Zirkulation in der Dedkschicht
im Nordatlantik zwischen 20°und 70N fur Zeitraum von 1992 Ibs 1998 uner Verwendurg
von Satellit endaten urtersucht.

Ein Schwerpunkt war die Beschreibung der Ausbreitungspfade der zeitli ch mittleren geostro-
phischen Zirkulation in der ozeanischen Dedkschicht und de Bestimmung der mittleren
barotropen Stromungskomporente unter Verwendurg verschiedener Datensétze. Die baro-
kline Komporente der Zirkulation wurde anhand geostrophischer Oberfladhenstromungen
analysiert, die relativ zu einem Referenzniveau bei 2000m aus der Klimatologie des WOCE
Speda Analysis Centre, sowie aus der Hydrobase-Klimatologie beredhnet wurden. Die
beiden Klimatologien stimmen im wesentlichen Ubkerein undzeigen de bekannten Merkmale
der oberflachennahen Strémungen.

Aus den Altimeterdaten konrten die mittleren Stromungsverhdtnisse im Zeitraum Oktober
1992 bs September 1998mit rdumlich undzeitli ch korsistenter Auflésung abgeleitet werden.
Die aus T/P- und ERS-Mesaungen abgeleiteten E'yi,-Werte bestédtigen, dal3 de Stromungsver-
haltnisse im Untersuchungszeitraum im wesentlichen mit den aus den Klimatologien abgelei-
teten Ubereinstimmen.. Ein Vergleich der klimatologischen Mittel entlang der Schnitte A1E
und A2 mit den hydrographischen WOCE-Daten aus den neunziger Jahren legt jedoch den
Schlul® rehe, da? dbs klimatologische Mittel nicht Gberall repréasentativ fir den Untersu-
chungszeitraum ist. Besonders im Subpdarwirbel scheinen dekadische Schwankungen eine
Rolle zu spielen. Neuerdings gibt es Bemihurgen, hydrographische Klimatologien zusam-
menzustellen, deren Datenbasis kirzere Zeitrdume in der Groéenordnurg von zehn Jahren
umspannt. Fur zukirftige Anaysen ist die Verwendurg einer solchen Klimatologie, die
idederweise représentativ fir den jeweili gen Untersuchungzeitraum wére, anzustreben.

Anhand der validierten hydrographischen Klimatologien und ar auf das Geoidmodell
EGM96 bezogenen T/P-Daten wurde in deser Arbeit der Versuch urternommen, de zeitli ch
mittlere barotrope Komponrente der ozeanischen Zirkulation im Nordatlantik zu bestimmen.
Es wurde gezeigt, dal3 de raumliche Auflésung von EGM96 richt ausreicht, um die Position
und Stérke von Ozeanfronten mit typischen Skalen von urter 100km zu bestimmen. Beson-
ders grof3e Fehler von EGM96 treten im Bereich des Golfstroms und des Nordatlantikstroms
auf. Vermutlich wird in diesen Gebieten de mittlere mesoskalige Ozeantopographie ds
kurzwelli ger Teil des Schwerefeldes gedeutet und kel der Entwicklung der hoheren Grade des
Geoidmodells in dasslbe integriert. Infolgedessen ist die Qualitét der abgeleiteten barotropen
Stromungskomporente deutlich herabgesetzt, so dald es nicht sinnvdl erscheint, diese fur
weitere Berechnurgen heranzuziehen.
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Fur die ndhere Zukurft sind satellit engestiitzte Mesaungen des Erdschwerefelds durch de
gemeinsame deutsch US-amerikanische Misson GRACE?? ab 2001 und & erropéischen
Misson GOCE?® ab 2005geplant. Anhand der verbesserten Geoidmodelle, die dann vaaus-
sichtlich zur Verfligung stehenden werden, kann dann ein erneuter Versuch urternommen
werden, de zeitli ch mittlere barotrope Komporente der ozeanischen Zirkulation im Nordat-
lantik aus der Kombination von tydrographischen undaltimetrischen Daten zu bestimmen.

Eine weiterer Schwerpunkt dieser Arbeit war die Untersuchung der zeitli chen Variabilit & der
ozeanischen Zirkulation, sowie des Warmeinhats in der nordatlantischen Dedkschicht
zwischen 1992 und 1998.

Entlang der hydrographischen WOCE-Schnitte A1E und A2 wurden die mit den Altimetern
bestimmten Meeeshdhenanomalien mit Hilfe der hydrographischen Daten in ihre baroklinen
und karotropen Komporenten zerlegt. Dabei ergab sich, dal3 entlang des Schnittes A1E, im
ostlichen Subpdarwirbel, die zeitlich variable barotrope Komporente auf Zeitskalen von
mehr als einem Monat vernadilassgt werden kann. Entlang des in der Ubergangszone
zwischen Subtropen- und Subpdarwirbel verlaufenden Schnittes A2 lieferte die zeitlich
variable barotrope Komporente im Bereich des Nordatlantikstroms und olerhalb des Mitte-
latlantischen Rickens Beitrége, die an dhnliche Grofenordnurg wie die barokline Kompo-
nente aufweisen.

Entlang der WOCE-Schnitte wurde die zeitli che Entwicklung der Meeeshdhen, sowie der
geostrophischen Strémungen beschrieben undauf potentielle Ursadchen fir die beobadhteten
Veranderungen analysiert. Die Altimeterdaten wurden dazu verwendet, die hydrographischen
Mesaungen entlang der WOCE-Schnitte A1E und A2 in ihren zeitli chen Kontext einzuordnen.
Dartiber hinaus wurde gezeigt, dai fir die beobadchteten Anderungen der Meaeshohe antlang
von Schnitt A1E vertikale Ekman-Stromungen und e Transport von Warmneanomalien eine
wesentli che Roll e spielen. Entlang des Schnittes A2 konrte der Einfluf3 vonlangen barokli nen
Rosdy-Well en nachgewiesen werden.

Die hier durchgefiihrte Kopmbination vonaltimetrischen und tydrographischen Daten zeigte
als Problem auf, dal3 de zonale Auflosung der Altimetermesaungen in der Grolenordnurg
von 50-30km nicht ausreicht, um die mesoskalige ozeanischen Phanomene voll sténdig zu
erfasen. Eine deutlich bessere raumliche Auflosung von 7km wird entlang der Grundspuren
der Altimeter erreicht. Erste Vergleiche von hydrographischen undaltimetrischen Mesaungen
entlang einer ERS-Grundspur im Bereich des Azorenstroms fuhrten zu vielverspredhenden
Ergebnisen (Cromwell et al., 1996. Insofern wére es snnvdl, bel der Planung von reuen
hydrographischen Mel3programmen zu prifen, ob de Mesaungen entlang einer Grundspur
eines der derzeit aktiven Altimeter durchgefiihrt werden konren. Eine solche Mefstrategie
liefRe inshesondere fur wiederhalte hydrographische Mesaingen eine Vielzahl von interessan-
ten Ergebnisse ewarten.

2 Gravity Revery and Climate Experiment
3 Gravity Field and Stealy-state Ocean Circulation Explorer
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In Hinblick auf ihren paentiellen Einfluld auf die Atmosphére wurden zusétzlich de interan-
nuellen Anderungen des Warmeinhalts in der ozeanischen Dedkschicht aus den Altimeterda-
ten abgeschétzt. Vergleiche mit Warmeanomalien, de aus WOCE-Daten abgeleitet wurden,
bestétigen die Qualitéat dieser Abschatzung.

Es wurde gezeigt, dald der Nordatlantik im Bereich von 25°65°N zwischen 1993 und 1997
Warme in der GroRenordnurg von 2,2-16" J aufnahm. Diese Akkumulation vonWarme im
Nordatlantik ist in Ubereinstimmung mit dem von Levitus et al. (2000 aus hydrographischen
Daten abgeleiteten vierzigjahrigen Trend fur den globalen Ozean.

Die prégnantesten interannuell en Anderungen der Meaeshohen, und @mit des Warmeinhalts
in der ozeanischen Dedkschicht, wurden im Untersuchungszeitraum zwischen dem Sommer
1995 und dm Fruhjahr 1996 keobadtet. Zeitgleich nahm der NAO-Index nad einer langen
paositiven Phase negative Werte an. Im ndrdlichen Subtropenwirbel und der Ubergangszone
sank de MeaeshOhe um bis zu 15cm ab, wahrend sie im Subpdarwirbel um ca 4cm
anstieg. Dies entspricht fir den Nordatlantik zwischen 40° und 50R einem Warmeverlust
vonca 3-13° Jundeinem Warmegewinn zwischen 50° und 65K vonca 610°°J.

Es wurde dargelegt, da3 nu ein geringer Teil dieser Anderungen duch Anomalien des
Warmeaustauschs zwischen Ozean und Atmosphédre eklart werden kann. Anderungen cder
vertikalen Dichtschichtung, die durch vertikale Ekman-Strémungen ausgel 6st wurden, trugen
in der Ubergangszone zwischen Subtropen- und Subpdarwirbel und im westlichen Subtro-
penwirbel zu den beobachteten Meaeshdhenanomalien bei. Die Analyse der zonal gemittelten
Wéarmeanomalien, de nicht durch anomale Netto-Warmeflise ekléart werden konren, weist
darauf hin, dal’ zwischen dem Sommer 1995 und ém Friuhjahr 1996 anomale Warmetrans-
porte in der GréRenordnurg von 0,06PW aus der Ubergangszone (40°-50°N) in den Subpo
larwirbel gelangten (50°-65°N). Untersuchungen von Winddaten, de von den ERS-Scatero-
metern gemessen wurden, legen den SchlufR rehe, dal’3 Anderungen der meridionalen Ekman-
und Sverdrup-Transporte, die durch den Vorzeichenwedsel der Nordatlantischen Oszil ation
ausgel st wurden, fur die beobadteten grof¥aumigen Felder von Warmegewinn und-verlust
verantwortlich waren.

Negative Anomalien entlang des Golfstroms, des Azorenstroms, des Nordatlantikstroms und
seiner Zweige konren zum Tell durch meridionale Verlagerungen dieser Stromungen erklart
werden. Eine ausgeprégte stidwértige Verlagerung des Golfstroms im Winter 1997wurde, wie
der Vergleich mit Anomalien der zonalen Sverdrup-Transporte agab, vermutlich durch lange
barokline Rossdy-Wellen erzeugt, die 1,52 Jahre zuvor durch Anomalien der Rotation des
Windschubs im 6stli chen Nordatlantik ausgel st wurden. Dartiber hinaus li eferte die Untersu-
chung der Altimeterdaten Anzeichen fir die Propagation von Warmeanomalien entlang des
Golfstroms und des Nordatlantikstroms auf interannuellen bis zu dekadischen Zeitskalen.

Der Vergleich mit verschiedenen Untersuchungen Uber den Zusammenhang zwischen
ozeanischer Variabilitat und der Nordatlantischen Oszill ation deutet darauf hin, dal3 de in
dieser Arbeit analysierten interannuellen Anderungen der Meeaeshohe repréasentativ fir die
schnell e ozeanische Redtion auf einen Vorzeichenwedsel der Nordatlantischen Oszill ation
darstell en.
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Zusammenfasend ist zu korstatieren, dald de Altimeterdaten wertvolle Informationen zur
Untersuchung von Warmeanomalien und aeanischer Zirkulation in der Dedkschicht fir den
Zeitraum 1992 bs 1998 geliefert haben. Es mul} alerdings betont werden, dal3 de hier
durchgefiihrten Untersuchungen entlang der WOCE-Schnitte A1E und A2 von der verbesser-
ten raumlich-zeitli chen Auflésung profitierten, de est durch de Kombination der Daten der
Topex/PoseidonMisgon mit denen der ERS-1 undERS-2 Missonen erreicht wurde.

Die hier vorgestellte Methode zur Berechnurg von geostrophischen Oberfladchenstrémungen
hat sich fir den vorliegenden Datensatz als praktikabel erwiesen, alerdings snd de Fehler
der abgeleiteten meridionalen Geschwindigkeiten relativ grof3. Ein statistisches Problem fir
die vorliegende Untersuchung der interannuellen Variabilit & der Meeaeshéhen im Nordatlan-
tik war ferner, dald de Uber sedhs Jahre zur Verfigung stehenden Zeitrethen relativ kurz sind.
Mittl erwell en liegen aber bereits Mesaungen tbker acht Jahre vor, undzusétzlich werden auch
Altimeterdaten der GEOSAT Misgon aus den achtziger Jahren reprozessert.

Da mit Jason-1 undEnvisat sowohl fir die Topex/Poseidon Misson als auch fir die ERS-2
Misson Nadfolgemissonen im Jahr 2001 starten sollen, werden vorausschtlich auch in den
nachsten 1020 Jahren hachprazise Altimeterdaten mit guter rdumlich-zeitli cher Auflosung
vorliegen. Der Einsatz von fir die Altimetrie neuen Tedhniken, wie beispielsweise der
Interferometrie oder Mesaungen mit parasitéren Satellit en, wird flr eine neue Generation von
Radaraltimetern ab 2008diskutiert. Mit diesen Tedhniken wird, zusétzlich zu einer deutlich
verbesserten haizontalen Abdedkung der Hohenmesaungen, de zeitli ch variable geostrophi-
sche Geschwindigkeit vorausschtlich mit einer weitaus grofReren Genauigkeit aus Satellit en-
daten abgeleitet werden kénren als dies heute mdoglichist.
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Abklrzungs- und Symbolverzeichnis

ABKURZUNGEN

AlE

A2

AC
AVISO

BSH
CGBZ
CNES

CORSESH

EGC
EOF
ERS

EGM96

ESA
GS
HB

LC

MAR
NAC
NAO

Hydrographischer WOCE-Wiederhoungsschnitt zwischen Gronland
undlrland kel ca 56°N

Hydrographischer WOCE-Wiederhoungsschnitt zwischen Neufund
land undirland kel ca 45N

Azorenstrom (engl.: Azores Curr ent)

Franzosisches Datenzentrum fr Topex/Poseidon (franz.: Archivage,
Validation et Interprétation des donrées des Saellites Océanoga-
phiques)

Bundesamt fur Seeschiff ahrt und Hydrographie

Charlie-Gibbs Bruchzone

Franzosische Weltraumagentur (franz.: Centre Nationd d Etudes
Spdiales)

Von AVISO prozesserte Meaeshdhen aus T/P Daten (engl.:
Correded Sea SufaceHeights)

Ost-Gronlandstrom (engl.: East Greenland Curr ent)
Empirische Orthogonalfunktionen

Europdischer Erdbeobachtungssatellit (engl.: European Remote-
Sensing Saellite)

Geoidmodell (engl.: Earth Geopaential Model) nach Lemoine € al.
(1998

Européi sche Weltraumagentur (engl.: European Spae Agency)
Golfstrom

HYDROBASE-Klimatologie nach Lozier et a. (1999
[rmingerstrom

Labradorstrom (engl.: Labradar Current)

Mittelatlantischer Rlcken

Nordatlantikstrom (engl.: North Atlantic Current)
Nordatlantischen Oszill ation
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NCEP/NCAR

NOAA

RR

SLA

SAMW
SH

SST
STMW
T/P

WGC
WOCE

SYMBOLE

S 40w TQ

<

ABKURZUNGS- UND SYMBOLVERZEICHNIS

US-amerikanisches Wettervorhersagezentrum (engl.: Nationd Center
for Environmental Prediction / Nationd Center for Atmospheric
Research)

US-amerikanische Behdrde fur Ozean und Atmosphére (engl.:
Nationd Oceanic and Atmospheric Administration)

Reykjanes-Rucken
WOCE-Datenzentrum (engl.: Spedal Analysis Centre)

Von AVISO prozesserte MeaeshOhenanomalien aus ERS-1/2 und
T/P Daten (engl.: Sea Levd Anomalies)

Subpdares Modewassr

Absolute Meaeshdhe berechnet aus CORSH und EGM96 (engl.:
Sea SufaceHeight)

Meeesoberflachentemperatur (engl.: Sea Suface Temperature)
Subtropisches Modewassr

Topex/Poseidont  Franzosisch / US-amerikanische Radaraltimeter-
Satellitenmisson (Ocean Topogaphy Experiment/Premier Observa-
toire Spdial Etude Intensive Dynamique Ocean et Nivosphere)

West-Gronlandstrom (engl.: West Greenland Curr ent)

Internationales Forschungsprojekt von 1990 s 2002 (engl.: World
Ocean Circulation Experiment)

Warmekapazitdt von Meawassr

Dynamische Hohe (in cm)

Variabilit & der kinetischen Energie (engl.: Eddy Kinetic Energy)
Corioli sparameter

Erdbeschleunigung

Anderung des ozeanischen Warmeinhalts

anomaler Netto-Warmeflul?

Druck

Sal zgehalt

Temperatur

Zond- und Meridionalkomporente von Stromungen
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Uauf, Uab

Uek, Vex
Us, Vs,
t

Wek

X,y

a (=1/py-0p/0T)
B=01,0y

{

z

Aoy

Adq

Adwek

Jo)

Po

Ap/Po

T Ty

rot,7 = d1,/0X-0Ty/0y

¢
W

EINHEITEN

PW
GJ

Stromungskomporente normal zu den auf- und absteigenden Satelli -
tenspuren

Zona- und Meridionalkomporente des Ekman-V olumentransports
Zona- und Meridionalkomporente des Sverdrup-V olumentransports
Zeit

vertikale Ekman-Stromungskomporente

Ost- undNordrichtung

thermischer Expansionskoeffizient

Breitenabhangigkeit des Corioli sparameters

Meeeshohe

anomae Meaeshohe

Hohenanderung durch Advektion

Hohenanderung aufgrundanomaler Netto-Warmeflisse

lokale Hohendnderung aufgrund cer vertikalen Ekman-Stromung
Dichte

Dichte des Standardmeeawassers mit S=35P3J undT=0° C

Relativer Dichtegradient zwischen Ekman-Schicht und drunterlie-
gender Wassersaule

Zond- undMeridionalkomporente des Windschubs
Vertikalkomporente der Rotation des Windschubs
geographische Breite

Frequenz der Erdrotation

Peta (10"°) Waitt
Giga (10°) Joule
Sverdrup (10° m*®s%)
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