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THE OCEANOGRAPHER

Surprised by a congruence of mathematics and passion
(having presumed a warrant of about two minutes)

the young man metered the pulse of a life spent
charting the ocean and its immensities.

Leaning into what might have been a gulf
he warmed to a calm undercurrent nourishing potential.

Transports of water from one ocean to another,
drought cycles, fragile ecosystems and marine habitats,
microbiology and greenhouse: the vast unknown
funnelled into sharp focus like a sea change.

The standing wave held back as plankton bred
and seasons edged hungrily towards an interface.

The light changes in descent. Practicalities mattered.

Valves regulated breathing, low frequency signals monitored
wind speed and barometric pressure as mind relinquished
perspective for shape; tasted colours of new dimension.

While the inverse order of local waters flowed into
the sweep of currents gauged by older harmonies.

Precisely monitored...he swam free

to renew touch with familiar sights:

the regular drape of a pacified lake, the earth greening
under fading light and ducks walking on water.

Lyn Jacobs






Zusammenfassung

Bodennahe Wassermassen der Scotia-See werden von ventiliertem Weddellmeer-Tiefenwas-
ser (WSDW) gebildet. Die Scotia-See wiederum stellt ein wichtiges Bindeglied bei der Er-
neuerung der Wassermassen der globalen Tiefsee dar. Abhangig von den Bildungsprozes-
sen und -gebieten entlang des Weddellmeeres folgen die tiefen und bodennahen Wasser-
massen verschiedenen Routen auf dem Weg Uber den Stid-Scotia-Ricken in die Scotia-See.
Ein hydrostatisches Ozean-Zirkulations-Modell (BRIOS1.1) mit bodenfolgenden Koordina-
ten wurde fur die Untersuchung des Wassermassenexports aus dem Weddellmeer und de-
ren Variabilitdt verwendet. Das zirkumpolare Modellgebiet konzentriert sich mit einer er-
hohten Auflésung von 20 km auf das Ubergangsgebiet zwischen dem Weddellmeer und der
Scotia-See Ostlich der Spitze der Antarktischen Halbinsel, dem sogenannten DOVETAIL (De-
ep Ocean Ventilation Trough Antarctic Intermediate Layers)-Gebiet. Im nordlichen Zweig des
Weddell-Wirbels werden tiber den 44°W -Schnitt 24 x 106 m3s~! Weddellmeer-Tiefenwasser
nach Osten transportiert. Die WSDW-Exportraten von 6.4 x 106 m3s~! weisen eine halbjahr-
liche Variabilitat von 0.6 x 106 m3s—! auf und kénnen mit der atmospharischen Zyklonenak-
tivitat und der Stérke des Weddell-Wirbels korreliert werden. Sensitivitatsstudien, die extre-
me winterliche Meereisbedingungen im Weddellmeer berlcksichtigen, zeigen hohere (nied-
rigere) Exporte in Jahren mit minimaler (maximaler) winterlicher Meereisausdehnung. Loka-
le Anderungen des Oberflachenschubes lassen sich mit den WSDW-Transportvariabilitaten
korrelieren. Lagrangesche Partikeltrajektorien, simuliert durch sogenannte synthetische
Floats, illustrieren die Ausbreitungswege aus dem inneren Weddellmeer in die Scotia-See
durch die Orkney- und die Philip-Passage, die Hauptdurchstromregionen im Suid-Scotia-Ruk-
ken. Die Trajektorien bestatigen die aus neueren Beobachtungen bekannte Stromdivergenz
auf dem noérdlichen Kontinentalschelf, wobei ein Zweig in die Bransfieldstrafl3e gelangt und
der andere nach Osten in die Scotia-See bzw. in die Weddellmeer-Tiefsee fuhrt. Die advektive
Zeitskala der Wassermassenausbreitung vom stidlichen Kontinentalschelf bis in den Stidat-
lantik wird, ohne Berucksichtigung der Verweilzeiten auf dem Schelf, auf mindestens 8 Jahre
geschatzt. Mit Hilfe individueller Trajektorien wird die zwischenjéahrliche Variabilitat des Sy-
stems verdeutlicht und eine Interpretation der beobachteten DOVETAIL-Daten ermdglicht.
Die Wassermassen, die durch die Hauptpassagen des Stid-Scotia-Ruckens fliessen, entstam-
men den Kontinentalschelfgebieten des sidwestlichen und stidostlichen Weddellmeeres. Je-
doch scheinen auch Wassermassen, die dstlich des Weddellmeeres, z.B. in der Prydz-Bay, ge-
bildet wurden, in die Scotia-See zu gelangen.



Abstract

The deep Scotia Sea is filled with ventilated Weddell Sea Deep Water (WSDW). This in turn is
an essential contributor to the ventilation of the World Ocean abyss. Depending on the for-
mation process and/or its location along the Weddell Sea periphery, deep and bottom water
masses follow different routes to cross the South Scotia Ridge. A primitive equation, hydro-
static, ocean general circulation model (BRIOS1.1) with terrain-following coordinate is used
to investigate the water mass export from the Weddell Sea. The model is circumpolar focu-
sing on the Weddell Sea, with particularly high resolution (~ 20 km) in the DOVETAIL area.
The northern limb of the Weddell Gyre exhibits an eastward Weddell Sea Deep Water trans-
port across 44°W of 24 x 106 m3s—!. Export rates of Weddell Sea Deep Water through gaps
in the South Scotia Ridge are estimated to be 6.4 x 10° m3s~! with a semi-annual cycle of +
0.6 x 10° m3s~!, which can be correlated to atmospheric cyclone activity and Weddell Gyre
strength. Sensitivity studies considering extreme sea ice conditions in the Weddell Sea show
higher (lower) exports in years of minimum (maximum) winter sea ice extent. This can be
attributed to the local change of the surface stress achieved by wind and ice. Lagrangian par-
ticle trajectories, the so-called synthetic floats, illustrate the pathways of water masses from
the inner Weddell Sea into the Scotia Sea through Orkney and Philip Passage, the major gaps
in the South Scotia Ridge. They support the existing flow divergence known from observati-
ons on the northwestern continental shelf with one branch entering Bransfield Straitand the
other continuing eastwards subsequently filling the deep Weddell and Scotia seas. The floats
also highlight the interannual variability of the flow field. Water masses flowing through the
major gaps originate from the southwestern and southeastern Weddell Sea continental shel-
ves. However, water masses formed east of the Weddell Sea (e.g., Prydz Bay) also seem to feed
the deep Scotia Sea, since a large portion of floats flowing northward through the gaps of the
South Scotia Ridge have been in contact with the mixed layer processes outside the inner
Weddell Sea. The propagation of dense water masses spreading from the southern continen-
tal shelf to the South Atlantic Ocean is estimated to be about 8 years not including residence
times on the continental shelf.
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1 Einleitung

” ... polar exploration is at once the cleanest
and most isolated way of having a bad time
which has ever been devised ”

Apsley Cherry-Garrad, 1922

Cherry-Garrad, Biologe und Teilnehmer an Sir Robert Falcon Scotts Terra Nova-Expedition in
die Antarktis (1910-13), hatte es Anfang des 20. Jahrhunderts mit Beginn der regelméafigen
Antarktisforschung sicherlich nicht einfach, in Anbetracht des tragischen Ausganges dieser
Expedition, begeistert von der Polarforschung zu sein. Moderne Ausrustung macht es aus
heutiger Sicht Polarforschern leichter, ihren Fragestellungen in der Antarktis nachzugehen.
Dennoch werden Probennahmen in antarktischen Gewassern, u.a. dem Weddellmeer, durch
die Abgeschiedenheit dieser Gebiete und den vorherrschenden klimatischen Bedingungen
stark erschwert. Die bis heute gesammelten in situ-Beobachtungsdaten und die durch Satel-
litentechnik gewonnenen Daten weisen jedoch auf die einzigartige und komplexe Rolle des
Sudpolarmeeres (einschliellich der Kryosphare) im Weltmeer und im Klimasystem hin.

Der Ozean stellt eine Schltsselkomponente des globalen Klimasystems dar. Seine beson-
dere Rolle resultiert aus der Fahigkeit, groRe Warmemengen zu speichern und umzuver-
teilen. Wahrend mehr als 60 % des oberflachennahen Ozeans warmere Temperaturen als
20°C aufweisen, ist der Ozean unterhalb der permanenten Temperatursprungschichtkaltund
schwach geschichtet. Die Eigenschaften dieser tiefen Wassermassen entstehen in den hohen
nordlichen und sudlichen Breiten durch Wechselwirkungen von Ozean, Eis und Atmosphare.
Dort wird durch den starken ozeanischen Warmeverlust an die Atmosphéare und der damit
verbundenen Meereis- und Salzlakenbildung kaltes, dichtes Wasser erzeugt. Diese Wasser-
massen sinken in die Tiefe, breiten sich dort aus und filllen den tiefen Ozean. Die Massener-
haltung erfordert, dal} Oberflachenwasser in Richtung Pol flie3t, um das sich ausbreitende
Tiefenwasser zu ersetzen. Diese Kopplung des oberflachennahen und des tiefen Ozeans in ei-
ner globalen (thermohalinen) Zirkulation wurde durch die sehr vereinfachte Darstellung des
globalen Foérderbandes (global conveyor belt) von Gordon (1986) und Broecker (1991) skiz-
ziert.

Die theoretischen Grundlagen der Tiefenzirkulation basieren auf den Arbeiten von Stom-
mel und Arons (1960a,b). Danach wird der ozeanische Warmehaushalt durch tiefe westliche
Randstrome aufrechterhalten, die kaltes, dichtes Wasser aus den polaren Regionen in nie-
dere Breiten transportieren. Die Vorticity-Balance verlangt, dal} schwache polwartige Rezir-
kulationsstrome im Innern der Becken durch diese tiefen, westlichen Randstréme gespeist
werden. Das Wasser treibt in niederen Breiten langsam in oberflachennahe Schichten auf
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(Rintoul, 1991; Gordon et al., 1992), von wo aus es als relativ warmes Wasser zur Kompen-
sation des Warmeverlustes polwarts advehiert wird und somit zum Zyklus der Umwalzbe-
wegung beitragt (Schmitz, 1995). Neu gebildete Tiefen- und Bodenwassermassen, die in den
tiefen Ozean absinken und die Bildungsgebiete in schmalen westlichen Randstrémen verlas-
sen, sind durch ihre hydrographischen Eigenschaften, z.B. die potentielle Temperatur, leicht
aufihrem Ausbreitungsweg zu verfolgen (Warren, 1981).

Die Tiefenzirkulation ist ein wichtiger Teil der globalen thermohalinen Zirkulation. So ist es
nicht nur von fundamentalem Interesse, Informationen Uber die allgemeine Starke der Tie-
fenzirkulation zu erhalten, sondern auch tber die Starke ihrer Komponenten und deren zeit-
liche Variabilitat, um das Bild des Klimasystems zu vervollstandigen.

Ausbreitung des Antarktischen Bodenwassers

Antarktisches Bodenwasser (AABW) ist die dichteste Wassermasse der thermohalinen Zirku-
lation der Weltmeere (Orsi et al., 1999). Die Ausbreitung von AABW aus dem Stidpolarmeer
in die angrenzenden Ozeane ist in Abbildung 1.1 schematisch dargestellt. Die Ausbreitung
der Wassermassen in der Tiefsee wird durch den EinfluR der Bodentopographie maf3geblich
bestimmt (Emery und Meincke, 1986).

Abbildung 1.1: Bodentopographie der stidlichen Hemisphare nach dem Datensatz von Smith und Sandwell
(1997) und ETOPOS5 (sudlich von 72°S); das Konturintervall betragt 1000 m. Die mittelozeani-
schen Rucken (MOR) der Ozeanbecken heben sich deutlich hervor (hell) und beschréanken das
Ausbreiten des AABW (rote Pfeile) nach Norden aufwenige Passagen im Stidatlantischen, Stdin-
dischen und Suidpazifischen Ozean. Hervorgehoben ist der Ubergangsbereich zwischen dem
Weddellmeer und dem Stidatlantik, die Scotia-See. Abkiirzungen des herausgehobenen Gebie-
tes: BS - BransfieldstralRe, M - Falkland-Inseln und SG - Stidgeorgien.




Antarktische Bodenwassermassen entstehen durch Konvektions- und Vermischungsprozes-
se an der kontinentalen Schelfkante der Antarktis. Durch hydrographische Beobachtungen
konnten diverse Gebiete identifiziert werden, in denen potentiell eine Bodenwasser-Bildung
stattfinden kann — darunter das Rossmeer, das Weddellmeer, die Prydz-Bay und das Gebiet
vor der Adélie-Kuste (Carmack, 1977; Rintoul, 1998; Whitworth et al., 1998). Die neu gebil-
deten Bodenwassermassen werden nach ihren Bildungsgebieten Wedellmeer-, Rossmeer-,
Prydz-Bay- und Adélie-Land-Bodenwasser genannt. Durch Vermischungen dieser Wasser-
massen mit dem Zirkumpolaren Tiefenwasser (CDW) und deren modifizierten Formen ent-
steht Antarktisches Bodenwasser. Der einzige Ort, wo das Absinken dichter Wassermassen
bis zum Meeresboden durch konvektive Umwaélzung beobachtet wurde, liegt in der Brans-
fieldstralRe, der Wasserstral3e zwischen der Spitze der Antarktischen Halbinsel und der Stid-
Shetland-Inseln (Abbildung 1.1). Das dichte Wasser gelangt in die isolierten Becken der Brans-
fieldstraRe zwischen 1100 m und 2800 m Tiefe (Warren, 1981).

Quantitative Studien deuten auf die vorherrschende Bedeutung der atlantischen Quellen fir
die AABW-Bildung hin. Carmack (1977) bestimmte anhand von Wassermassenanalysen, daf3
etwa 70 % des AABW im Weddellmeer gebildet werden. Der Anteil der zirkumpolaren AABW-
Bildung im atlantischen Sektor des Stidpolarmeeres reduziert sich nach Untersuchungen des
ozeanischen Fluorchlorkohlenwasserstoff (FCKW)-Haushaltes von Orsi et al. (1999)! auf 60
%, bestatigt aber die Dominanz des Weddellmeeres.

Das gesamte Bodenwasser des Pazifischen Ozeanswird im Stidpolarmeer gebildet, wobei das
Rossmeer das wichtigste Bildungsgebiet ist. Der gré3te Teil des von dort kommenden Boden-
wassers wird vom ACC und durch den Pazifisch-Antarktischen Riicken am nordwarts gerich-
teten Vordringen gehindert. Die Wassermassen der pazifischen Tiefsee werden deshalb nur
langsam von Westen her erneuert (Whitworth et al., 1999; Warren, 1981) und deren Ausbrei-
tung erfolgt auf drei Routen (Abbildung 1.1).

Wassermassen auf der westlichen Route werden dstlich von Australien durch topographische
Erhebungen bei etwa 20°S blockiert, daher hat dieser Pfad auf3erhalb der Tasmanischen- und
Korallen-See nur eine geringe Bedeutung (Tomczak und Godfrey, 1994). Dieses gilt auch fur
die 6stliche Route, auf der die entlang des Ostpazifischen Riickens in den Pazifik einstrémen-
den Wassermassen von der Chilenischen-Erhebung bei 40°S begrenzt werden. Somit stellt
die zentrale Route den Hauptweg fiir die Bodenwassererneuerung des Pazifischen Ozeans in
niederen Breiten dar (Mantyla und Reid, 1983; Reid, 1997).

Das Bodenwasser im indischen Sektor des Stidpolarmeeres, insbesondere des Australisch-
Antarktischen Beckens, ist eine Mischung von Wassermassen der Adélie-Kiste (130°0 -150°0)
und Wassermassen des Rossmeeres (Gordon und Tchernia, 1972). Kaltes, dichtes Wasser des
Rossmeerschelfs sinkt in die Tiefe, vermischt sich mit dem CDW und breitet sich nach Westen
aus. Westlich der Balleny-Inseln (67°S, 160°0) ist dieses Vordringen durch tiefe Graben mdg-
lich. Vor der Adélie-Klste werden anomal niedrige Temperaturen, relativ hohe Salzgehalte
und hohe Sauerstoffgehalte beobachtet (Rintoul, 1998), so daf3 das in diese Region advehierte
Wasser des Rossmeeres durch eine Abnahme im Salzgehalt und Anstieg im Sauerstoffgehalt
charakterisiert ist (Gordon und Tchernia, 1972). Das dichte Mischwasser aus Anteilen des
Rossmeeres und der Adélie-Kiste wird weiter nach Westen advehiert. Das Kerguelen-Plateau
bildet eine naturliche Barriere fuir eine weitere Ausbreitung und erzwingt eine Rezirkula-
tion nach Nordosten. Die Australisch-Antarktische Diskordanz (Abbildung 1.2) ist die ent-
scheidende Passage nordwartsstromender bodennaher Wassermassen im Stidostindischen-
Ruckensystem (Mantyla und Reid, 1995). AABW wird durch diese Bruchzone mit einer Rate

!Der atlantische Sektor reicht in dieser Arbeit bis 60°0 .
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Aushalisch-Antarkische
50°8| Diskord‘clnz 150°s

60°S

65°S

65°30 S0 100 110 120 130  140°0

Abbildung 1.2: Links: Australisch-Antarktische Diskordanz; AABW-Export tUber den Stdostindischen Rucken
(SEIR) vom Australisch—-Antarktischen Becken (AAB) ins Stidaustralische Becken (SAB). Rechts:
Vema-Kanal, AABW-Export vom Argentinischen Becken (AB) ins Brasilianische Becken (BB)
westlich des Mittelatlantischen Rickens (MAR).

von 4 Sv (1 Sv =10% m3 s~1) in das Stidaustralische Becken transportiert (Schodlok und Tom-
czak, 1997). Uber Spalten in der Bodentopographie siidlich des Kap Leeuwin (stidwestlichste
Landzunge Australiens) gelangt es in den dstlichen Indischen Ozean.

Eine besondere Ausbreitungsregion bodennaher Wassermassen stellt der Stidatlantik als de-
ren Hauptquelle dar. Die atlantischen Becken sind unterhalb von 4000 m Tiefe mit AABW
gefullt. Dieses Wasser breitet sich nordwarts vom ACC aus und dringt in die Becken 6stlich
und westlich des Mittelatlantischen Riickens vor. Auf der 6stlichen Seite wird das Vordringen
des AABW zunéchst vom Walvis-Riicken (30°S-20°S, 0°0-10°0, nordostliche Ausrichtung)
verhindert, wahrend es auf der westlichen Seite bis weit nach Norden reicht und durch die
Romanche-Bruchzone (0°, 16°W) in die Ostlichen Becken gelangt. AABW wird im Nordatlan-
tik bis etwa 50°N gefunden (W(st, 1936; Broecker und Peng, 1982).

Die Rio-Grande-Erhebung bei etwa 30°S trennt das Argentinische vom Brasilianischen Becken
und bildet eine nattrliche Barriere flr das Ausbreiten des Bodenwassers. Zwei tiefe Passagen
in dieser Barriere, der Vema-Kanal (Abbildung 1.2(rechts)) und der Hunter-Kanal (35°S,27°W),
sind wichtig fur das weitere Vordringen des Bodenwassers aus dem Sudatlantik in den Nord-
atlantik. Der Vema-Kanal ist die tiefste Passage des stidwestlichen Atlantiks, durch die ein
AABW-AnNteil von 4 Sv aus dem Argentinischen in das Brasilianische Becken exportiert wird
(Speer und Zenk, 1993; Hogg et al., 1999). AuRerdem ist er der einzige Weg, den das relativ
kalte Weddellmeer-Tiefenwasser als dichtester Anteil des AABW nach Norden nehmen kann
und fur etwa 40 % des tiefen nordwarts gerichteten Transports verantwortlich (Jungclausund
Vanicek, 1999).

Weddellmeer

Das wichtigste Bildungsgebiet fur die bodennahen Wassermassen des Atlantiks ist das Wed-
dellmeer. Das dominante dynamische Merkmal des Weddellmeeres ist, die aus zwei “Un-
terwirbeln” bestehende zyklonale Zirkulation des Weddell-Wirbels (Orsi et al., 1993; Beck-
mann et al., 1999). Abbildung 1.3 zeigt den westlichen “Unter”-Wirbel, wahrend sich der 6st-
liche “Unter”-Wirbel dstlich von 0° befindet. Die nérdliche Ausdehnung des Weddell-Wirbels




stimmt mit den sudlichen Grenzen des ACC Uberein. Im Osten reicht er weit in das Ender-
bybecken hinein bis etwa 26°0 (Schrdder und Fahrbach, 1999), wahrend er im Westen und
Suden durch die Landmassen des antarktischen Kontinents begrenzt ist (siehe auch Fahr-
bach und Beckmann, 2001). Der Antarktische Kustenstrom ist Teil des stidlichen Astes des
Weddell-Wirbels und transportiert u.a. Zirkumpolares Tiefenwasser in das innere Weddell-
meer? (Fahrbach et al., 1992).

Abbildung 1.3: Topographische Karte des atlantischen Sektors des Stidpolarmeeres (Konturintervall 1000 m)
mit der skizzierten Darstellung der Zirkulation (Weddell-Wirbel und Antarktischer Zirkumpo-
larstrom). Die Bodentopographie des Weddellmeeres und der Scotia-See wurde ndrdlich von
72°S durch den 2’-Datensatz von Smith und Sandwell (1997) und siidlich von 72°S durch den
ETOPOS5 (1988)-Datensatz dargestellt. Abkiirzungen: FRIS - Filchner-Ronne-Schelfeis, MAR —
Mittelatlantischer Riicken, SG - Stidgeorgien und SShl - Siid-Shetland-Inseln.

Mit sogenannten transienten Tracern® kénnen frisch beliiftete Wassermassen entdeckt und
verfolgt werden (Bullister und Weiss, 1988), da diese hohe Konzentrationen an FCKW mit
sich fuhren. Der Eintrag von FCKW in die tiefen Wasserschichten erfolgt vertikal durch Kon-
vektion und Subduktion, die laterale Verteilung durch Advektion und Vermischung. Tracer-
beobachtungen entlang des Null-Grad-Schnittes zeigen zwei tief in der Wassersaule liegende
Kerne mit maximaler FCKW-Konzentration. Ein Maximum befindet sich im nérdlichen Teil
des Schnittes an der sudlichen Flanke des Mittelatlantischen Ruckens (Haine et al., 1998).
Als Ursprung dieser Kern-Wassermasse werden fur gewdhnlich die neu gebildeten Tiefen-
/Bodenwassermassen des Weddellmeeres gesehen.

Fragen zum Ursprung des stidlichen FCKW-Konzentrationsmaximums, das sich am antarkti-
schen Kontinentalhang befindet, sind Gegenstand der aktuellen Forschung. Eine Rezirkulati-
on des Tiefen- und Bodenwassers westlich des Kerguelen-Plateaus soll zur Bildung des stid-
lichen, FCKW-haltigen Kernes beitragen (Dickson, 1994; Archambeau et al., 1998). Da aber

2Das innere Weddellmeer ist der Teil des Weddellmeeres, der siidlich des hydrographischen Schnittes von Kapp
Norvegia zur Joinville-Insel liegt, ein Schnitt, der seit 1989 vom AWI wiederholt beprobt wird.

3Spurenstoffe mit zeitabhangiger Eintragsfunktion, die tiber die Grenzschicht Atmosphéare-Ozean in den Ozean
eingetragen werden
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der sudliche eine dem nordlichen Kern éhnliche FCKW-Konzentration aufweist (Klatt et al.,
2002), kann er Uber eine Rezirkulation nicht fur die Bellftung des Kernes alleine sorgen, da
dann geringere FCKW-Konzentrationen zu erwarten waren.

Obwohl diverse Schelfbereiche im indischen und pazifischen Sektor des Sudpolarmeeres als
Tiefen- und Bodenwasserbildungsgebiete bestimmt wurden (Jacobs und Georgi, 1977), ist
der Ursprung des stidlichen FCKW-Konzentrationsmaximumsweiterhin unbekannt, wie auch
die Ausbreitungswege und Ausbreitungszeiten dieser Wassermassen. Eine ebenfalls unbe-
kannte GroRe ist die Erneuerungsrate des Weddellmeer-Tiefenwassers durch diesen belif-
teten FCKW-Kern. Daher wurden in dieser Arbeit Untersuchungen zur Bellftung des Wed-
dellmeeres durch externe Quellen und den Einfluss auf die Belliftung der Scotia-See durch-
gefuhrt.

Bedeutung der Scotia-See

Die Wassermassen, die im westlichen Randstromes entlang der Antarktischen Halbinsel stro-
men, gelangen in den in Abbildung 1.1 hervorgehobenen Bereich des nérdlichen Weddell-
meeres. In dieser Region ist die nahezu durchgehende untermeerische Verbindung zwischen
der Spitze des stidamerikanischen Festlandes (Feuerland) im Norden und der antarktischen
Halbinsel im Stiden (Abbildung 1.3) besonders auffallend. Durch Riickschllsse aus geologi-
schen Eigenschaften der Inselwelt und Tektonik und durch Lotungen entlang des Saums des
Sudantillenmeeres (Dietrich und Ulrich, 1968), das in der heutigen Literatur nur noch unter
dem Namen Scotia-See zu finden ist, nannte Suess (1888) diese Struktur Stid-Antillenbogen,
in Anlehnung an den nordlichen Antillenbogen zwischen Nord- und Stiidamerika.

Dieses untermeerische Faltengebirge, das aus Tiefen von 3000-4000 m bis auf etwa 1500 m
aufsteigt und die Inselgruppen der Stid-Sandwich-, Stid-Orkney-, Sid-Shetland-Inseln und
Suidgeorgien umfasst, rahmt die Scotia-See mit Ausnahme des Westens ein. Ostlich der Siid-
Sandwich Inseln befindet sich die Meteortiefe mit 8264 m, die gro3te bekannte Tiefe des Sud-
atlantiks. Die Scotia-See ist flacher als die benachbarten Becken, weshalb ihr urspringlich
keine grosse Rolle bei der Ausbreitung von dichten Bodenwassermassen, auch nicht in re-
gionalen Zirkulationsschemata, zugewiesen wurde. Dennoch, die Topographie des gesamten
Ruckensystems ist sehr zerkluftet; Diskontinuitéten in dem Ruckensystem spielen daher eine
sehr wichtige Rolle bei der Ausbreitung des Tiefen- und Bodenwassers nach Norden (Zenk,
1981; Nowlin und Zenk, 1988; Whitworth et al., 1991; Locarnini et al., 1993). Im Std-Scotia-
Rucken erlauben einige tiefe Passagen (Orkney-, Philip-, Bruce-, Discovery-, Hoyer-Passage)
den bodennahen Wassermassenaustausch zwischen dem Weddellmeer und der Scotia-See.
Tiefe Passagen im Nord-Scotia-Rucken (Shag-Rock-Passage, Georgia-Passage) stellen die Ver-
bindung zwischen der Scotia-See und dem Stdatlantik fiir ventilierte Bodenwassermassen
dar.

Der Bereich Uber dem Sud-Scotia-Rucken ist in der Literatur als Weddell-Scotia-Konfluenz
(WSC) bekannt (Patterson und Sievers, 1980), in der die Wassermassen des Weddellmeeres
auf die der Scotia-See treffen. Diese Konvergenz der Wassermassen flihrt aber nicht zu der
Bildung einer Mischwasserzone, vielmehr zeigt es sich als ein Gebiet mit eigenstandigen Cha-
rakteristika, wie z.B. einer kalten, homogenen Wassersdule (Patterson und Sievers, 1980). Die
WSC breitet sich von der nordlichen Spitze der Halbinsel entlang des Stid-Scotia-Ruckens
nach Osten aus. Eine Eigenschaft der WSC sind die mit ihr verbundenen Fronten, die Scotia-
Front nordlich und die Weddell-Front stidlich des Stid-Scotia-Ruckens (Deacon, 1937; Whit-
worth et al., 1994). Wahrend die umgebenden Wasser der Scotia-See und des Weddellmeeres




durch die Temperatur- und Salzgehaltmaxima des CDW bzw. des Warmen-Tiefenwassers
(WDW) charakterisiert werden, ist die Schichtung der WSC schwécher, was auf eine Wasser-
massenbildung in der Konfluenz oder auf dem norddstlichen Kontinentalschelf der Antarkti-
schen Halbinsel hindeutet (Patterson und Sievers, 1980; Whitworth et al., 1994). Die Wasser-
massen-Charakteristika der WSC schwéchen sich von West nach Ost ab und kdnnen 6stlich
des Sud-Sandwich Inselbogens bis etwa 22°0 gefunden werden (Orsi et al., 1993).

Das Entscheidende fiir die globale Ausbreitung bodennaher Wassermassen aus dem Weddell-
meer ist, da® dieses Rickensystem sehr effektiv das nordwarts gerichtete Vordringen dich-
ter Wassermassen behindert. Nach Locarnini et al. (1993) gelangen nur geringe Mengen an
WSDW (etwa 1.5 Sv) in die Scotia-See und weiter in den Sudatlantik. Jedoch haben neuere
Messungen gezeigt, daf} der Export von WSDW in die Scotia-See sehr viel gré3er ist (etwa 6.4
Sv, Naveira Garabato et al. (2002)).

BRIOS - DOVETAIL

Um die Rolle des Suid-Scotia-Ruckensystems bei der Ausbreitung von Wassermassen des Wed-
dellmeeres zu untersuchen, wurde das internationale Forschungsprojekt DOVETAIL (Deep
Ocean VEntilation Through Antarctic Intermediate Layers) ins Leben gerufen. Das DOVE-
TAIL - Untersuchungsgebiet entlang des westlichen Sud-Scotia-Ruckens ist ein idealer Ort
fur das Beobachten des Ausstromes von kaltem antarktischen Wasser in den Weltozean.

Das Beobachtungsprogramm begann im Juli 1997 mit der 40-tagigen Forschungsfahrt NBP
97-5 der RVIB Nathaniel B. Palmer. Neben CTD/Tracer/LADCP-Schnitten wurden Veranke-
rungen und Eisbojen ausgelegt. Die Verankerungen dieser Forschungsfahrt wurden erganzt
durch die Verankerungen des Alfred-Wegener-Instituts (AWI), die 1998 wéahrend der Polar-
stern-Fahrt ANT XV/4 ausgelegt wurden. Zu Beginn des Jahres 2000 erfolgten Wiederholungs-
schnitte der vorangegangenen Fahrten auf der NApOc Ary Rongel-Reise AR XVIII, die jedoch
auf ein langerfristiges Monitoring dieses Gebietes ausgelegt ist.

Numerische Ozean-Zirkulationsmodelle (OGCM) liefern eine umfassende dreidimensionale
Beschreibung der Dynamik und Thermodynamik eines Beckens, wie z.B. dem Weddellmeer.
Lagrange-Trajektorien, die in den Modellen berechnet werden kénnen, tragen u.a. zu einem
besseren Verstandnis der Zirkulation und der Ausbreitung von Wassermassen bei.

In den meisten globalen und regionalen Modellen werden ozeanische Prozesse nur inner-
halb eines Modellgebiets bis 70°S untersucht. In diesen Modellen ist die Beschreibung der
stidlichen Randbedingungen bezlglich Hydrographie und Eis nur unzureichend (siehe u.a.
Barnier et al., 1998). Maltrud et al. (1998) zeigen Simulationen, die mit einer sehr feinen ho-
rizontalen Auflésung (~1/5°) durchgefihrt wurden. Das Modellgebiet reicht bis 77°S, aller-
dings wird nur ein grobes Eismodell sowie eine sehr grobe vertikale Aufldsung in der Tiefsee
verwendet. Obwohl die DOVETAIL-Region darin gut aufgeldst ist, und der Antarktische Zir-
kumpolarstrom sehr gut in dem Modell dargestellt wird, machen die Autoren keine Aussagen
Uber Wassermassentransporte aus dem Weddellmeer in die Scotia-See.

Zahlreiche Modellstudien konzentrieren sich hauptséachlich auf die Dynamik des ACC (z.B.
Olbers und Wubber, 1991; Cai und Baines, 1996; lvchenko et al., 1999; Rintoul et al., 2001)
und/oder das gekoppelte System Ozean-Meereis (u.a. Lemke et al., 1990). Die ozeanische Zir-
kulation des Weddellmeeres einschlie3lich des Weddell-Wirbels wurde dagegen erst kuirzlich
modelliert (Hékkinen, 1995; Beckmann et al., 1999; Timmermann et al., 2002b).

Eine Modellkomponente des DOVETAIL-Projektes beinhaltet ein wirbelauflosendes Modell
(Matano et al., 2002). Das zirkumpolare Modellgebiet reicht bis 75°S, enthalt jedoch keine In-
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formationen Uber Wechselwirkungen mit Meer- und/oder Schelfeis. Die Autoren treffen kei-
ne Aussagen Uber die Wassermassenstruktur, saisonale bzw. zwischenjahrliche Variabilitaten
werden nicht berechnet.

Die in dieser Arbeit vorgestellten Modellkomponente des DOVETAIL-Projektes ist Bestand-
teil der Modellfamilie BRIOS - (Bremerhaven Regional Ice Ocean Simulations). Durch die
Verwendung verschiedener Modelle (Ozean - Eis - Atmosphare) gekoppelter und ungekop-
pelter Art im Rahmen von BRIOS wird das Verstandnis der charakteristischen Zirkulation
und Wassermassenverteilung und ihrer saisonalen und zwischenjéhrlichen Variabilitat ver-
bessert.

Die BRIOS-DOVETAIL-Modellversion (BRIOS1.1) verwendet ein zirkumpolares Modellgitter
mit einer hoheren horizontalen Aufldsung in der Weddell-Scotia-Konfluenz-Region, was eine
deutliche Verbesserung dieser Region gegentiber anderen globalen und regionalen Modellen
darstellt. Ziele der Modellierung mit BRIOS1.1 sind, die Wassermassen und Wassermassen-
exporte aus dem Weddellmeer in die Scotia-See genauer darzustellen und Aussagen Uber die
Transporte und Transportvariabilitaten durch die Spalten im Suid-Scotia-Rlckensystem zu
treffen. Transporte dieser Art sind bislang nahezu unbekannt; die einzigen Vergleichswer-
te stammen aus einer alteren Arbeit von Locarnini et al. (1993) und aus einer Arbeit des
DOVETAIL-Projektes von Naveira Garabato et al. (2002). Zwar wurden Anderungen charakte-
ristischer Wassermasseneigenschaften in der Scotia-See und im Argentinischen Becken be-
obachtet (Meredith et al., 2001; Coles et al., 1996), aber Literaturangaben zu korrelierenden
Varabilitaten in der WSC-Region fehlen.

Aussagen Uber Herkunft und Ausbreitung von Weddellmeer-Tiefen- und -Bodenwasser wur-
den bislang indirekt aus Wassermassenanalysen gewonnen (z.B. Carmack, 1977; Fahrbach
et al., 1995a). Mit BRIOS1.1 kdnnen die Ausbreitung von Weddellmeer-Tiefen- und -Boden-
wasser Uber das Ruckensystem hinweg mit Hilfe modellierter Partikel-Trajektorien unter-
sucht, das Bild der Tiefenzirkulation im Weddellmeer und der Scotia-See erganzt und ver-
vollstandigt sowie Ausbreitungzeitskalen vom stidlichen Kontinentalschelf in den Stidatlantik
gewonnen werden. Des weiteren besteht die Moéglichkeit, mit dieser Modellstudie den beob-
achtenden Ozeanographen innerhalb des DOVETAIL-Projektes flachendeckende Verteilun-
gen hydrographischer Eigenschaften und Randbedingungen zu liefern, so daf? die gewonne-
nen punktuellen Daten im Hinblick auf rAumliche und zeitliche (saisonal und zwischenjahr-
lich) Variationen interpretiert werden kdnnen.

Im Kapitel 2 wird das BRIOS-Modell der DOVETAIL-Region vorgestellt. Mit einer hohen Auf-
I6sung in der DOVETAIL-Region gehort das Modell zu einem der detailliertesten Modelle
dieser Region. Es bertcksichtigt die Ozean/Eis Wechselwirkung an der Schelfeisbasis, die
von den meisten Modellen vernachlassigt wird. Der Oberflachenantrieb resultiert aus einem
Meereis/Deckschichtmodell (Hibler, 1979; Lemke et al., 1990) und wird im Zusammenhang
mit der weiteren Verwendung fur Sensitivitatsstudien diskutiert.

Eine Vorstudie mit der gréberen Modellversion BRIOS1.0 (Beckmann et al., 1999) beleuchtet
den EinfluR externer Wassermassen auf das innere Weddellmeer und die weitere Ausbreitung
in die umliegenden Ozeane.

Im 3. Kapitel werden die Ergebnisse des Referenzexperiments mit BRIOS1.1 diskutiert, ein
guantitativer Vergleich und eine Validierung durch relevante Beobachtungen aus dem Wed-
dellmeer, der DOVETAIL-Region und der Scotia-See durchgefuhrtund die Qualitat dieser Mo-
dellversion eingeschatzt.

Die atmospharische Variabilitéat spiegelt sich im Oberflachenantrieb des Ozeanmodelles wi-
der und ist mit saisonalen und zwischenjahrlichen Schwankungen der Prozesse verknupft,




die zum Wassermassenexport aus dem Weddellmeer in die Scotia-See fuhren. In Kapitel 4
werden die Untersuchungen bezlglich der Transporte und der Transportvariabilitaten durch
die tiefen Passagen des Stid-Scotia-Rlckensystems dargestellt sowie die mdglichen Ursachen
der Variabilitat diskutiert.

Im Kapitel 5 werden Herkunft und Ausbreitungswege der im Weddellmeer gebildeten Wasser-
massen aufgezeigt. Die Untersuchungen erfolgen mit Hilfe Lagrangescher Partikeltrajektori-
en, die auch als synthetische Floats bezeichnet werden. Die sowohl vorwarts als auch rick-
warts gerechneten Floats vervollstandigen das Bild der Weddellmeerzirkulation.

Das letzte Kapitel enthalt eine Zusammenfassung der vorgestellten Ergebnisse sowie einen
Ausblick auf weiterfihrende Untersuchungen.
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Die Studienin der DOVETAIL-Region und im inneren Weddellmeer wurden mit einem Modell
durchgefuhrt, das auf den sogenannten primitiven Gleichungen beruht. Das Modell zeich-
net sich durch seine hohe horizontale Auflésung im atlantischen Sektor des Stidpolarmeeres,
durch die integrierte Physik der Wechselwirkung Schelfeis—Ozean und die Verwendung eines
Eismodells fur den Oberflachenantrieb aus. In diesem Kapitel wird die Modellversion BRI-
OS1.1 detailliert vorgestellt.

Des weiteren werden in diesem Kapitel Vorstudien vorgestellt, die den Einflul? des Indischen
Ozeans auf das Weddellmeer und die Scotia-See beleuchten und mit der BRIOS1.0-Version
durchgefihrt wurden (Schodlok et al., 2001).

2.1 Das Ozeanmodell

Primitives Gleichungssytem

Die Grundlage eines Ozean-Zirkulationsmodells (OGCM) ist die mathematische Beschrei-
bung der dynamischen und thermodynamischen Prozesse im Ozean. Man kann den Ozean
als eine Losung betrachten, die aus Wasser und verschiedenen gelésten Substanzen besteht
und die durch sieben makroskopische GroéRRen als Funktion von Zeit und Raum beschrieben
werden kann.

Um die sieben Variablen (drei Komponenten der Geschwindigkeit « = (u,v,w), der Druck p,
die Dichte p, die potentielle Temperatur © und der Salzgehalt S) zu bestimmen, werden die
folgenden Gleichungen bendétigt:

1. - 3. Bewegungsgleichungen (Impulserhaltung)

4, Kontinuitatsgleichung (Massenerhaltung)
5. Warmetransportsgleichung (Vereinfachung der Energieerhaltung)
6. Stofftransportgleichung (Erhaltung geloster Substanzen)

7. Zustandsgleichung

Durch geeignete Approximationen lassen sich aus diesem Gleichungssystem die sogenann-
ten primitiven Gleichungen ableiten, auf denen das numerische Modell BRIOS1.1 basiert.
Als Approximationen werden die sphérische, die hydrostatische, die traditionelle und die
Boussinesqg- Approximation angenommen, die im folgenden kurz beschrieben werden:

spharische: es gilt die Annahme, daf3 die Geopotentialflachen sphérisch sind sowie die Erdan-
ziehungskraft nur in der dritten, der z-Komponente wirksam wird, g = (0,0,9)
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hydrostatische: der vertikale Beschleunigungsterm ist klein gegentber % %.

Die hydrostatische Approximation gilt, wenn die traditionelle Approximation angenom-
men wird, und daraus folgt
Jp

pig:_@z

traditionelle: Die Vertikalkomponente der Geschwindigkeit ist klein im Vergleich zu den hori-
zontalen Komponenten (% ~ 10~3). Somit ist die Vertikalkomponente der Corioliskraft
im Vergleich zur Gravitationskraft vernachlassigbar. Der Vektor der Winkelgeschwindig-
keit reduziert sich auf f=(0,0,22.)

Boussinesq: Die Dichtevariationen des Ozeans sind in erster Naherung klein gegentber der
Referenzdichte (p = po + p’, wobei p’ < pg)

Mit diesen Annahmen erhélt man das folgende Gleichungssystem:

%:_{(Vx{[)><{[—|—%V(ﬁ2)}h—fgxﬁh—p—10Vhp+ﬁu+ﬁu (2.1)
%% _ _%p/ (2.2)

V.i = 0 (2.3)

%_f = —V-@7n)+DT +FT (2.4)

% = V- (@S)+D°+F3 (2.5)

p = p(T,S,p) (2.6)

mit
= (u,vw)(x,y,z,t) Komponenten des Geschwindigkeitsvektors,
up = (uV)(Xy,z,t)  Horizontalkomponenten des Geschwindigkeitsvektors,

T(z,y,z,t) potentielle Temperatur,

S(z,y,z,1) Salzgehalt,

p(z,y,z,1t) Dichte,

p(z,y, 2, t) Druck,

f Coriolisparameter f = 47 /86400 - siny; p—geographische Breite,
g Gravitationsbeschleunigung,

Du, DT DS Diffusionsterme,

Fu FT pS Antriebsterme,

k vertikaler Einheitsvektor.

Die Herleitung dieses Gleichungssytems mit den Bewegungsgleichungen (2.1,2.2), der Konti-
nuitatsgleichung (2.3), der Warmetransportgleichung (2.4), der Stofftransportgleichung (2.5)
und der Zustandsgleichung (2.6) findet sich detailliert z.B. in Krauss (1973) wieder.
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Die Gleichungen des Ozean-Modells wurden auf ein Arakawa C-Gitter (Mesinger und Ara-
kawa, 1976) diskretisiert, d.h. die skalaren Variablen Temperatur und Salzgehalt werden an
einem Gitterpunkt, dem Mittelpunkt der Gitterzelle, berechnet, wahrend die Geschwindig-
keitskomponenten versetzt dazu liegen: u einen halben Gitterpunkt westlich, v einen halben
Gitterpunkt nérdlich des skalaren Gitterpunktes. Die Gitterpunkte der vertikalen Geschwin-
digkeit sind mit der Lage der skalaren Gitterpunkte identisch (siehe Anhang A).

Modellgebiet

Das Modellgebiet von BRIOS1.1 entspricht einem periodischen, zirkumpolaren Kanal zwi-
schen 50°S und 82°S. Als Teil des DOVETAIL-Projektes ist das Modell durch eine hohe Auflo-
sung im westlichen Teil des Weddellmeeres charakterisiert. In der Umgebung des Stid-Scotia-
Ruckens zwischen ~20°S und ~60°W betragt die Auflosung 20 km x 20 km und nimmt lang-
sam nach Norden (auf 1/3°) und nach Stden (auf 1/5°) hin ab (Ax zwischen 5 km im Stiden
und 23 km im Norden, Ay zwischen 33 km im Norden und 23 km im Suden). Der zonale
Gitterabstand (0.3°) des hoch aufgeldsten Gebietes nimmt innerhalb von 14 Gitterboxen auf
5.75° zu.
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Abbildung 2.1: Der hochaufgeloste Ausschnitt des zirkumpolaren Modellgitters BRIOS1.1 mit Fokus auf die
DOVETAIL-Region. Blau: Ozeanpunkte, Rot: Filchner-Ronne (FRIS), Larsen (LIS) und 6stliche
Weddell Schelfeisgebiete (EWIS), Schwarz: Landpunkte. Abklirzungen der Inseln: Bl - Berkner-
Insel, HI - Henry-Eiserhebung, KI - Korff-Eiserhebung, SOI - Stid-Orkney-Inseln.

In regionalen Modellen mussen an den offenen seitlichen Randern geeignete Randbedin-
gungen vorgeschrieben werden, die etwas Uber den Zustand des restlichen Ozeans aussagen.
Eine geeignete L6sung bietet die Integration eines fein aufgeldsten Modells in ein grob aufge-
|6stes (Abbildung 2.1). BRIOS1.1 hat 194 zonale und 161 meridionale Gitterpunkte, und in der
vertikalen Wassersaule existieren 24 Schichten. Eine hohere Auflésung in Oberflachennahe
und am Meeresboden (siehe Abbildung C.1), mit Gitterabstanden zwischen 10 und 30 m, er-
moglichen eine gute Darstellung der Prozesse der oberen und unteren Randschichten.

Die horizontale Gitterauflosung von 20 km x 20 km im hochaufgelésten Bereich bedeutet
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aber, daR das Modell nicht wirbelauflosend ist, da der Rossbyradius! in der DOVETAIL-Region
und weiter stidlich zwischen 5 und 10 km liegt. Ein wirbelauflosendes Modell wére gerade in
dem Bereich des Siid-Scotia-Riickens, dem Ubergang vom Weddellmeer- zum ACC-Regime
wilnschenswert, scheitert in dieser Konfiguration aber an den derzeit verfligbaren Rechner-
leistungen und -kapazitaten.

Als Zeitschrittverfahren wird der Leapfrog-Algorithmus verwendet, der mit zwei unabhangi-
gen Zeitebenen arbeitet. Nach 19 Zeitschritten wird ein Korrekturschritt durchgefuhrt, der
einen doppelten Eulerschritt beinhaltet, mit dem eine Divergenz der beiden Zeitebenen ver-
mieden wird. Das Leapfrog—Verfahren wird angewendet, da die Losungen nichtdispersiv sind,
im Gegensatz zu den Vorwartsverfahren, bei denen die Dispersion als zuséatzliche diffusive
Quelle wirkt (Rood, 1987).

Sensitivitatsstudien hinsichtlich des Zeitschrittes haben gezeigt, daf3 400 Zeitschritte pro Tag
(3.6 min) zu einer stabilen Lésung fuhren. Das CFL-Kriterium (siehe Haidvogel und Beck-
mann, 1999) ist erfullt, da CAA; ~ 0.6 ist. Der Einfachheit halber besteht jeder Monat des Jahres
aus 30 Tagen.

Angemerkt sei hier au3erdem, dal3 es in der Schelfeiskaverne eine lineare sigma - Koordi-
natentransformation?, d.h. keine hoher aufgeldsten Grenzschichten, gibt. Dieses Verfahren
verhindert, daf} ein sehr kleiner Integrationszeitschritt ndtig ist.

Bathymetrie, Inseln und Schelfeisgebiete

Bodentopographiedaten wurden aus dem Datensatz von Smith und Sandwell (1997)° gewon-
nen. Dieser Datensatz ist mit einer raumlichen Auflésung von 2 x 2 Bogenminuten von 72°N
bis 72°S genauer als der ETOPO5-Datensatz (NOAA, 1988), der zu Beginn des Projektes ver-
wendet wurde. Einige Eigenschaften des Weddellmeeres im ETOPO5-Datensatz sind Artefak-
te (z.B. die Orkadas—-Kuppen im inneren Weddellmeer), des weiteren sind Bereiche des Stid-
Scotia-Ruckens ungentgend aufgelost. Stdlich von 72°S werden Daten der AWI-Bathymetrie
Gruppe (Schenke et al., 1998) fur den Kontinentalschelf und Daten von Johnson und Smith
(1997) fur die Filchner-Ronne-Schelfeiskaverne verwendet.

Neben einer bi-linearen Interpolation zur Ubertragung der Bodentopographiedaten auf das
Modellgitter wurden diese zusatzlich auf dem Gitter leicht geglattet (siehe r-Wert), wobei die
minimale Wassersaulenmachtigkeit auf 200 m festgesetzt wurde. Die Vorgabe einer minima-
len Wassersaulenmachtigkeit bedeutet, daf’ die vertikale Auflésung auf dem Schelf und beim
Ubergang in die Schelfeiskaverne* nicht zu fein wird. Eine feine vertikale Auflésung ist zwar
wulnschenswert, fUhrt aber zu Einschrankungen in der Wahl des Zeitschrittes, der hauptsach-
lich durch die vertikale Advektion tber flachen Schelfgebieten begrenzt wird.

Abbildung 2.2 zeigt die Bodentopographie des hochaufgeldsten Modellbereiches mit den wich-
tigen topographischen Merkmalen der Weddell-Scotia—Konfluenz-Zone (DOVETAIL-Region).
Die wichtigsten Passagen sind die Philip—Passage (~ 49°W) westlich des Siid-Orkney-Plateaus

!Der Rossbyradius der Deformation wird berechnet aus: Rp = <= mit ¢,, =22 wobei n=1,2,... der Wellenmode

und N die Brunt-Vaisala Frequenz ist. ! "

2Siehe Anhang C mit detaillierten Informationen tiber Koordinatentransformation, Diskretisierung und vertika-
ler Schichtenverteilung.

¥Smith und Sandwell errechneten die Bodentopographiedaten mit einer Auflésung zwischen 3 und 10 km durch
die Kombination aller vorhandenen Tiefenlotungen der vergangenen 30 Jahre mit hoch aufgelésten marinen
Schwereinformationen, die durch die Geosat-, ERS1/2- und TOPEX/Poseidon-Altimeter gewonnen wurden
(siehe auch Sandwell et al., 2001).

“Wie erwahnt wurde, schneiden die s-Flachen das Schelfeisgebiet nicht, sondern werden beim Ubergang in die
Kaverne zusammengedruckt; ein r-Wert von 0.3 wird erlaubt.
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Abbildung 2.2: Ausschnitt der BRIOS1.1 Modellbathymetrie (Isobathen im 500 m Intervall) in der Scotia—See
und im Weddellmeer. Die topographischen Eigenschaften des Rickensystems sind durch ih-
re Initialen angegeben: BS — Bransfieldstralle, GP — Georgia—Passage, JR — Joinville-Ricken, PP
— Philip—Passage, SRP — Shag-Rock-Passage und Psg — Passage. Die folgenden Inseln sind ge-
kennzeichnet als: F - Falkland-Inseln, SG — Stidgeorgien, SOI — Sid-Orkney-Inseln, SSal — Stid-
Sandwich-Inseln, SShl — Stid-Shetland-Inseln.

und die Orkney-Passage (~ 40°W) 6stlich des Sud-Orkney-Plateaus. Drei Passagen 6stlich der
Orkney-Passage, die Bruce—, Discovery— und Hoyer-Passagen sind potentielle Durchstrom-
tiefen fur Tiefen- und Bodenwasser. Die Georgia-Passage ist eine Offnung im Nord-Scotia-
Ricken und damit eine wichtige Verbindung der Scotia-See mit dem Georgia-Becken und
dem Argentinischen Becken fir die weitere Wassermassenausbreitung nach Norden.

Die Tiefe des Weddellmeerbeckens nimmt von Westen nach Osten zu, wobei Tiefen von tiber
5000 m erst dstlich von 20°W gemessen wurden. Die Breite des Kontinentalschelfs im west-
lichen Weddellmeer, vor der Antarktischen Halbinsel, betragt ca. 200 km. Vor dem Filchner—
Ronne-Schelfeis nimmt die Breite bis auf ca. 500 km zu, wobei die Schelfeiskavernen von
mehreren 100 km Lange in diese Breitenangabe nicht einbezogen werden. Die Breite des dst-
lichen Kontinentalschelfs betragt nur noch etwa 90 km.

Acht Inseln sind in dem Modell beriicksichtigtworden; die Falkland-Inseln, die Stid-Shetland-
Inseln, Stdgeorgien, die Stid-Sandwich-Inseln (im Modell als ein Inselkomplex ohne Durch-

strommadglichkeit), die Sud-Orkney-Inseln und am Suddrand unter dem Filchner-Ronne-

Schelfeis die Berkner-Insel sowie die Henry- und Korff-Eiserhebungen (Abbildung 2.2).

Letztere sind in der detaillierteren Abbildung 2.3a bezliglich der Topographie unter dem Fil-

chner-Ronne-Schelfeis besser zu erkennen. Alle anderen Inseln, die inner- oder auf3erhalb

des hochaufgeldsten Gebietes in der Realitat existieren, werden im Modell nicht als Inseln in

Form einer Landmaske, sondern als minimale Wassertiefe von 200 m reprasentiert.

Wichtig fur die Ausbreitung der Wassermassen, die in die DOVETAIL-Region gelangen, ist die
in Abbildung 2.3a dargestellte Bodentopographie des Kontinentalschelfs des inneren Wed-
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dellmeeres (und die unter den Schelfeisgebieten) mit dem Filchnergraben unter dem Filch-
ner-Schelfeis (FIS)®, dem Thiel-Trog sudlich der Berkner—Insel (Behrendt, 1999) und dem
Ronne-Trog unter dem 6stlichen Teil des Ronne-Schelfeisgebietes (RIS).
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Abbildung 2.3: Modellbodentopographie auf dem stidlichen Kontinentalschelf im inneren Weddellmeer und
unter den Schelfeisgebieten (a); mit den Hauptmerkmalen Filchnergraben, Ronne-Trog und
Thiel-Trog. (b) Schelfeisdicke des Filchner-Ronne-Schelfeisgebietes (FRIS). Abkurzungen: Bl
- Berkner-Insel EWIS - ¢stliche Weddellmeer-Schelfeisgebiete, FIS - Filchner-Schelfeis, HI -
Henry-Eiserhebung, KI - Korff-Eiserhebung, LIS - Larsen-Schelfeis, RIS - Ronne-Schelfeis.

In diesem Bereich befindet sich das Bildungsgebiet von dichten Wassermassen. Einen bedeu-
tenden EinfluR auf die Bodenwassermassenbildung hat das Filchner-Ronne-Schelfeis (siehe
Kapitel 3) und damit auf die Wassermassen, die in die Tiefe absinken und durch die tiefen
Passagen im Std-Scotia-Ricken in die Scotia-See gelangen kdnnen. Das Filchner-Ronne-
Schelfeis wurde mit dem zur Zeit verlalichsten Datensatz von Johnson und Smith (1997) in
das Modell eingearbeitet. Abbildung 2.3b zeigt die gefilterten Eisdicken des Filchner-Ronne—
Schelfeisgebietes von der Schelfeiskante mit Eisdicken um 200 m bis zur Aufsetzlinie (groun-
ding line) mit Eisdicken von mehr als 900 m. Das Filtern der Eisdicken dient der Vermeidung
von Gitterskalenvariabilitdten und glattet Extremwerte von mehr als 1500 m, wie sie in Gerdes
et al. (1999) gezeigt werden.

Die kleineren Schelfeisgebiete, darunter das Larsen-Schelfeis, die Schelfeisgebiete des 6stli-
chen Weddellmeeres (Riiser-Larsen—, Brunt—, Fimbul-Schelfeis; allgemein als EWIS bezeich-
net) sowie das Amery-Schelfeis (ca. 70°O) wurden ebenfalls, allerdings weniger detailgetreu,
in das Modell integriert. Die fehlenden Details lassen sich auf die ungeniigende Datenqualitat
und -quantitat der Bathymetrie und Eisdicken zurtckfuhren sowie auf die Gitterauflésung,
die im Falle des 6stlichen EWIS und Amery-Schelfeises sehr grob ist. Die Dicke dieser Schelf-
eisgebiete wird als konstant mit 200 m angenommen mit einer ebenfalls 200 m méachtigen
Kavernenwassersaule.

®Der Filchnergraben zwischen 30°W und 40°W weist eine maximale Tiefe von etwa 1200 m auf. Der Graben ist
durch eine ca. 600 m tiefe Schwelle am Kontinentalabhang von der Tiefsee getrennt, reicht allerdings unter
dem Filchner=Schelfeis etwa bis zur Aufsetzlinie (grounding line).
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Modell-Initialisierung, Randbedingungen

Die Anfangsfelder fur Temperatur und Salzgehalt stammen aus dem hydrographischen
Atlas des Sudpolarmeeres (HASO, Olbers et al. (1992)) und sind tri-linear auf das Modellgit-
ter interpoliert. Da keine gitterartigen hydrographischen Daten unter den Schelfeisgebieten
vorliegen, wurden lineare potentielle Temperatur- und Salzgehaltsprofile vorgeschrieben.
Das Modell wird aus dem Ruhezustand (#=0) zunachst flr zwei Jahre integriert, wobei es in
diesem Zeitraum stark an die Temperatur und Salzgehaltsfelder des HASO gezwungen wird
(restoring). Fur diesen Zeitraum wird auf3erdem kein auf3erer Antrieb verwendet, so dal’ sich
die Hydrographie in den Schelfeiskavernen an den Antrieb des oberen Randes (Schelfeisba-
sis) und die HASO-Werte aufRerhalb der Kavernen angleichen kann. Danach wird die Modell-
zeitauf Null zurtickgesetzt, das restoring zu HASO-Werten entféllt, und der volle Oberflachen-
antrieb wird verwendet.

Um das Entstehen von kuinstlichen Reflektionen zu vermeiden, werden in einer “Pufferzone”
von 8 Gitterpunkten am ndrdlichen Rand die Temperaturen und Salzgehalte durch einen li-
nearen Dampfungsterm an die Werte der HASO-Klimatologie gekoppelt, wobei die Zeitskala
zum Rand hin abnimmt.

Der nérdliche Rand des Modellgebietes bei 50°S erfordert, den Transport des Antarktischen
Zirkumpolarstroms durch die Drake-Passage vorzuschreiben (Beckmann et al., 1999). Ein
Transport von 130 Sv ist als sehr gute Annahme zu sehen, da Whitworth und Peterson (1985)
einen mittleren Drake—-Passagentransportvon 128 + 15 Sv angeben, der auf geostrophischen
Berechnungen basiert mit Referenz zu verankerten Stromungsmessungen. Whitworth und
Peterson (1985) ermittelten auch eine maximale saisonale Schwankung von 50 Sv mit einem
winterlichen Minimum. Diese zeitliche Variabilitat bleibt unbertcksichtigt.

Die Halfte des vorgeschriebenen Transports von 130 Sv verlafit das Modellgebiet zwischen der
Spitze von Stidamerika und 26°W nach Norden. Diese 65 Sv werden im Indischen Ozean zwi-
schen 100°E und 180°E allmé&hlich wieder in das Modellgebiet eingespeist. Die Aus- und Ein-
stromregionen des ACC Uber den nérdlichen Rand des Modellgebietes hinaus sind anhand
der Positionen der ACC-Fronten nach Belkin und Gordon (1996) bestimmt. Die 65 Sv ste-
hen in guter Ubereinstimmung mit Beobachtungen von z.B. Peterson und Stramma (1991),
die einen Transport von etwa 70 Sv im Bereich der Malvinas-Brasilstrom-Konfluenz fur den
nach Osten setzenden Strom angeben.

Oberfldachenantrieb (Eismodell)

Der Oberflachenantrieb des Ozeanmodells BRIOS1.1 besteht aus dem saisonalen Zyklus von
Meeresoberflachentemperatur (SST), SURwasserflul? und Impulseintrag, berechnet von dem
stand-alone Meereis/Deckschicht-Modell BRIOSO.

Die dynamisch-thermodynamische Formulierung des Meereismodells basiert auf den Arbei-
ten von Parkinson und Washington (1979), Hibler (1979), Lemke et al. (1990) und Owens und
Lemke (1990) und berechnet die zeitliche und rdumliche Entwicklung der prognostischen
Variablen Eisdicke, Bedeckungsgrad und Eisdriftgeschwindigkeit. Die Eisdicke ist das Eisvo-
lumen pro Flache, die Uber den eisbedeckten und den unbedeckten Teil der Gitterzelle gemit-
teltist. Der Bedeckungsgrad wird auch Eiskonzentration genannt und ist eine dimensionslose
Grol3e, die das Verhéltnis zwischen dem eisbedeckten Teil einer Gitterbox und deren Gesamt-
flache angibt. Die Modellformulierung beinhaltet einen Oberflachenflufd der sensiblen und
latenten Warme sowie einen Oberflachenstrahlungshaushalt.
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Der Deckschichtansatz bedeutet, daR das Meereismodell mit einem eindimensionalen
Modell der ozeanischen Deckschicht gekoppelt ist.

Die Deckschichttemperatur als prognostische Variable dieses Teilmodells wird in eisbedeck-
ten wie auch eisfreien Regionen des Modellgebietes durch den Oberflachenenergiehaushalt
des Deckschichtmodells berechnet. Der vertikale ozeanische WarmefluR wird durch die Si-
mulation von Entrainment-Prozessen bestimmt, bei denen warmes Tiefenwasser in die Deck-
schicht gemischt wird.

Wérme- und Salzflul3

Der WarmefluR (),; zwischen dem Ozean und der Unterseite des Meereises ist durch die Glei-
chung

Hyp
Qoi = pwcpr—t ' (TML - Tf) (27)

definiert.

pw ist die Dichte des Meerwassers, c,,, die spezifische Warmekapazitat des Wassers bei kon-
stantem Druck, und H),z, und T, bezeichnen die Deckschichttiefe bzw. —temperatur. T’ ist
die konstante Gefrierpunktstemperatur und betragt -1.86°C. At ist der fur BRIOSO auf 6 Stun-
den gesetzte Zeitschritt. Solange die Gitterzelle Eis enthalt, ist die Deckschichttemperaturim
Gleichgewicht mit der Gefrierpunktstemperatur von Meerwasser.

Der Oberflachen-Salzfluf3 ergibt sich aus dem Netto-SuRwasserflufd und der thermodynami-
schen Anderung des Eisvolumens.

Impulsaustausch

Der Impulsaustausch erfolgt analog zu den Temperatur- und Salzfliissen in Form einer durch
die Eisbedeckung gewichteten Mittelung des eisfreien und des eisbedeckten Gitterzellenan-
teils. Der Oberflachenschub des eisfreien Anteils der Gitterbox wird aus den 10 m-ECMWF-
Winden ;¢ unter Verwendung der Standard-Bulkformel

To = PaCa | Uio | W10 (2.8)

berechnet, wobei p, die Dichte der Atmosphére und ¢, = 1.32 - 10~ der Widerstandskoeffizi-
ent ist.

Der Schub, der sich an der Eis—Ozean Grenzschicht bildet und dem Ozeanmodell als Antrieb
dient, ist Teil der Impulsbilanz im Meereismodell und wird mit der Gleichung

Tw = PwCw ‘ Uy — Ujce ‘ ('L_’:w - 'L_’:ice) (29)

berechnet.

In Gleichung 2.8 betragt der Widerstandskoeffizient zwischen Eis und Ozean ¢, =3 - 1072 und
i, und ;.. sind die horizontalen Geschwindigkeiten des Ozeans und des Meereises.

Das Meereis/Deckschicht—-Modell ist detailliert in Timmermann (1997) beschrieben.
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Meereisantrieb

BRIOSO wird mit sechsstiindlichen Daten von 10 m-Wind, Bew6lkung, 2 m-Lufttemperatur
und der Taupunktstemperatur der ECMWF-Reanalysen von 1985 — 1993 angetrieben. Nach
zweimaliger Integration dieser neunjahrigen Periode ergibt sich ein quasi-stationarer sai-
sonaler Zyklus der Meereisverteilung, so dal3 die Antriebsdaten aus der dritten Integrationspe-
riode gewonnen werden kénnen. Dabei werden Impuls- und Stlwasserfliisse an der Meeres-
oberflache als klimatologische monatliche Mittelwerte fur das Referenzexperiment als Ober-
flachenantrieb des Ozeanmodells verwendet.

Diskretisierung

Die Gleichungen des Meereismodells werden auf einem Arakawa B-Gitter diskretisiert (Me-
singer und Arakawa, 1976), d.h. die skalaren Gitterpunkte fir Temperatur und Salzgehalt lie-
gen in der Mitte der Gitterzelle und die Vektorgrofen u und v liegen ebenfalls auf einem ge-
meinsamen Gitterpunkt, einen halben Gitterpunkt stidlich des skalaren Gitterpunktes®. Die
Oberflachenschiibe (Windschub bei eisfreier Gitterzelle, Eisschub bei eisbedeckter Gitterzel-
le) werden flr die Verwendung als Antriebsdaten auf die vektoriellen Gitterpunkte des Ozean-
modells linear interpoliert.

Fur die Ozeanmodellaufe wurde der thermische Antrieb wie folgt implementiert: Die Meer-
esoberflachentemperatur wird an die linear interpolierte, monatliche mittlere Deckschicht-
temperatur des Meereismodells angepasst (restoring). Die restoring—Zeitskala wird proportio-
nal zur Dicke Az der obersten Modelgitterbox (die zwischen 10 und 30 m variiert) gewahlt:

A7t =86400m tsT Az, . (2.10)

Im Gegensatz dazu ist der ozeanische SalzfluR F*$ direkt dem Meereismodell entnommen,
d.h. er entspricht dem StiRwasserfluR F" des Meereismodells. In eisbedeckten Gebieten wird
der SuRwasserflul? aus den Gefrier- und Schmelzraten des Meereises und/oder des Schnees
erhalten. Gitterboxen mit offener Wasserflache erhalten den Stidwasserfluf3 Gber die Nieder-
schlagsrate von 0.35 m a~! (Parkinson und Washington, 1979), die zeitlich und raumlich im
gesamten Modellgebiet konstant ist.

Zusatzlich wird ein schwaches restoring (mit einer Zeitskala von 300 Tagen) zu den Ober-
flachen-Salzgehalten der sommerlichen HASO-Werte angewendet.

Wechselwirkungen mit dem Schelfeis

In der BRIOS1.1 Modellversion wird die Wechselwirkung des Ozeans mit den Schelfeisgebie-
ten explizit bertcksichtigt. Schelfeisgebiete stellen die Auslal3gebiete der grof3en Eisschilde
dar. Die aus der Wechselwirkung resultierenden Schmelz- und Anfrierprozesse sind die Quel-
len fur Warme- und Salztransporte, die zur Modifikation der Schelfwassermassen in gro3em
Mal3e beitragen.

Die Warme- und Salzgehaltsbeziehungen an der Ozean-Schelfeisgrenze werden durch fol-
gende Gleichungen beschrieben:

pi(L = cpiDT)h = pepuryr(Ty — Tow) (2.11)

®Gitterstruktur siehe Abbildung A.1 in Anhang A




20 BRIOS1

piSph = pys(Sy — Sw) (2.12)
Ty, = 0.0939°C — 0.057°C' - Sy + 7.61-107*°Cm™" - h (2.13)
mit
L latente Schmelzwarme, L =3.34 x 10° Jkg~ !,
Cpi spezifische Warme von Eis’, ¢,; =2000J (kg °C) !,
h 41 Schelfeis-Gefrierrate,
Cpw spezifische Warmekapazitat von Wasser c,,, = 4180 (kg °C) !,

vr,vs  turbulenter Austauschkoeffizient fir Warme/Salz,

T, Sy  Temperatur/Salzgehaltan der Schelfeisunterseite,

Tv, S  Temperatur/Salzgehalt der Meeresoberflache,

i Dichte des Schelfeises; p; = 920 kg m~3,

h Tiefgang des Schelfeises (in erster Naherung
gleich dem Druck p an der Schelfeisbasis).

Durch diese drei Gleichungen hat man ein geschlossenes System von drei nicht-linearen, ge-
koppelten Gleichungen. In diesem Ansatz wird der totale Warmefluf3 Gber die Grenzschicht
Schelfeisbasis-Meeresoberflache hinweg berlicksichtigt. Dieser setzt sich zusammen aus der
Warme, die durch Schmelzen (i < 0) verbraucht oder durch Gefrieren® (i > 0) freigesetzt
wird, und dem vertikalen molekularen Warmeflu® durch das Schelfeis hindurch (siehe auch
z.B.Jenkins etal., 1997, Hellmer et al., 1998). AT stellt die Temperaturdifferenz zwischen dem
jahrgangsunabhangigen Schelfeisinneren und dem in situ-Gefrierpunkt an der Basis dar. Das
Aussuf3en der Wassersaule durch Schmelzen bzw. der Salzeintrag durch das Gefrieren von
Meerwasser ist proportional zum Salzgehalt S;, an der Schelfeisbasis.

Die ozeanischen Wéarme- und Salzflusse Gber den oberen Rand des der Schelfeisbasis nach-
sten Gitterbox sind proportional zu den Differenzen zwischen den Temperatur- und Salzge-
haltswerten an der Grenzflache und den in situ-Temperaturen und Salzgehalten des obersten
Gitterpunktes der Wassersaule (in der obigen Aufzéahlung kurz als Meeresoberflache bezeich-
net). Die in situ-Gefrierpunktstemperatur an der Schelfeisbasis (Gleichung 2.13) wird aus der
diagnostischen Salzbilanz fur die Grenzflache Wasser-Schelfeis berechnet.

In BRIOS1.1 bestimmt der Oberflachenschub den Impulseintrag und somit die oberflachen-
nahen Geschwindigkeiten in den Ozean. An der Unterseite des Schelfeises bzw. an der Grenz-
schicht Schelfeis-Ozean findet ein Impulsentzug durch Reibung an dieser Grenzschicht statt.
Von Bedeutung sind bei diesem Prozel? die Gezeiten, die aber nicht in das Modell integriert
sind. Geschwindigkeiten unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis werden von Robertson et al.
(1998) mit 0.2 m s~ (v,,42) angegeben, so daR der Ansatz eines konstanten turbulenten Aus-
tauschkoeffizienten fur Warme und Salz 47 = 1074 m s~! bzw. 75 =5.05 10" m s~! (Hellmer
und Olbers, 1989) als geeignet angesehen werden kann.

Diese Vereinfachung des turbulenten Warmeaustausches, der neben der Geschwindigkeit
von der Grenzschichtdicke und einer Anzahl anderer Parameter, die die turbulenten Aus-
tauschprozesse in der Grenzschicht beschreiben, abhangt (Hellmer und Olbers, 1991; Jenkins
und Bombosch, 1995), zeigt gute Ergebnisse hinsichtlich der Beschreibung der Zirkulation
und der Verteilung von Schmelzen und Frieren unter dem Schelfeis (Gerdes et al., 1999).

'Paterson (1994)
®Die Gefrierrate A ist, per Definition, negativ fir das Schmelzen.
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Dieses nichtlineare System (Gleichungen 2.11 und 2.12) wird durch die linearisierte Glei-
chung der Gefrierpunktstemperatur (Gleichung 2.13) von Meerwasser nach Foldvik und Kvin-
ge (1974) geschlossen: Durch das Substituieren von i erhalt man eine quadratische Gleichung
fur den Salzgehalt S,. Dieses Gleichungssystem ist I6sbar®, und die resultierenden Warme-
und Salzflisse an der Schelfeisbasis werden verwendet, um die transformierten Gleichungen
(C.6 und C.7) an der Oberflache (als FluBrandbedingung) anzutreiben.

Vernachlassigt wird in diesem Ansatz die zeitliche Anderung des Schelfeisgebietes, d.h. trotz
der Berechnung von £ findet keine Veranderung der Schelfeisdicke statt. Zusatzlich wird auf
die Implementierung des zéhen Fliel3ens des Schelfeises ebenso verzichtet, wie auf das da-
zugehorige Kalben an der Schelfeiskante. Dies ist zulassig, da die Zeitskala des Schelfeises im
Bereich von mehreren Dekaden liegt (K. Grosfeld, pers. Mitteilung), d.h. es kann angenom-
men werden, dal3 sich FlieBen und Schmelzen annédhernd balancieren.

Parametrisierungen kleinskaliger Turbulenz

Die raumlichen Ausmal3e der ozeanischen Bewegung reichen von einigen tausend Kilome-
tern fur die beckenweite Zirkulation bis zu wenigen Millimetern. Die raumliche Aufldsung
des Modells liegt in der GréRenordnung von mehreren Kilometern in der Horizontalen und
mehreren Metern in der Vertikalen, somit werden physikalische Prozesse ausgeschlossen,
die sich auf Raum- und Zeitskalen befinden, die kleiner sind als die Gitterauflosung und
der Zeitschritte (sub-grid), aber Auswirkungen auf die groReren Skalen haben. Diese Prozes-
se sind wichtig fur das ozeanische Regime, in diesem Fall des Weddellmeeres, und mussen
daher adaquat parametrisiert werden. Aufgrund der grof3en Anisotropie zwischen horizonta-
ler und vertikaler Bewegungen wird zwischen der horizontalen und der vertikalen Mischung
D® = Dh* 4 D unterschieden.

In BRIOS1.1 werden die vertikalen und horizontalen Beitrage der viskosen D und der dif-
fusen Terme D®-° des Gleichungssystems 2.1-2.3 mit dem harmonischen Mischungsansatz

o/ , 00
D® =V, (mgvh@) + 5 (Fféa> (2.14)
. o[ ,0i
P =v, (szh’[lf) + 5 (mZ%), (2.15)

gelost. In Gleichung 2.14 143t sich © durch S ersetzen.

vertikale Parametrisierung

Das Weddellmeer zeichnet sich durch eine schwache Schichtung aus. Durch Meereisbildung
und der damit verbundenen Salzlakenbildung nimmt die Dichte des Oberflachenwassers
stark zu. Die dadurch verursachte statische Instabilitat fuhrt zur Tiefenkonvektion. Dieser
Prozel3 ist sub—grid-skalig, flir den es zwei alternative Parametrisierungen in numerischen
Modellen gibt:

i) convective adjustment (konvektive Anpassung),

ii) vertikale Vermischung in Abhéangigkeit des Diffusionskoeffizienten.

Die konvektive Anpassung (z.B. Betts, 1986; Yin und Sarachik, 1994) beseitigt die statischen
Instabilitaten der Wassersaule durch sofortige vertikale Vermischung. Die Parametrisierung

®Negative Salzgehalte sind unphysikalisch, d.h. dieser Teil der L6sung bleibt unberiicksichtigt.
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der vertikalen Vermischung von potentieller Temperatur, Salzgehalt und Impuls findet tber
die Anderung des lokalen vertikalen Diffusionskoeffizienten statt und wurde in BRIOS1.1 ver-
wendet. Dabei sind die vertikale Viskositat und die vertikale Diffusion von der Richardson-
zahl abhangige Funktionen nach Pacanowski und Philander (1981), die zwar fur den aqua-
torialen Ozean entwickelt wurde, aber auch in anderen Regionen des Ozeans Anwendung
findet (Large, 1998),

KDy = e+ Vg (2.16)

v

Kog=—>——+Uos , 2.17
mit

2.—1 2.—1

v =0.01 m2s! Vyp = 1074 m2s~ ve,5 = 1075 m2s~

n=2 a=5

und der Richardsonzahl (Ri) als Funktion der Stabilitat der Wassersdule'® und der vertikalen
Scherung

N2
Ri=—— . (2.18)

2 2
()" (8)

Durch die schwache Schichtung reagiert die Wassersaule empfindlich auf vertikale Diffusi-
on, so dalR der Abbau von Instabilitaten schnell zu einer Homogenisierung z.B. des zentralen
Weddellmeeres fuhren kann.

Daher wurde die Diffusion so gewahlt, dai fur grofe, vertikale Geschwindigkeitsscherungen
und fur eine instabile oder schwache Schichtung die Richardsonzahl klein!! ist bzw. nega-
tiv fUr instabile Schichtungen und Vermischungsprozesse eine Schicht von etwa 30 m an
einem Tag homogenisieren. Die maximale Diffusion wurde dabei auf 0.01 m?s—! begrenzt.
Dieses bedeutet eine Mittelung Uber viele individuelle konvektive Schlote, die kleiner als
1 km im Durchmesser sind (Marshall und Schott, 1999), in den entsprechenden Auftriebs-
gebieten und Gebieten der Gitterbox, die keine konvektiven Ereignisse zeigen.

horizontale Parametrisierung

Das Modellgitter ist sehr variabel in seiner horizontalen Auflésung (Abbildung 2.1), so dal
die Viskositats- und Diffusionsoperatoren mit raumlich variierenden Koeffizienten versehen
sind.

Die laterale Viskositat ist eine lineare Funktion des horizontalen Gitterabstandes A,

ke, =01s"A . (2.19)

Um grof3e implizite, vertikale Diffusionen entlang den s-Koordinaten zu vermeiden, gleicht
dieses einem upstream-Vermischungsschema entlang den Geopotentialflachen (Beckmann
und Haidvogel, 1993; Barnier et al., 1998).

YDje Stabilitat der Wassersaule wird durch die Brunt - Vaisala-Frequenz N? = — Z 92 beschrieben.
1Dje Richardsonzahl ist groR fiir stabile Schichtung und geringe vertikale Geschwindigkeitsscherungen, somit
sind auch die Koeffizienten klein.
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In den Grenzschichten, d.h. an der Oberflache (auRBerhalb der Schelfeiskavernen) und am
Boden existiert zusatzlich eine gitterzellenabhéangige Hintergrunddiffusion

kGg=2-10"2s1A (2.20)

die die windinduzierte oberflachennahe Vermischung und die verstarkte Turbulenz in der
Bodenreibungsschicht reprasentiert.

Ein linearer Randschichtstref3 existiert an der Basis des Schelfeises. Eine konstante Hinter-
grundvermischung wird in der Schelfeiskaverne nicht angewendet, da es sonst einen kiinst-
lichen Austausch von Warme und Salz tiber die Schelfeiskante hinaus nach Norden gabe.

Bodenreibung
Die Reibung am Meeresboden wird durch die lineare Beziehung

Ta, = po -1’y (2.21)
mit der horizontalen Geschwindigkeit in der untersten Schicht des Ozeans % und r°=5 - 10~*
m s~ ! parametrisiert.

2.2 Strategie der Simulationen

Sensitivitdten im Oberflachenantrieb

Anderungen der atmospharischen und ozeanischen Bedingungen spiegeln potentielle Sen-
sitivitaten der Meereisbedeckung wider. Die Meereismodellergebnisse, d.h. die Deckschicht-
temperaturen, die als Oberflachenantrieb flir den Ozean dienen, wurden daher auf Extre-
ma in der Meereisausdehnung, u.a. im Zusammenhang mit der Antarktischen Zirkumpolar-
en Welle (White und Peterson, 1996; Gloersen und White, 2001), untersucht*?. So kénnen
Einflisse des Meereises im Modellgebiet auf die Wassermassenbildung auf dem Kontinental-
schelf des inneren Weddellmeeres und den Durchstrom der Wassermassen durch die wichtig-
sten Spalten und Gréaben des Stid-Scotia-Ruckens bestimmt werden. Verglichen werden die
Positionen der Meereiskante, die (a) durch die nérdliche Ausdehnung der -1.86°C Isotherme
der SST bestimmt und (b) anhand von Satellitenbeobachtungen ermittelt werden.

Die Satellitenbeobachtungen wurden mit dem SSM/I (Special Sensor Microwave / Imager)-
Instrument gemessen und im PELICON'3-Datensatz gesammelt (Heygster et al., 1996). Nach
der Interpolation auf das Modellgitter wurden die mittlere monatliche Meereisausdehnung
und Meereisbedeckung berechnet. Unter Meereisausdehnung versteht man hier den Flachen-
inhalt der SSM/1 Image-Pixel, die mindestens 15 % Meereiskonzentration'# enthalten, unter
Meereisbedeckung die Flache, die mit Meereis von mindestens 15 % Konzentration bedeckt

12 Antarktische Zirkumpolare Welle: Anomalien des Lufdruckes, der Meeresoberflachentemperatur und der
Meereisausdehnung, die mit einer Wellenzahl 2 und einer Periode von 8 Jahren zirkumpolar um die Antarktis
herumwandern.

¥Die Daten des SSM/I des DMSP-Satelliten (Defense Meteorological Satellite Program) wurden mit dem NASA-
Team-Algorithmus (Cavalieri et al., 1984) aufgearbeitet, um Meereisbedeckungen und -konzentrationen von
1987 bis 1996 zu erhalten.

1 Abgesehen von der Packeiskante ist auch die Packeisdecke in Kontinentnahe nicht vollstandig geschlossen.
Hé&ufig bilden sich kustenparallele Streifen, die durch ablandige Winde und Gezeiteneinwirkung eisfrei gehal-
ten und Polynjas genannt werden.
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ist, d.h. die Ausdehnung multipliziert mit der Konzentration fur all die Pixel mit einer Meer-
eiskonzentration > 15 %.

Im Verlauf der Monate Mérz bis September bildet sich um die Antarktis herum eine etwa 1l m
dicke Meereisschicht, die sich bis ca. 60°S erstreckt und zum Zeitpunkt der maximalen Meer-
eisausdehnung eine Flache von bis zu 20 - 10° km? tiberdeckt. Zur Zeit minimaler Meereis-
ausdehnung im Februar/Méarz wird immer noch eine Flache von etwa 4 - 106 km? bedeckt;
die Packeisgrenze liegt dabei im zonalen Mittel bei etwa 68°S (Tomczak und Godfrey, 1994).
Der Jahresgang der Meereisbedeckung folgt der zeitlichen Entwicklung der Lufttemperatur
mit etwa 2 Monaten Verzdgerung.

Die Abbildung 2.4 zeigt die Zeitreihe der SSM/I1-Daten des hochaufgel6sten Bereiches fur die
Jahre 1985 bis 1993 mit den jeweiligen saisonalen Minima und Maxima in der Meereisaus-
dehnung. Extrema in der winterlichen Meereisausdehnung treten in den Jahren 1990 (Mi-
nimum der Zeitreihe) und 1992 (Maximum der Zeitreihe) auf. Die Antarktischen Zirkumpo-
laren Welle wird mit einer Periode von 4 Jahren in den Maxima der winterlichen Meereis-
ausdehnung in den Jahren 1988 und 1992 und Minima der winterlichen Meereisausdehnung
in den Jahren 1986 und 1990 deutlich (Abbildung 2.4). Die Maxima gehen mit einem gerin-
gen Anstieg der nordlichen, winterlichen Meereisausdehnung in der Zeitreihe einher. Wat-
kins und Simmonds (2000) schreiben Uber einen positiven und statistisch signifikanten An-
stieg in der zirkumpolaren Meereisausdehnung und -bedeckung im Zeitraum 1987 bis 1996.
Ausserdem zeigt Hanna (2001) in der Analyse der Jahre 1987 bis 1998, dal? die antarktische
Meereisausdehnung, d.h. das jahrliche Mittel der monatlichen Trends, um 3.7 &+ 0.3 % und
die Bedeckung um 6.6 + 1.5 % zunimmt.

Ausdehnung [10°km?]
Bedeckung [10° km?]

Sep-85 Sep-86 Sep-87 Sep-88 Sep-89 Sep-90 Sep-91 Sep-92 Sep-93

Abbildung 2.4: Zeitliche Entwicklung der mittleren monatlichen Meereisausdehnung (durchgezogene Kurve)
und der Meereisbedeckung (gestrichelte Kurve) flir den hochaufgelésten Bereich der BRIOS1.1-
Modellversion von Januar 1985 bis September 1993. Die flir die Berechnung der Meereisausdeh-
nung und Meereisbedeckung verwendeten Daten der PELICON-Analyse wurden auf das Mo-
dellgitter interpoliert.

Die Abbildung 2.5 zeigt sowohl die horizontale Verteilung der saisonalen Meereisausdeh-
nung der Beobachtungen als auch die nérdlichste Ausdehnung der Oberflachengefrierpunkt-
sisotherme von -1.86°C des Modells. Im oberen Bild sind die Ergebnisse (gestrichelt SSM/1-
Daten, durchgezogen Oberflachengefrierpunktstemperatur der Deckschicht) flr das Jahr 1990
und im unteren fUr das Jahr 1992 dargestellt. Die Asymmetrie des antarktischen Kontinents
und die damit verbundenen atmosphéarischen und ozeanischen Stromungen erzeugen eine
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zonale Variation der Packeisgrenze. Unter dem Einfluf3 der Ostwinde wird das in Kiistennahe
gebildete Meereis nach Westen transportiert. Dies fuhrt an der OstkUliste der Antarktischen
Halbinsel zur Akkumulation von Meereis und letztendlich zum Maximum in der ndrdlichen
Meereisausdehnung im Weddellmeer. Die Modellergebnisse stimmen zum Zeitpunkt der ma-
ximalen Meereisausdehnung sehr gut mit den Beobachtungen Uberein, wahrend es im Som-
mer groRere Diskrepanzen gibt. Die Abweichungen auf3erhalb des feinen Gitterabschnitts
sind in der groberen Auflésung des Modells und der feineren Auflésung des SSM/1-Sensors zu
suchen. Die Gitterboxen kénnen eine zonale Ausdehnung von tber 400 km erreichen, wah-
rend die SSM/I-Datenbreite bei 25 km liegt.

N Tarser
ok
Filchner-Ronne- i
Schelfeis H
80°S]. |Ross-
Dyl Schelfei

Amery- i — - i Filchner-Ronne-
Schelfeis i v ! v Schelfeis

Abbildung 2.5: Monatliche Meereisausdehnung des Jahres 1990 (a) und 1992 (b). Die maximale Eisausdeh-
nung wird durch den Monat September (09), die minimale Eisausdehnung durch den Monat
Marz (03) des jeweiligen Jahres gezeigt. Die durchgezogene Linie stellt die -1.86°C Isotherme
der Deckschichttemperatur des Meereismodells dar, die gestrichelte Linie reprasentiert die Iso-
linie mit 15 % Meereiskonzentration der SSM/I-Daten (PELICON, Heygster et al. (1996)), d.h
die Meereisgrenze. Schelfeisgebiete sind grau unterlegt und gekennzeichnet (EWIS - 8stliche
Weddellmeer-Schelfeisgebiete).

Die Modellergebnisse geben die sommerliche Meereisverteilung qualitativ richtig wieder. Das
westliche Weddellmeer gehort neben dem Bellingshausen- und dem Amundsenmeer sowie
dem oOstlichen Rossmeer zu den Regionen des Sudpolarmeeres, die ganzjahrig von Meereis
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bedeckt sind. In diesen Regionen wird mehrjahriges Eis® mit Dicken von 3 m und mehr ge-
bildet (Strass und Fahrbach, 1998). Die ganzjahrige Meereisbedeckung wird durch die Ak-
kumulation von advehiertem Meereis aus dem 6stlichen Weddellmeer erzeugt. Das Packeis
beschrankt sich auf den schon genannten Bereich vor der Antarktischen Halbinsel, jedoch
bleibt ein Bereich vor dem noérdlichen Larsen-Schelfeis unterhalb der Spitze der Antarkti-
schen Halbinsel eisfrei. Timmermann et al. (2002b) zeigen, dal’ diese Diskrepanz zu den Be-
obachtungen ein Artefakt der Antriebsdaten ist. Die 2-m Lufttemperatur Daten der ECMWF-
Reanalyse sind gegeniiber den ECMWF-Analyse-Daten um 1°C bis 3°C erhéht. Die Folge sind
Lufttemperaturen, die hoher sind als die Oberflachengefrierpunktstemperatur und so den
sensiblen Warmeflul? zwischen Atmosphare und Ozean umkehren, d.h. zum Meereisschmel-
zen fuhren. Dieses spiegelt sich in den SST-Verteilungen des Meereismodells wider, d.h. in
den Antriebsdaten fur das Ozeanmodell, und kann sich auf das Modellverhalten auswirken,
wie in Kapitel 4 gezeigt wird. FUr den Zeitraum der Modellintegration ist diese Eisfreiheit
an der Spitze der Antarktischen Halbinsel ein Artefakt der Antriebsdaten. Watkins und Sim-
monds (2000) zeigen aber, dal es einen lokalen Trend, eine Abnahme der Meereiskonzentra-
tion im westlichen Weddellmeer gibt, der die steigenden Temperaturen (Beobachtungsdaten)
an der Halbinsel widerspiegelt.

Zur Zeit der maximalen Meereisausdehnung ist der antarktische Kontinent von einer kom-
pakten Meereisdecke umgeben, deren nordliche Ausdehnung durch den Warmetransport
des ACC und den vorherrschenden westlichen Winden, d.h. durch die zonale Eisdrift, be-
stimmt wird. Ausgehend von dem Kern ganzjahrigen Meereises vor der antarktischen Halb-
insel und der sudlichen Kuste breitet sich das Meereis im Winter Uber das gesamte Wed-
dellmeer aus. Im atlantischen Sektor des Stdpolarmeeres befindet sich die grof3te ndrdliche
Meereisausdehnung, die im Jahr 1992 etwa 56°S und 1990 etwa 60°S erreicht. Ein Minimum
in der winterlichen Meereisausdehnung befindet sich dort, wo der ACC wieder in die Nahe
des Kontinents gelangt, was im Modell mit der Einspeisung am nordlichen Rand identisch
ist. Nach Comiso und Gordon (1998) ist die Eiskante zu diesem Zeitpunkt 200 km vom Konti-
nent entfernt. Die Lage der ermittelten Eiskante ist mit einem Fehler von 10 % belegt (Comi-
so et al., 1997), so dal? im Rahmen dieser Unsicherheit die Satellitenbeobachtungen mit den
Modelldaten gut Ubereinstimmen.

Modelldufe mit BRIOS1.1

Far die Validierung des Modells wurde eine Langzeitintegration mit den monatlich gemit-
telten Meereismodelldaten der neunjahrigen Periode 1985 bis 1993 als Oberflachenantrieb
durchgefuhrt (diese Studie wird im weiteren Verlauf der Arbeit als Referenzlauf (ref) bezeich-
net).

Die Auswirkungen extremer Oberflachenbedingungen auf die Zirkulation und die Wasser-
massenexporte in der DOVETAIL-Region wurden in Sensitivitatsstudien mit den im vorhe-
rigen Abschnitt erwadhnten Antrieben minimaler und maximaler winterlicher Meereisausde-
hung in der Periode 1985 bis 1993 durchgefuhrt. In den nachfolgenden Kapiteln wird die Sen-
sitivitatsstudie mit dem Antrieb des Jahres 1990, dem Jahr mit minimaler winterlicher Eisaus-
dehnung, Y90, und die mit dem Antrieb des Jahres 1992, dem Jahr mit maximaler winterlicher
Meereisausdehnung, Y92, genannt.

5 Antarktisches Meereis besteht im Gegensatz zum arktischen Meereis hauptsachlich aus einjahrigem Eis. Ein-
jahriges Eis erreicht Dicken zwischen 0.5 m und 1 m. Der Salzgehalt (S ~ 9) des antarktischen Meereises ist
wegen des schnelleren Wachstums und des geringeren Alters gréRer als die Salzgehalte des arktischen Meer-
eises (Eicken, 1992).
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Wahrend der Referenzlauf flr 30 Jahre integriert wird, beginnen die Sensitivitatsstudien ab
dem 20. Jahr des Referenzlaufes und werden fir 10 Jahre integriert. Das 31. bzw. das 11.
Jahr der jeweiligen Integration wurde als hochaufgeldster Datensatz (3-Tage) archiviert. Die-
se zeitlich hochaufgel6sten Datensatze wurden sowohl fur die Modellvalidierung und die Be-
rechnung der Transporte als auch fur die Berechnung von Partikeltrajektorien verwendet.

In drei weiteren Modellaufen wurden kiinstliche Tracer in das Modellgebiet eingebracht und
mit den Oberflachenantrieben des Referenzlaufs und der Sensitivitatsstudien Y90 und Y92
far 25 Jahre integriert. Die Integrationen begannen im 25. Jahr der jeweiligen Simulation.
Ein ergdnzender Modellauf wurde mit den monatlichen Mittelwerten des Meereismodells
der neunjahrigen Periode 1985 bis 1993 angetrieben. Diese Periode wurde zyklisch zweimal
durchlaufen und die monatlichen Mittelwerte des zweiten Zyklus fur die Analyse verwendet.
Auf Grund der langen zeitlichen Dauer der Integrationen wurden keine hochaufgeldsten Da-
tensatze aus diesem Modellauf gewonnen.

Einschwingverhalten und Langzeitstabilit&t

Das Modellverhalten zeigt sich in den gemittelten Tracerwerten und deren Erhaltung Gber
den gesamten Integrationszeitraum. Die prognostischen Variablen werden tber den hoch-
aufgeldsten Teil des Modellgebietes (82°S bis 50°S und 20°W bis 65°W) gemittelt, in dem sich
Anderungen in den hydrographischen Feldern ergeben. Es sei hier noch einmal daran erin-
nert, dal® die Modellvariablen auBerhalb dieses Modellgebietes an die HASO-Klimatologie
gezwungen werden.

Abbildung 2.6 zeigt die Zeitserien der volumengemittelten ©- und S-Werte sowie die volu-
menintegrierte kinetische Energie pro Flache (Jm~2) fir den gesamten Integrationszeitraum,
d.h. 30 Jahre fur den Referenzlauf und 10 Jahre fur die Sensitivitatsstudien Y90 (rot)und Y92
(blau). Wahrend die Temperatur zunachst zunimmt und sich nach etwa 15 Jahren im Gleich-
gewicht befindet (© = 0.36 °C), nimmt der Salzgehalt in den ersten drei Jahren ab, bevor er
wieder leicht zunimmt und ins Gleichgewicht (S = 34.62) einschwingt. Volumengemittelte
Temperaturen zeigen einen jahrlichen Anstieg von bis zu 0.02 °C pro Jahr bis zum 15. Jahr.
Volumengemittelte Salzgehalte nehmen mit einer Rate von 0.004 pro Jahr ab. Die raumliche
Anderung des Tracerverhaltens wird Kapitel 3 behandelt. Zu- und Abnahme von ©- und S-
Werten zu Beginn der Simulation stellen ein typisches Verhalten fur regionale Simulationen
dar. Da die HASO-Klimatologie zu den sommerlichen Werten tendiert, reprasentieren die An-
derungen abweichende Modellwerte von der Klimatologie, wie sie durch Hydrographie und
Oberflachenantriebsfelder hervorgerufen werden und zeigen des weiteren, die Ausrichtung
des Modells zu einem warmeren und salzdrmeren Zustand.

Der Referenzlauf zeigt in Abbildung 2.6¢ einen rapiden Anstieg der kinetischen Energie in-
nerhalb des ersten Jahres der Integration. Danach kommt es zu einem Abfall, bis nach dem
sechsten Jahr kein zeitlicher Trend mehr festzustellen ist, abgesehen von kleineren zeitlichen
Anderungen um einen Mittelwert von etwa 274.5 Jm~2. BRIOS1.1 zeigt eine jahrliche und ei-
ne halbjahrliche Periode in der kinetischen Energie, die den Oberflachenantrieb widerspie-
geln. Durch die fortwadhrende Verwendung eines mittleren, jahrlichen Antriebsdatensatzes
Uber den Integrationszeitraum ergeben sich keine zwischenjahrliche Variabilitaten. Der zeit-
liche Verlauf der Sensitivitatsstudien Y90 und Y92 ist ebenfalls in Abbildung 2.6c dargestellt.
Beide Kurven zeigen den halbjahrlichen sowie jahrlichen Zyklus, wobei die Maxima beider
Laufe groRer und die Minima kleiner werden. Ein Gleichgewicht wird in beiden Laufen im
vierten/funften Jahr der Integration erreicht.
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integrierter kinetischer Energie pro Flache des hochaufgeldsten Bereiches des Modells vom Tag

to=0 bis Tag ¢, = 10800. Die Kurve des Referenzlaufes (ref) ist in schwarz gehalten, die Sensitivi-
tatsstudien beginnen ab dem 20. Jahr und sind fur das Jahr mit minimaler Eisausdehnung (Y90

Abbildung 2.6: Zeitserien von volumengemittelter (a) potentieller Temperatur, (b) Salzgehalt und (c) volumen-
- rot) und fr das Jahr mit maximaler Eisausdehnung (Y92 - blau) dargestellt.
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Diese Zeitserien zeigen, dal3 das Modell einen Gleichgewichtszustand erreicht, und sich auch
die Sensitivitatsstudien mit einer Integrationszeit von 10 Jahren einem Quasi- Gleichgewichts-
zustand angenahert haben.

Rechnerbedarf und -leistung

Die BRIOS1.1-Modellversion wurde auf dem Parallelrechner Cray - T3E des AWI mit 16 bzw. 8
Prozessoren gerechnet. Die 16 Prozessoren wurden fur die online-Rechnungen des Referenz-
laufes und der Sensitivitatsstudien verwendet, die 8 Prozessoren fur die offline-Rechnungen
der Float-Studien. Die benétigte Rechenzeit fir einen Modellmonat (30 Tage) beléuft sich auf
etwa 4 Stunden CPU-Zeit. Die offline Rechenzeit betragt dagegen fur 1 Modelljahr nur etwa
3.25 h CPU-Zeit. Das Modell kann auch auf 32 Prozessoren gerechnet werden, was die ben6-
tigte CPU-Zeit zwar auf etwa 2 h verringert, aber einen Anstieg der Wartezeit vor dem Abar-
beiten bedeutet. Die Modellversion mit dem elliptischen Léser MUD2 benétigte etwa 8.5 h
CPU-Zeit fur 30 Modelltage. Das Meereismodell BRIOSO benétigt 1 h CPU-Zeit fir 30 Tage
auf dem Vektorrechner CRAY J90 des AWI. Der hier beschriebene sehr grof3e Verbrauch an
Rechenzeit, verbunden mit der Gittergrofe, ist ein Grund, warum diese Modellversion eine
stand-alone-Ozeanmodellversion ist.
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2.3 Vorstudien mit BRIOS1.0

Ozeanmodell

Mit dem Ozeanmodell BRIOS1.0 wurden Studien zum WSDW-Einstrom im 6stlichen Wed-
dellmeer durchgefuhrt. Es gehort ebenfalls zu der Familie der hydrostatischen Ozean-Zirku-
lationsmodelle primitiver Gleichungen innerhalb des BRIOS-Projektes. Die Modellkonfigu-
ration besteht aus einem zirkumpolaren Modellgebiet, das von 50°S bis 82°S reicht und so-
wohl die flachen Schelfgebiete als auch die Kavernen unter den Schelfeisgebieten beinhaltet.
Das horizontale Gitter des Modells konzentriert sich mit einer horizontalen Auflésung von
1.5° in zonaler und 1.5°cos¢ in meridionaler Richtung auf das Weddellmeer. AuRerhalb des
Weddellmeersektors steigt der zonale Gitterabstand allmahlich auf 6.75° an. Ein 'stand-alone’
Meereis/Deckschicht-Modell, beschrieben im Abschnitt 2.1, wurde mit ECMWF-Reanalyse-
Daten der Jahre 1985 bis 1993 angetrieben. Die Eismodellergebnisse, gemittelt zu einem ’Kli-
matologischen’ Jahr, stellen die Oberflachenantriebe (Oberflachenschubspannungen, Salz-
flusse, Deckschichttemperatur) des Ozeanmodells dar. Das Ozeanmodell wird mit den Daten
des HASO initialisiert. Die BRIOS-Modellkonfiguration und die hydrographischen Modeller-
gebnisse beschrieben Beckmann et al. (1999) detailliert.

Tracer- und Float-Experimente

Um den Ursprung und die Ausbreitung der dichten antarktischen Wassermassen im und in
das Weddellmeer zu untersuchen, werden zwei Strategien verwendet: die kombinierte An-
wendung von sogenannten Alters- und Anteilstracersimulationen (passive Tracer) und die
Berechnung von Lagrangeschen Trajektorien.

BRIOS1.0-Simulationen mit anthropogenen Tracern (FCKW) werden in Rodehacke (2002)
beschrieben. Deshalb wird hier nur kurz auf ein Experiment eingegangen, das die Fahig-
keit des Modells zur Tiefenwasserbildung widerspiegelt. Die FCKW-Tracerlaufe werden mit
einer FCKW-Klimatologie (Walker et al., 2000) angetrieben, und es werden die von England
et al. (1994) beschriebenen Tracereintragsfunktionen (z.B. die Randbedingungen und Gas-
austauschabhangigkeit von Meereis und Windgeschwindigkeit) verwendet.

Transporte und Transitzeiten wurden bestimmt durch passive Tracer und numerische Floats,
die (a) vor dem Amery-Eisschelf in der Prydz Bay-Region und (b) im inneren Weddellmeer
sudlich des Larsen-Schelfeises in das Modell eingesetzt wurden (siehe Abbildung 2.7). Bei den
passiven Tracern handelt es sich um solche Tracer, die als “Alters”- und als “Anteils”-Tracer
betrachtet werden kénnen. In der Literatur gibt es verschiedene Definitionen des Alters ei-
ner Wassermasse (z.B. Deleersnijder et al., 2001).In dem vorliegenden Modell wird das Al-
ter des sogenannten Alters-Tracers entlang eines Schnittes wahrend jedes Modellzeitschrittes
auf Null gesetzt. An den Ubrigen Gitterpunkten erhdht sich der aktuelle Wert (der Gitterzelle)
um den Zeitschritt At. Mit zunehmender Integration konvergiert dieser Wert gegen das mitt-
lere Ausbreitungsalter, da sich im quasi-stationaren Zustand eine stabile Mischung aus adve-
hiertem und lokalem Wasser ergibt. Zu betonen ist, daf? bei einem Initialisierungswert von 0
und einem Tracerwert, der noch nicht konvergiert ist, die lokalen Daten ein unteres Limit des
Integrationswertes (z.B. des Anteils) darstellen'®. Am nérdlichen Rand des Modells wird die
sogenannte Naumann-FluRrandbedingung verwendet, fur die fl—g = 0 gilt. Das Alter (a) des

®verkiirzt man die Rechenzeit, in dem man den Inititalisierungswert ungleich Null wahlt, so konvergieren die
passiven Tracerwerte, von héheren und niedrigeren Werten kommend, gegen die mittlere Ausbreitungszeit
(Stevens und Stevens, 1999).
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Wasserpaketes wird dabei als die Zeit definiert, die seit dem Verlassen der Region vergangen
ist, in der das Alter auf Null gesetzt wurde.

Um den prozentualen Anteil der ventilierten Wassermasse zu erhalten, wurde ein Farbstoff-
tracer simuliert, d.h. jede Gitterbox in dem Quellgebiet erhielt zu jedem Zeitschritt einen
Farbstoffwert “eins”, die anderen Gitterboxen blieben unveréndert. Die Farbstofftracerexpe-
rimente liefen parallel zu den “Alters”-Experimenten.

Im ersten Experiment wurden die Tracer in der Prydz Bay ausgesetzt und die Wassermas-
sen mit Prydz Bay-Wasser (PBW) bezeichnet. Im zweiten Experiment wurden sie sudlich des
Larsen-Schelfeises ausgesetzt und die Wassermassen als Inneres-Weddellmeer-Wasser (IWW)
bezeichnet. Die Vermischungsprozesse wurden durch dieselben Differentialgleichungen wie
flr Temperatur und Salzgehalt berechnet (siehe Beckmann et al., 1999).

Wassermassenimporte ins Weddellmeer

Abbildung 2.7 zeigt die mit BRIOS1.0 simulierte zirkumpolare FCKW11-Verteilung im Som-
mer 1997 in der Bodenschicht des Modellgebietes. Durch die zeitliche Entwicklung der Ein-
tragsfunktion (Walker et al., 2000) entsprechen hohe FCKW-Konzentrationen frisch ventilier-
ten Wassermassen.
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Abbildung 2.7: FCKW-Verteilung in der Bodenschicht des BRIOS1.0-Modells nach 77 Integrationsjahren (Som-
mer 1997). Die Bodentopographie ist in 500 m-Intervallen dargestellt. Die rot umrandete Fla-
che zeigt das Prydz Bay-Gebiet, in dem Floats und passive Tracer ausgesetzt wurden. Die rote
Linie entlang des Null-Meridians (0°) zeigt den Schnitt der Abbildungen 2.10, 2.11 und 2.12.
Entlang der roten Linie sudlich des Larsen-Schelfeises (LIS) wurden die passiven Tracer des
2. Experiments ausgesetzt. Abkurzungen: AIS - Amery-Schelfeis, Ak - Adélie-Kuste, FRIS -
Filchner-Ronne-Schelfeis, RIS - Ross-Schelfeis und WL - Wilkes-Land. Modifiziert nach Schod-
lok et al. (2001).

Verschiedene Gebiete um den Antarktischen Kontinent herum (u.a die Schelfeisgebiete Filch-
ner-Ronne und Ross) zeigen hohe FCKW-Konzentrationen und weisen sich dadurch als Tiefen-
und Bodenwasserbildungsgebiete aus. Sie enthalten die héchsten FCKW-Konzentrationen
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und zeigen ein Maximum nahe der Berkner-Insel. Den Filchner-Ronne- und Ross-Schelf-
eisgebieten sind breite Kontinentalschelfe vorgelagert. Deren Topographie erlaubt eine Salz-
anreicherung des Schelfwassers durch Salzlakenbildung wéhrend der Meereisbildung (Gill,
1973), was zu dichten, bodennahen Wassermassen fuihrt. Wasserpakete mit hohen FCKW11-
Werten mischen sich in das Wasser des Kiistenstromes ein und folgen der allgemeinen Wir-
belzirkulation.

In situ-Beobachtungen bestatigen ein von dem Modell erzeugtes FCKW-Signal im westlichen
Weddellmeer, eine C-férmige Region mit den geringsten FCKW-Konzentrationen im gesam-
ten Modellgebiet. Dieses Ergebnis zeigt die Fahigkeit des Modells, neu gebildete Bodenwas-
sermassen eng am Kontinentalhang zu halten und geringe laterale Vermischung mit dem
Beckeninneren zuzulassen. Letzteres ist konsistent mit Beobachtungen von z.B. Fahrbach
etal. (1995b).

Im Rossmeer zeigt sich, dal3 frisch ventiliertes Wasser in den Kiustenstrom eingebunden und
die Amundsen-Tiefseebene durch den Rosswirbel bellftet wird. Von Bedeutung ist ebenfalls
die Fahigkeit des Modells, die Wassersaule auch westlich des Rossmeeres, d.h. Gebiete vor der
Adélie-Kuste und Wilkes-Land sowie in der Prydz Bay, tiefreichend zu belUften (Abbildung
2.7). Dies ergibt ein einheitliches Bild mit den Beobachtungen von Rintoul (1998) und den
Modellergebnissen von Hellmer und Beckmann (2001). Neben hohen FCKW-Konzentrationen
am Meeresboden der Prydz Bay zeigtauch ein Temperaturschnittder oberen 2000 m der Was-
sersdule die BelUftung dieser Region (Abbildung 2.8). Eine Linse geringer Temperatur (© <
-0.2°C) ist umgeben von warmerem Wasser. Diese Linse resultiert aus einem Konvektionser-
eignis im Winter des 20. Integrationsjahres. Eine Charakteristik des Antarktischen
Kistenstromes findet sich in der typischen, v-férmigen Temperaturverteilung wieder, die u.a.
Gordon (1998) auch an der Antarktischen Halbinsel beschrieb. In den oberen 60 m der Was-
sersaule befindet sich das Winter-Wasser (WW). Darunter deuten die zur Kiste hin aufstei-
genden Isothermen unterhalb des WW das Auftreiben von CDW an, wie es von z.B. Smith
et al. (1984) oder Wong et al. (1998) beobachtet wurde.
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Abbildung 2.8: Temperaturschnitt der oberen 2000 m der Wassersaule vor dem Amery-Schelfeis entlang 72°0.
Die Abbildung zeigt einen Snapshot der Temperaturverteilung von Anfang September (Winter)
im 20. Modelljahr.
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Eine weitere Methode, die Ausbreitung neu bellfteter Wassermassen darzustellen, ist das
Aussetzen von infinitesimalen Partikeln (sogenannten Floats, siehe auch Kapitel 5) und de-
ren zeitliche Integration mit dem Geschwindigkeitsfeld. Partikel wurden in der Wassersaule
vor dem Amery-Schelfeis (Prydz Bay) in der tiefen Deckschicht des oben beschriebenen Kon-
vektionsereignisses ausgebracht (Abbildung 2.9). Das ventilierte Wasser breitet sich mit dem
Kistenstrom als Teil des stidlichen Zweiges des Weddellwirbels nach Westen aus. Die Tran-
sitzeiten der bellfteten Wassermassen hangen von ihrer Position innerhalb der Wassersaule
ab. Floats, die bis in die Tiefe des FCKW-Konzentrations-Maximums, d.h. tiefer als 3000 m
absinken, benétigen 5.7+0.7 Jahre!’, um den Null-Grad-Schnitt zu erreichen. Etwas héher in
der Wassersaule (2000 - 3000 m), im Kern des schnelleren Kiistenstroms, erreichen die Floats
den Null-Grad-Schnitt etwa ein Jahr friher.
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Abbildung 2.9: Tiefenkodierte (Farbskala) Darstellung der Trajektorien von Partikeln, die in der Oberflachen-
schicht vor dem Amery-Schelfeis (Prydz Bay) im Monat der Tiefenwasserbildung (September)
ausgesetzt wurden. Driftzeiten sind symbolisch dargestellt. Die Inseln im Modellgebiet werden
durch ihre Initialen angezeigt: Bl - Berkner-Insel, SG - Suid-Georgien, SOl — Stid-Orkney-Inseln
und SSal - Std-Sandwich-Inseln, die groRen Schelfeisgebiete sind schattiert unterlegt.

Die wéahrend der Polarstern-Fahrt ANT XV/4 aufgenommene, beobachtete FCKW-Verteilung
entlang des Null-Grad-Schnittes (Abbildung 2.10a) zeigt die bekannte Kernstruktur hoher
FCKW-Konzentrationen in der Tiefsee. Der sogenannte nordliche Kern hoher FCKW-Kon-
zentrationen befindet sich am sudlichen Hang des Mittelatlantischen Ruckens (MAR), der
sudliche Kern am Kontinentalabhang des Antarktischen Kontinents. Die héchsten passiven
Tracer-Konzentrationen auf dem Null-Grad-Schnitt (nach 20 Integrationsjahren) befinden
sich am Kontinentalhang in einer Tiefe von etwa 3400 m in einem tiefen Kern, der westwarts
in das Weddellmeer flie3t (Abbildung 2.10b). Ein geringer Anteil rezirkuliert nach dem Durch-
stromen des Weddellmeeres zurtuick zum Null-Grad-Schnitt. Die vertikale Tiefenzuordnung
dieses ostwarts stromenden Traceranteils in der Wassersdule stimmt nicht mit dem beobach-
teten Kernmaximum (Abbildung 2.10a) am sudlichen Hang des Mittelatlantischen Riickens
Uiberein. Uber die Maud-Kuppe erstreckt sich eine Zunge leicht erhéhter Tracer-Konzentra-
tion, die vermutlich durch das Ablosen eines Teils des Kiistenstroms an den 6stlich gelegenen

1"Die Variabilitat kommt durch die individuellen Trajektorien zustande, da die Floats in einem heterogenen Ge-
schwindigkeitsfeld advehiert werden.
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Abbildung 2.10: Vergleich der FCKW-Konzentrationen in pmol kg~ mit modellierten Anteilstracern entlang
des Null-Grad-Schnittes. (a) FCKW-Konzentration wéahrend der Polarsternfahrt ANT XV/4 im
Jahr 1998, (b) modellierter Wassermassenanteil mit Herkunft aus der Prydz Bay und (c) mo-
dellierter Wassermassenanteil, der aus dem Weddellmeer stammt. Wahrend in (b) und (c) das
Ekstrgm-Schelfeis (EIS) zu sehen ist, fehlt dieses in (a) in den Beobachtungen. MAR — Mittelat-
lantischer Rucken. Modifiziert nach (Schodlok et al., 2001).
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Astrid- und Gunnarson-Rucken entsteht (Timmermann et al., 2002b).

Das Ergebnis des zweiten passiven Tracerexperimentes ist in Abbildung 2.10c dargestellt. Am
stidlichen Hang des MAR, in einer Wassertiefe von etwa 4200 m, befindet sich ein Kern ho-
her Anteils-Konzentrationen. Dieses Ergebnis entspricht ungeféahr der beobachteten Lage des
Kerns an dieser Position (Abbildung 2.10a) und deutet darauf hin, daRR der nérdliche Kern sei-
nen Ursprung im westlichen Weddellmeer hat und nicht in der Rezirkulation des studlichen
Einstroms.

Die mittleren Transitzeiten (MTT) des PBW zum Null-Grad-Schnitt werden mit dem bekann-
ten PBW-Anteil und dem lokalen Alter (Abbildung 2.11) berechnet. MTT des stdlichen Kerns
wurden flr die Jahre 15 bis 25 der Integration berechnet. In diesem Zeitintervall erreicht
das Verhaltnis von PBW zu lokalem Wasser einen asymptotischen Wert. Dieser Wert hat den
hochsten Anteil mit 26 % PBW in einem Kern in 3400 m Tiefe (grine Kurve). PBW, das in
diesem Kern gefunden wird, benétigt 6.2 Jahre, um die Strecke von der Prydz Bay zum Null-
Grad-Schnitt zuriickzulegen. Das Geschwindigkeitsmaximum am Kontinentalhang befindet
sich aber in 2500 m Wassertiefe und weist somit geringere Transitzeiten von 4.6 Jahren auf.
Die PBW-Konzentration nimmt stark vom Kontinentalschelf nach Norden hin ab.

Im Modell werden 2.5 Sv PBW mit dem Kustenstrom tiber den Null-Grad-Schnittin das Wed-
dellmeer transportiert. Dieser Transportwert stimmt gut tGberein mit Beobachtungen von
Hoppema et al. (2001) und Klatt et al. (2002). Klatt et al. (2002) geben einen Anteil von 20
+ 3 % fur ventiliertes Wasser im sudlichen Kern an, wahrend Hoppema et al. (2001) einen
Transport von 2.7 + 0.9 Sv berechneten. Die Modellsimulationen ergaben des weiteren eine
saisonale Variation von 0.2 Sv. Hohere Transportwerte wurden im Sommer gefunden, zum
Winter hin nahmen sie kontinuierlich ab.

Der nordliche Kern in Abbildung 2.11a zeigt einen PBW-Anteil von 9 % in einer Tiefe von
3000 m. Dieser Anteil benétigt 15.3 Jahre, um den langen Weg von der Prydz Bay durch das
innere Weddellmeer zum Null-Grad-Schnitt zurtickzulegen. Der Transport an PBW in diesem
Kern betragt 0.4 Sv und ist der Anteil, der nicht tlber den Stid-Scotia-Rucken in die Scotia-See
exportiert wird.
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Abbildung 2.11: Entlang des Greenwich-Meridians werden in diskreten Tiefenstufen (siehe Legende der Ab-
bildung) der Anteil (a) und die Transitzeit (b) des Wassers mit Herkunft Prydz Bay (siehe Ab-
bildung 2.7), das mit passiven Tracern geimpft wurde, angegeben. Die Datenliicke bei 63.2°S
entsteht durch Traceranteile die kleiner als 2 % sind.

Der maximale IWW-Anteil entlang des Null-Grad-Schnittes betragt 24 % und befindet sich
in 4200 m Tiefe (Abbildung 2.12). Auch dieses Ergebnis wird durch die Beobachtungen der
FCKW-Konzentration wahrend der Polarstern-Fahrt ANT XV/4 bestatigt. Der IWW-Transport




36 BRIOS1

Uber den Null-Grad-Schnittbetragt 0.9 Sv und bendtigt etwa 9 Jahre vom Kontinentalhang bis
zum Null-Grad-Schnitt. Der modellierte IWW-Transportist im Vergleich zu den aus Beobach-
tungen berechneten 3.0 £+ 1 Sv (Klatt, pers. Mitt. 2001) am Null-Grad-Schnittsehr gering. Die
Diskrepanz kdnnte einerseits an dem Ausstromen der Wassermassen aus den Uberschéatzten
Passagen des Suid-Scotia-Rickens liegen wie auch an der Vermischung entlang des Rucken-
systems?8,
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Abbildung 2.12: Diskrete Tiefenstufen (siehe Legende der Abbildung) geben den Anteil (a) und die Transitzeit
(b) des Wassers mit Herkunft aus dem inneren Weddellmeer (siehe Abbildung 2.7) an, das mit
passiven Tracern geimpft wurde.

Transporte Uber den Stlid-Scotia-Rlicken

Die Darstellung der tiefen Passagen im Sud-Scotia-Ricken sind in der Modellversion
BRIOS1.0 entsprechend der groberen Auflosung tiefer und sehr viel breiter als in der Realitét.
Die Uberstromgebiete befinden sich éstlich der Siid-Orkney-Inseln'® und westlich der Stid-
Orkney-Inseln?°. Die resultierenden Transportraten durch die Passagen kdnnen demnach
Uberschétzt sein, geben aber einen Hinweis darauf, welche Grolienordnung man bei einer
realistischeren Modelltopographie erwarten kénnte. Der Durchstrom durch beide Passagen
in die Scotia-See betragt insgesamt 0.5 Sv an PBW und 1 Sv an IWW. Da die westliche Passage
naher an der Quellregion der Wassermasse liegt, wird sie eher durchstrémt als die 6stliche.
Allerdings betragt der zeitliche Unterschied nur 1.2 Monate. Dies scheint ein sehr geringer
Wert zu sein, ist angesichts der starken Glattung der Bodentopographie und der Uberschét-
zung der Passagengrof3e aber plausibel. Da es sich bei den angegebenen Transportwerten
ebenfalls um einen Naherungswert handelt, ergibt die Studie mit einer héheren Auflésung
und besserer Bodentopographie verlaRlichere Ausbreitungsstrukturen und -transporte.

Zusammenfassung — Vorstudie

In situ-Beobachtungen von Tiefen- und Bodenwassermassenbildung im Indischen Sektor
des Sudpolarmeeres sind sehr rar (Rintoul, 1998; Jacobs und Georgi, 1977; Wong et al., 1998).
Obwohl das Modell in der Prydz Bay-Region eine grobe Aufldsung hat, zeigen die Modeller-
gebnisse ein kohéarentes Bild beztglich der Wassermassenbildung in der Prydz Bay. Dort sinkt

¥Die Distanz von der Spitze der Antarktischen Halbinsel bis zum Greenwich-Meridian betragt etwa 3500 Km
P\West-Ost-Schnitt von den Siid-Orkney-Inseln bis zu den Siid-Sandwich-Inseln.
Dyest-Ost-Schnitt von der Antarktischen Halbinsel bis zu den Siid-Orkney-Inseln.
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Wasser in groRRe Tiefe ab und advehiert entlang des Kontinentalhanges in das Weddellmeer.
Diese Erkenntnisse, die die Vermutung von Meredith et al. (2000) bestatigen, basieren auf
FCKW-Modelldaten, passiven Tracern und numerischen Float-experimenten.

Die Ergebnisse des PBW-Experiments zeigen nicht die “tiefe” Doppelkernstruktur, wie sie aus
Tracerproben entlang des Null-Grad-Schnittes (Abbildung 2.10a) bekannt ist. Ein zusatzli-
ches Experiment mit einem passiven Tracer aus dem westlichen Weddellmeer gibt die Struk-
tur am sudlichen Hang des Mittelatlantischen Ruckens wieder und gibt Ruckschlisse tber
den Entstehungsort des nordlichen Kerns. Der PBW-Transport von 2.5 Sv fur den sudlichen
Kern des Null-Grad-Schnittes, der das innere Weddellmeer auf seinem weiteren Weg nach
Westen erreicht, impliziert, dal3 das PBW zusétzlich zu dem neu ventilierten Wasser im Wed-
dellmeer beitragt. Etwa 20 % PBW verlassen das Weddellmeer mit dem tiefen Randstrom nach
Osten und sind als “pseudo”-nérdlicher Kern auf dem Null-Grad-Schnitt (Abbildung 2.10c)
zu sehen. Zur Ventilation des Weltmeeres tragen ungefahr 0.5 Sv bei, die sich Uber den Std-
Scotia-Riucken nach Norden ausbreiten. Der tbrige Anteil des PBW wird im Weddellmeer mit
den umgebenden Wassermassen vermischt.

Das IWW am stidlichen Hang des Mittelatlantischen Riickens legt jedoch nahe, dal3 der std-
liche Kern nicht, wie von Dickson (1994) postuliert, durch eine Rezirkulation des ndrdlichen
Kernes entsteht, sondern durch Prozesse auf3erhalb des Weddellmeeres. Es werden 1 Sv IWW
in die Scotia-See exportiert, ein Wert, den es in der Literatur noch nicht gibt. Der Transport
an IWW Uber den Null-Grad-Schnitt hinaus ist mit 0.9 Sv allerdings unterreprasentiert. Dies
kénnte u.a. an der groben Topographie des Stid-Scotia-Rlckens liegen.

Eine mdgliche Erklarung fur den groRen Transport jungen Wassers im stidlichen Kern besteht
darin, daRR der Kustenstrom konzentriert entlang der Kiste gefihrt wird, und es dort noch
lokale Quellen gibt (Abbildung 2.7), die junges Wasser in den Kern mischen.

Beobachtungen (Orsi et al., 1999) und Modellergebnisse (Hellmer und Beckmann, 2001) be-
schreiben eine AABW-Bildungsrate von ~ 10 Sv fiir das Sudpolarmeer. Der verhaltnismafig
groRRe Transport von 2.5 Sv reduziert somit die relative Wichtigkeit des Weddellmeeres als
Quelle fur das AABW.

Um allerdings konkretere Aussagen Uber den Wassermassenexport durch die Passagen des
Sud-Scotia-Ruckens zu machen, ist die Modellauflésung in BRIOS1.0 zu grob. Mit der hoch-
auflésenden Version BRIOS1.1 werden daher WSDW- und IWW-Ausstrom und deren zeitliche
Variabilitat sowie der Einflu des siidlichen Kontinentalschelfgebietes auf die Wassermassen-
ausbreitung weitergehend untersucht.







3 Modell-Validierung

Anhand der Ergebnisse des BRIOS1.1-Referenzlaufs werden die Besonderheiten des Weddell-
meeres und der Scotia-See hinsichtlich Wassermassenverteilung und Zirkulation diskutiert.
Der Referenzlauf wurde mit den gemittelten monatlichen Eismodelldaten der Jahre 1985 bis
1993 angetrieben. Die Darstellung der Modellergebnisse in diesem Kapitel bezieht sich auf
die Jahresmittelwerte des 31. Modelljahres, da dann sowohl der Rerenzlauf als auch die Sen-
sitivitatslaufe eingeschwungen sind. Abweichungen davon werden entsprechend erwéahnt.
Die Modellergebnisse werden mit verfigbaren Beobachtungen verglichen und qualitativund
quantitativ validiert.

3.1 Wassermassenverteilung

Weddellmeer

Die Wassersaule des tiefen Weddellmeeres kann nach Foster und Carmack (1976b), Fold-
vik et al. (1985) und Orsi et al. (1993) in vier Wassermassen unterteilt werden. In den obe-
ren 100 m befindet sich eine Schicht, die sich aus sommerlichem Oberflachenwasser und
Winter-Wasser (WW) zusammensetzt und als Antarktisches Oberflachenwasser (AASW) be-
zeichnet wird. Die Charakteristika des Oberflachenwassers variieren im saisonalen Zyklus
durch Erwarmung und Meereisschmelzen und durch Abkuhlung und Gefrieren. Innerhalb
des AASW existiert in den Sommermonaten eine scharfe Halokline, die den Ubergang zum
Winter-Wasser markiert. Das WW resultiert aus Konvektionsereignissen des vorhergehenden
Winters.

Unterhalb des WW, d.h. unterhalb der permanenten Temperatur- und Salzgehaltssprung-
schicht, die zwischen 100 und 200 m liegt, befindet sich das Warme Tiefenwasser: (WDW).
Das WDW, eine fur das Weddellmeer charakteristische modifizierte Form des Zirkumpolaren
Tiefenwassers (CDW)?, ist durch Maxima in Temperatur und Salzgehalt gekennzeichnet. Das
Temperaturmaximum liegt im tiefen Weddellmeer in etwa 300 - 500 m Tiefe und das Salzge-
haltsmaximum etwas tiefer in der Wassersaule. In der Néhe des Kontinentalschelfs befindet
sich der Kern des WDW aufgrund von auflandigem Ekmanstrom tiefer in der Wassersaule (bis
zu 1000 m Tiefe, Whitworth et al. (1998)).

Unterhalb des WDW nehmen sowohl Temperatur als auch Salzgehalt zum Boden hin ab. Di-
rekt unter dem WDW befindet sich das Weddellmeer-Tiefenwasser (WSDW), die Quellwas-
sermasse des Bodenwassers der Weltmeere. Das WSDW befindet sich in einer Tiefe zwischen
ca. 2000 und 4000 m. Darunter befindet sich bis zum Meeresboden die dichteste Wassermas-
se des tiefen Weddellmeeres, das Weddellmeer-Bodenwasser (WSBW).

YIn der Literatur wird das WDW auch als Weddell Warm Water bezeichnet (u.a. in Muench et al., 1992).
2Unteres Zirkumpolares Tiefenwasser (LCDW) wird in den Weddell-Wirbel bei etwa 20°0 eingespeist (Schroder
und Fahrbach, 1999) und durch Vermischung in WDW transformiert (Whitworth et al., 1994).
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Abbildung 3.1: ©-SDiagramm des Weddellmeeresektors (Referenzlauf) als Jahresmittelwert des 31. Integra-
tionsjahres. Blaue ©-S-Werte stellen Gitterpunkte des offenen Ozeans dar, andersfarbige
Gitterpunkte in den Schelfeiskavernen; gelb: 6stliches Weddellmeer-Schelfeisgebiet (EWIS),
grin: Larsen-Schelfeis, rot: Ronne-Schelfeis, magenta: Filchner-Schelfeis. Die Oberflachen-
Gefrierpunktstemperatur ist durch die rote Linie (7) dargestelit.
AASW: Antarktisches Oberflachenwasser, HSSW: Salzreiches Schelfwasser, ISW: Schelfeis-
wasser, LSSW: Salzarmes Schelfwasser, WDW: Warmes Tiefenwasser, WSDW: Weddellmeer-
Tiefenwasser und WSBW: Weddellmeer-Bodenwasser.

Tabelle 3.1: Charakteristische ©-SWerte der Weddellmeer-Wassermassen.

Wassermasse 0 [°C] Salzgehalt
Antarktisches Oberflachenwasser AASW -1.7-2.0 < 34.3
Winter-Wasser Ww <-1.7 34.3-34.45
Winterliche Deckschicht WML <-1.7 > 34.3
Zirkumpolares Tiefenwasser CDwW 0.2-0.8 34.66 - 34.8
Warmes Tiefenwasser WDW 0.0-0.6 34.6 —34.75
Weddellmeer-Tiefenwasser WSDW -0.7-0.0 34.64 -34.7
Weddellmeer-Bodenwasser WSBW <-0.7 34.62 - 34.66
Schelfeiswasser ISW <-1.9 34.56 - 34.7
Westl./Hochsalines SW WSW/HSSW -20--15 34.6 —34.85
Ostl./Salzarmes SW ESW/LSSW -1.9--15 34.3-34.45

Quellen: Carmack und Foster, 1975; Foldvik et al., 1985; Grosfeld et al., 2001.
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Die charakteristischen Eigenschaften der Hauptwassermassen des Weddellmeeres sind in Ta-
belle 3.1 angegeben undim ©-S - Diagramm des Referenzexperiments dargestellt (Abbildung
3.1).

Klassische Theorien der Tiefen- und Bodenwasserbildung besagen, daf’ das Antarktische Bo-
denwasser (AABW) eine Mischung aus Schelfwasser (HSSW/LSSW) und Zirkumpolarem Tie-
fenwasser ist (z.B. Fofonoff, 1956). Kontrare Vorstellungen von Gill (1973) und Foster und Car-
mack (1976a) fur das Weddellmeer sehen in diesem Prozel nur den Ursprung des kaltesten
Anteils des AABW, das WSBW. Der warmere Anteil des AABW, das WSDW, entsteht demnach
durch Vertikalvermischung von Weddellmeer-Bodenwasser und Warmem Tiefenwasser.
Langsames Aufsteigen durch Oberflachendivergenzen und Bildung von neuem Bodenwasser
bewegen das Bodenwasser in der Wassersaule nach oben in Tiefenbereiche, die Gber konti-
nuierliche Dichteflachen mit den benachbarten Ozeanbecken verbunden sind. Das so ent-
standene WSDW ist auf Grund seiner Tiefe in der Wassersaule in der Lage, das Weddellmeer
zu verlassen und stellt somit die Quellwassermasse des AABW der Weltmeere dar. Daneben
wurde in Kapitel 2.3 gezeigt, da? das WSDW nicht nur im inneren Weddellmeer gebildet wird,
sondern eine Erneuerung auch durch externe Quellen erfahrt.

Die Wassersaule des Kontinentalschelfgebietes des Weddellmeeres unterscheidet sich von
der Wassersaule des tiefen Weddellmeeres dadurch, daf? sie von verschiedenen Schelfwasser-
massen gepragt wird. Diese sind unterteilt in das Ostliche, salzdrmere Schelfwasser (LSSW),
das westliche, salzreichere Schelfwasser (HSSW) und das Schelfeiswasser (ISW). Diese drei
Wassermassen tragen wesentlich zur Tiefen- und Bodenwassermassenbildung am Kontinen-
talabhang bei.

Der Kontinentalschelf des stidéstlichen Weddellmeeres ist schmal, so daR Kiistenpolynjas®
und Schelfeisgebiete zum Teil Gber den Kontinentalhang hinausragen. Die bei der Meereisbil-
dung frei werdende Salzlauge wird daher Uber eine relativ grof3e Wassersaule vermischt und
resultiert in einem geringen Anstieg des Salzgehaltes. Zudem kann das WDW in die Schelf-
eiskavernen eindringen und meteorisches Eis an der Schelfeisbasis abschmelzen, so dal’ ein
Teil der Dichtezunahme durch Meereisbildung durch dieses Schmelzen kompensiert oder
gar Uberkompensiert wird (Fahrbach et al., 1994). Die auf diese Weise gebildeten salzarme-
ren Wassermassen des LSSW auf den stidostlichen Schelfgebieten werden auch als 6stliches
Schelfwasser (ESW) bezeichnet. Westliches Schelfwasser (WSW) befindet sich auf dem sud-
westlichen Kontinentalschelf vor dem Filchner-Ronne-Schelfeis. Dieses Schelfgebiet zeich-
net sich durch seine grof3e Breite aus, so daf sich die wesentlich flachere Wassersaule mit
dem bei der Meereisbildung freigesetzten Salz anreichern kann. WSW wird deshalb auch
hochsalines Schelfwasser (HSSW) genannt und ist auf Grund seines erhdhten Salzgehalts die
dichteste Wassermasse des Weddellmeeres (Foster und Gammelsrad, 1985).

Die Wassermassen in den jeweiligen Schelfeiskavernen (von blau verschiedenen ©-S-Werte
in Abbildung 3.1) zeichnen sich i.a. dadurch aus, dal} sie potentielle Temperaturen unter-
halb des Oberflachengefrierpunkts (7'; in Abbildung 3.1) haben kénnen. Die im Modell zu
grob aufgeltste Topographie im Bereich der ¢stlichen Schelfeiskavernen (EWIS, gelb) fuhrt
dazu, dalR zum Teil Temperaturen weit Uber der Oberflachengefrierpunktstemperatur ange-
troffen werden. Der Antarktische Kilstenstrom advehiert warmes Tiefenwasser entlang des
Kontinentalhangs nach Westen. Ein Teil des WDW wird in die EWIS-Kavernen gespluilt, so daf3
es im Modell im langjahrigen Mittel zu einer Erwarmung der Wassermassen kommt. Dieses
Wasser befindet sich deshalb auch in dem fur WDW charakteristischen ©-S -Bereich, obwohl

3Kustenpolynjas sind Streifen eisfreien Ozeans entlang der Schelfeiskante, die durch katabatische Winde und
Gezeitenbewegungen erzeugt werden.
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es sich um Wassermassen der Schelfeiskaverne handelt. Die AusstfRung erfolgt durch sehr
hohe Schmelzratenvon etwa 9 m pro Jahr. Fur das dstliche Weddellmeer wird diese Schmelz-
rate als zu hoch angesehen, da Untersuchungen des Ekstram-Schelfeises Schmelzraten von
1 m pro Jahr ergaben (Kipfstuhl, 1991). Der salzarmere und kaltere Anteil der EWIS-Kaverne
entsteht durch einen Prozel3, der als Eispumpe bekannt ist (siehe unten) und sich mit dem
warmeren Anteil vermischt.

In den Kavernen des Filchner-Ronne-Schelfeisgebietes wird das Schelfeiswasser gebildet.
Schelfeiswasser istdurch eine potentielle Temperatur unterhalb des Oberflachengefrierpunk-
ts T gekennzeichnet und kann daher nicht an der Meeresoberflache gebildet worden sein®.
In guter Ubereinstimmung mit diesen Beobachtungen ist der modellierte héhere Salzgehalt
in der Ronne-Kaverne (AS = 0.05) im Vergleich mit dem in der Filchner-Kaverne (siehe u.a.
Foster und Gammelsrgd, 1985).

Die Wassermassenverteilung in der Larsen-Schelfeiskaverne (LIS; griine ©-S -Werte in Abbil-
dung 3.1) zeigt deutliche Modifikationen gegeniber gréberen Modellversionen der BRIOS-
Familie. Das Larsen-Schelfeisgebiet weist in BRIOS1.1 eine Kaverne auf, hat aber nur eine
konstante Schelfeisdicke von 200 m und liegt im Ubergangsbereich des Modellgitters. Wah-
rend die ungekoppelte Modellversion BRIOS1.0 (Beckmann et al., 1999; Rodehacke, 2002)
und die gekoppelte Ozean-Meereis-Version BRIOS2.2 (Timmermann etal., 2002b) ©-S -Werte
im Larsen-Schelfeisbereich oberhalb der Oberflachengefrierpunktstemperatur aufweisen,
zeigt sich in diesem Modell unter Verwendung der gleichen Antriebsdaten wie fir BRIOS1.0,
daf3 sich dort kéltere Wassermassen befinden kénnen. Wassermassen, die unterhalb der Ober-
flachengefrierpunktstemperatur liegen, nehmen eine wichtige Rolle im Weddellmeer, dem
Weddellmeerausstrom und der Weddell-Scotia-Konfluenz ein. Die Ursachen fiir das Verhal-
ten dieser Modellversion sind in einem kombinierten Effekt von Topographie und Wasser-
massenverteilung vor dem Kontinentalschelf zu sehen. Zusatzlich zu der Kaverne existiert vor
dem LIS ein etwa 200 km breiter Kontinentalschelf verbunden mit einer topographischen Er-
héhung am Schelfabbruch. Das Einstromen warmeren Wassers (WDW) vom offenen Ozean
wird dadurch verhindet und dichte Wassermassen, die sich in der Kaverne gebildet haben,
kénnten fur einige Zeit auf dem Kontinentalschelf verweilen, ehe sie tiber den Schelfabbruch
hinweg in die Tiefe absinken. Die Verweildauer des HSSW auf dem suidwestlichen Schelf be-
tragt nach Mensch et al. (1996) etwa 5 Jahre.

Beobachtungen im westlichen Weddellmeer sind aufgrund der ganzjahrigen Eisbedeckung
selten. Die wenigen Beobachtungen (u.a. Gordon, 1998) deuten aber darauf hin, daf3 dich-
te Wassermassen auf dem westlichen Kontinentalschelf vor dem Larsen-Schelfeis gebildet
werden und nach Norden abflieBen (Carmack, 1977). Die Ausbreitungszeitskala dieser Was-
sermassen ist noch unbekannt.

“Prozesse unter dem Schelfeis werden durch die Druckabhangigkeit der in situ-Gefrierpunktstemperatur von
Meerwasser bestimmt. Das Schelfeis erreichteine Méchtigkeitvon mehr als 1000 m an der Aufsetzlinie (groun-
ding line), so daf’ sich mit zunehmendem Wasserdruck die in situ-Gefrierpunktstemperatur erniedrigt (die
Abnahme betragt etwa 0.753° K pro 1000 dbar nach Millero (1978)). HSSW strémt am Boden in die Kaverne
und schmilzt das Schelfeis an der Unterseite. Die Dichte nimmt ab, da der Salzgehalt sinkt, HSSW wird zu ISW.
Entlang der Unterseite des Schelfeises steigt das ISW auf. Beim Aufsteigen nimmt der Druck ab und der in situ-
Gefrierpunkt zu, so dalR durch Unterkiihlung (super cooling) eine bis zu 250 m dicke Schicht anfrieren kann:
marines Eis. Beim Entstehen der Eiskristalle wird die Dichte des Wassers durch Salzlaugenbildung erhéht und
das Wasser sinkt ab. Zum einen sinkt es soweit in der Wasserséule ab, dal3 es wieder in die Kaverne eindringen
kann, zum anderen stromt es aus der Kaverne und tragt zur WSBW-Bildung bei. Dieser “interne” ProzeR wird
nach Lewis und Perkins (1983, 1986) als Eispumpe, bzw. Eispumpenzirkulation bezeichnet.
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Scotia-See

Die dominante Wassermasse der Scotia-See ist das Zirkumpolare Tiefenwasser, das aus dem
oberen Zirkumpolaren Tiefenwasser (UCDW) mit einem Sauerstoffminimum und Nahrstoff-
maximum und dem unteren Zirkumpolaren Tiefenwasser (LCDW), definiert durch ein Salz-
gehaltsmaximum, besteht. Das Salzgehaltsmaximum des LCDW nimmt im atlantischen Sek-
tor des Suidpolarmeeres nach Osten hin durch Beitrage von Nordatlantischem Tiefenwasser
(NADW) zu (Whitworth und Peterson, 1985).
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Abbildung 3.2: Modellierte mittlere potentielle Bodentemperatur (31. Modelljahr) im Weddellmeer und in
der Scotia-See. Tiefen geringer als 3000 m sind grau unterlegt dargestellt. Abkirzungen: MAR
- Mittelatlantischer-Riicken, EWIS - dstliche Weddellmeer-Schelfeisgebiete, FRIS - Filchner-
Ronne-Schelfeis, LIS - Larsen-Schelfeis, SG - Stidgeorgien, SOI - Stid-Orkney-Inseln und SSal
- Stid-Sandwich-Inseln.

Die Verteilung der potentiellen Bodentemperatur im Weddellmeer und in der Scotia-See (Ab-
bildung 3.2) stellt den bodennahe Wassermasseneinstrom in die Scotia-See durch die Drake-
Passage dar, der warmer als 0.2°Cist. Das bedeutet, daf3 kélteres Bodenwasser (kalter als
0.0°C) in der Scotia-See, d.h Wasser mit WSDW-Charakteristika, nur aus dem Weddellmeer
stammen kann. Zwei potentielle Ausbreitungswege dieser kalten Wassermassen in die Scotia-
See sind in der Abbildung 3.2 zu erkennen. Ein Weg fuhrt durch diverse Passagen (siehe Ka-
pitel 2) im Stid-Scotia-Rucken und zeigt sich als Zunge kalten Wassers (© < -0.2°C), die sich
weit nach Norden/Nordwesten in die Scotia-See ausbreitet. Abbildung 3.2 zeigt des weiteren,
daf die Isothermen fur © < -0.4°C dem Stid-Sandwich-Graben bis in das nérdlich angrenzen-
de Georgia-Becken folgen. Auch auf diese Weise kann Bodenwasser das Weddellmeer verlas-
sen und nach Norden in den Stidatlantik gelangen. Die horizontale Temperaturverteilungam
Boden zeigt zudem, dal die Georgia-Passage im norddstlichen Teil der Scotia-See eine Bel(if-
tung der Scotia-See von Osten her ermdglicht.
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Abbildung 3.3: Die potentielle Bodentemperatur (in Grad Celsius) im stidwestlichen Atlantischen Ozean nach
der Klimatologie von Locarnini et al. (1993). Tiefen geringer als 3000 m sind schwarz unterlegt.
MAR - Mittelatlantischer-Ricken.

Das warmere, leichtere bodennahe Wasser im ndrdlichen und nordwestlichen Teil der Scotia-
See flie3t aus dem Pazifik ein. Es handelt sich dabei um modifiziertes unteres Zirkumpolares
Tiefenwasser (LCDW), das von Sievers und W. D. Nowlin (1984) als Sudpazifisches Tiefen-
wasser (SPDW) bezeichnet wird. Orsi et al. (1999) verwenden die Isopykne o5 =37.16 kgm—3,
relativ zu 2000 dbar, als Indikator fur Antarktisches Bodenwasser, das sudlich des ACC gebil-
det wird. Das bodennahe SPDW im Modell weist eine geringere Dichte als diese Isopykne auf
und begrenzt aber dennoch die Ausdehnung des WSDW nach Norden. Im Modell zeigt sich,
dafl’ SPDW durch die Shag-Rocks-Passage nach Norden in den Stidatlantik gelangen kann und
stimmt somit gut mit den Beobachtungen tberein. Wittstock und Zenk (1983) berichten von
einem nordwestlichen Bodenstrom durch die Shag-Rocks-Passage, Peterson und Whitworth
(1989) sowie Arhan et al. (1999) beobachteten SPDW im tiefen Randstrom des Stidatlantiks.

Abbildung 3.3 zeigt die von Locarnini et al. (1993) erstellte Klimatologie der Bodentemperatur
mit Daten des Southern Ocean Atlas von Gordon und Molinelli (1982) und Ergénzungen aus
Beobachtungsdaten bis 1990. Die groR3skaligen Merkmale der Scotia-See und des Weddell-
meeres, wie sie eben beschrieben wurden, stimmen mit den Modellergebnissen gut Uberein.
In dieser Abbildung zeigt sich deutlicher als im Modell, da Wasser mit Temperaturen gerin-
ger als -0.3°C polwaérts entlang der westlichen Flanke des MAR rezirkuliert. Locarnini et al.
(1993) schlieRen aus der gleichférmigen Verteilung der Isothermen Uber eine breite Regi-
on zwischen dem Sud-Sandwich-Graben und dem MAR auf einen nach Suden flieRenden
Ruckstrom mit geringen Geschwindigkeiten. Eine Diskrepanz zwischen Modell (Abbildung
3.2) und Beobachtung (Abbildung 3.3) zeigt sich in den potentiellen Bodentemperaturen der
sudostlichen Scotia-See, die im Modell etwas zu warm im Vergleich zu der Klimatologie sind.
Dies deutet darauf hin, daf? die kleineren Passagen des dstlichen Stid-Scotia-Rickens auch
mit einer horizontalen Aufldsung von 20 km x 20 km nichtadéquat repréasentiert werden kon-
nen. Naveira Garabato et al. (2002) beobachteten Spalten von etwa 5 km Breite im dstlichen
Teil des Ruckensystems, die einen Export von WSDW in die Scotia-See ermdglichen und so zu
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dem in der Klimatologie gefundenen kalten Bodenwasser beitragen konnten. Diese Diskre-
panz deutet des weiteren darauf hin, daf der Einstrom des WSDW durch die Georgia-Passage
im Modell unterschatzt wird, weniger kaltes Wasser in die Scotia-See von Osten einstromt
und die beobachteten niedrigen Bodentemperaturen nicht erreicht werden.

Siid-Scotia-Rucken

Abbildung 3.4 zeigt einen zonalen Schnitt der modellierten potentiellen Temperatur und des
Salzgehalts entlang des westlichen Stid-Scotia-Rickensvon der Spitze der Antarktischen Halb-
insel bis etwa 38°W. Der Schnitt fuhrt durch das Powell-Becken im Westen, Uber das Std-
Orkney-Plateau und den Eingang der Orkney-Passage im Osten. Dort befindet sich die Haupt-
schwelle, die das WSDW Uberqueren muss, um in die Scotia-See zu gelangen. Die mittleren
Tiefen werden von dem WDW mit den lokalen vertikalen Temperatur- und Salzgehaltsmaxi-
ma (© > 0.3°C und S > 34.685) eingenommen (Abbildung 3.4). Die Wassersaule unterhalb
des WDW wird durch das WSDW dominiert, welches im Tiefenbereich zwischen 2000 m und
4000 m liegt. Der Kern kéalteren Wassers am westlichen Hang des Beckens, stellt moglicher-
weise ein Residuum von neu gebildetem WSBW dar.
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Abbildung 3.4: Vertikalschnitt der potentiellen Temperatur (a) und des Salzgehalts (b) entlang 61°34’ S
(studliche Flanke des Sud-Scotia-Riickens). Gekennzeichnet sind die Hauptwassermassen:
Antarktisches Oberflachenwasser (AASW), Warmes Tiefenwasser (WDW) und Weddellmeer-
Tiefenwasser (WSDW). ER deutet die ndrdliche Ausdehnung des Endurance-Ruckens an. Die
0°C Isotherme (rote Linie) zeigt die obere Grenze des WSDW in beiden Schnitten.

Ein Nord-Sud-Schnitt durch das Powell-Becken wahrend der Polarstern-Fahrt ANT XV/4
(1998, Abbildung 3.5) zeigt die beobachtete vertikale Wassermassenverteilung im Vergleich.
Modellergebnis und Beobachtung stimmen beziglich der potentiellen Temperatur und des
Salzgehalts des WDW, der Lage des WDW in der vertikalen und der ©- und S-Werte des WSDW
gut Uberein. In dem Modellergebnis vermif3t man allerdings das WSBW im Powell-Becken,
das durch die lange Integrationsdauer allméahlich erodiert wurde. Neben der Tatsache, daf3
WSBW im Modell im tiefen Weddellmeer prasent ist, haben neuere Beobachtungen aus dem
Powell-Becken gezeigt, dal3 die tiefen Schichten der Region grof3en zwischenjéhrlichen
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Abbildung 3.5: Vertikalschnitt der potentiellen Temperatur (a) und des Salzgehalts (b) durch die Weddell-
Scotia—Konfluenz wahrend der Polarstern-Fahrt ANT XV/4 1998 von 59°49’ S, 48°13,5’ W bis
63°16’ S, 50°26” W nach Fahrbach (1999).

Schwankungen ausgesetzt sind (Schroder et al., 2002).

Die kalteste Wassermasse, die in der Orkney-Passage gefunden wurde, ist WSDW (6 < -0.4°C).
Dieses stimmt gut mit den DOVETAIL-Beobachtungen der Ary Rongel-Fahrt ARXVIII Giberein
(Schroder et al., 2002). DOVETAIL-Beobachtungen zeigen aber auch niedrigere Temperatu-
ren in der Schwellentiefe der Orkney-Passage (Naveira Garabato et al., 2001; Gordon et al.,
2001; Fahrbach, 1999). Jedoch waren alle bislang gemessenen Temperaturen charakteristisch
fur WSDW.

3.2 Strébmungsfelder

Eine weiterere Mdglichkeit, die Glte des Modells zu bestimmen, erfolgt mit Hilfe der model-
lierten Stromungsfelder. Die Abbildung 3.6 zeigt die modellierte Zirkulation im nordlichen
Teil des hochaufgeltsten Modellgebietes. Das dominante Merkmal ist das nach Nordosten
setzende Stromsystem des Antarktischen Zirkumpolarstromes, das aus Regionen mit hohen
Geschwindigkeiten, den Fronten, und Regionen mit geringen Geschwindigkeiten, den Zo-
nen, besteht. Die Drake-Passage (56°S bis 63°S) wirkt auf den ACC als eine Art Flaschenhals.
Dies hat zur Folge, daRR die meridionale Spreizung der Fronten geringer ist als im restlichen
zirkumpolaren Ozean. Die Lage der Fronten stimmt mit den Beobachtungen von Orsi et al.
(1995) und Peterson und Stramma (1991) Uberein. Von Norden nach Siden werden sie als
Subantarktische Front (SAF), Polar-Front (PF), siidliche ACC-Front (SACCF) und sudliche Be-
randung des ACC (SB) bezeichnet. Die SB wird in der Scotia-See auch als Scotia-Front (SF)
bezeichnet und ist die nordliche Grenze der Weddell-Scotia-Konfluenz (WSC). Die Fronten
bewegen sich leicht um ihre mittlere Position (Kazmin und Rienecker, 1996). Ihre Variabilitat
beeinflufdt die Ausbreitung des Tiefen- und Bodenwassers in der Region (Arhan et al., 1999),
wie im folgenden noch gezeigt wird.

Angetrieben wird der ACC durch die starken Westwinde. Der Volumentransport des ACC in
der Drake-Passage findet zu etwa 3/4 an den Fronten statt und variiert sehr stark. Bryden und
Pillsbury (1977) errechneten aus Beobachtungen Transportwerte zwischen 28 Sv und 290 Sy,
bei einem Mittelwert von 135 Sv.
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Abbildung 3.6: Horizontale Geschwindigkeitsverteilung im nérdlichen Weddellmeer und der stdlichen Scotia-
See. Eingezeichnet sind die Subantarktische Front (SAF), die Polar-Front (PF) nach Orsi et al.
(1995), der Verlauf der stdlichen ACC-Front (SACCF), der Scotia-Front (SB/SF) und der Weddell-
Front (WF) nach Peterson und Stramma (1991).

Ostlich der Drake-Passage flieRt ein Teil des ACC nach Norden in den Siidatlantik als Mal-
vinasstrom. Dieses Verhalten ist westlich von Stidgeorgien durch die Lage der SAF und der PF
angedeutet. Der Malvinasstrom flie3t entlang des Patagonischen Schelfs nach Norden, ehe
er an der Rio de la Plata Mindung auf den Brasilstrom trifft, retroflektiert und zunéachst nach
Suden stromt, bevor er weiter nach Osten als Sudatlantikstrom setzt (Stramma und Peterson,
1990). Dieser weitere Verlauf a3t sich mit dem Modell, auf Grund dessen regionaler Begren-
zung, aber nicht darstellen.

In der stidlichen Drake-Passage dringen die SACCF und SB/SF entlang des Kontinentalhangs
in die Scotia-See ein. Sie durchqueren die Scotia-See nahezu, ehe sie nach Norden zwischen
Suidgeorgien und den Sud-Sandwich-Inselnin den Stidatlantik einstrémen. Wahrend die SAC-
CF nach Osten abbiegt, nimmt die SF dstlich der Stid-Sandwich-Inseln einen direkten Weg

nach Suden. Die Lage der SACCF und der SF kdnnte beim Eindringen kalter Wassermassen
in die Scotia-See von Norden her und dem damit verbundenen Wassermassenaustausch eine
wichtige Rolle spielen (Meredith et al., 2001).

Der ACC trennt subtropisches Wasser im Norden von polarem Wasser im Stiden. Suidlich der
SF befindet sich die Weddell-Scotia-Konfluenz, die durch reduzierte vertikale Temperatur-
und Salzgehaltsgradienten gekennzeichnet ist und durch den Eintrag dichten Schelfwassers
nahe der Spitze der Antarktischen Halbinsel beeinfluf3t wird (Whitworth et al., 1994). Die

stdliche Berandung der WSC wird durch die Weddell-Front (WF) reprasentiert. Die WF ist
gleichzeitig die nérdliche Berandung des zyklonalen Regimes des Weddell-Wirbels (Muench

et al., 1990b). Diese Front wird 6stlich der Stud-Sandwich-Inseln durch eine nach Norden

stark zunehmende Maximaltemperatur definiert (Gouretski und Danilov, 1993; Whitworth

und Nowlin, 1987). Die WSC, die von der SF und der WF eingeschlossen wird, 143t sich bis

etwa 20°0 verfolgen (Patterson und Sievers, 1980).

Die horizontale Geschwindigkeitsverteilung in 500 m Tiefe (Abbildung 3.7) zeigt die Hauptei-
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Abbildung 3.7: Horizontale Geschwindigkeitsverteilung des inneren Weddellmeeres in 500 m Tiefe. Die Topo-
graphie flacher als 500 m und der Schelfeistiefgang grof3er als 500 m sind schattiert unterlegt.
Ausserdem ist der stdliche Verlauf des 44°W -Schnittes dargestellt.

genschaften der Zirkulation des inneren Weddellmeeres. Als Teil des stdlichen Astes des Wed-
dellwirbels schmiegt sich der Kiistenstrom an den Hang des antarktischen Kontinentalschelfs
und erreicht so das innere Weddellmeer von Osten her. Die Wassermassen, die mit dem
Kustenstrom in das Weddellmeer importiert werden, wurden in Kapitel 2.3 diskutiert. Der
Kustenstrom flie3t am Kontinentalhang weiter nach Westen, ein Anteil dringt in den Filch-
nergraben und anschlieRend in die Filchner-Kaverne ein. Auf dem zyklonalen Weg um das
innere Weddellmeer herum verringert sich die Starke des Kustenstromes im studwestlichen
Teil (72°S, 52°W) und nimmt mit Erreichen des ndrdlichen Endes der Antarktischen Halb-
insel wieder zu. Transportberechnungen von Muench und Gordon (1995) ergaben einen An-
stieg des westlichen Randstromtransportes von etwa 12 Sv im sudlichen Weddellmeer bei
etwa 70°S auf etwa 28 Sv bei etwa 67.5°S . Die Zunahme, die sich in den Beobachtungen zeigt,
lasst sich laut den Autoren mit dem Einstrom aus dem Inneren des Weddell-Wirbels in die
Region des westlichen Randstromes erklaren.

Zweierlei wird deutlich: zum einen flie3t der Kuistenstrom nordlich der Stid-Shetland-Insel-
gruppe weiter nach Westen in den stidostlichen Pazifik, zum anderen zeigt sich ein starker
Randstrom in Verbindung mit der WF und dem nérdlichen Zweig des Weddell-Wirbels am
stidlichen Hang des Suid-Scotia Riickens.

Die modellierte Geschwindigkeitsverteilung auf den Horizonten der Schwellentiefen des Sud-
Scotia Riickens geben einen Einblick in die Uberstromung des Riickensystems (Abbildung
3.8). Westlich des Stid-Orkney Plateaus liegt die Schwellentiefe bei etwa 2000 m, dstlich bei et-
wa 3000 m. In dieser Abbildung ist wieder die Dominanz des tiefreichenden Weddell-Wirbels
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sichtbar, dessen nordlicher Ast sich als Randstrom an den sudlichen Hang des Rickens an-
legt. Im Powell-Becken zeigt sich eindrucksvoll die zyklonale Zirkulation, die von Gordon
etal. (2001) durch Wassermassenanalyse postuliert wurde. AuRerdem wird der topographisch
gefuhrte Ausstrom durch zwei kleinere Passagen, die im weiteren zusammengefal3t als
Philip-Passage bezeichnet werden, sichtbar (Abbildung 3.8a). Nordlich der Philip-Passage
findet man den westwarts gerichteten Randstrom, der nérdlich der Stud-Shetland-Inseln in
die sudliche Drake-Passage vordringt. Nowlin und Zenk (1988) beobachten ebenfalls diesen
westlichen Randstrom am Schelfhang zwischen den Stuid-Shetland-Inseln und der Shackelton-
Bruchzone. Dieser Strom wird aber weder von Capella et al. (1992) noch von Hofmann et al.
(1993) westlich von 63°W festgestellt. Eine mogliche Ursache dafiir mag in dem Verlauf der SF
des ACC liegen, die an der Spitze der Antarktischen Halbinsel sehr nah an den Kontinent her-
anreicht und dem Strom entgegenwirkt. Aussagen Uber den weiteren Verlauf des westlichen
Randstromes folgen in Kapitel 5.

Ostlich des Suid-Orkney-Plateaus befindet sich die Orkney-Passage, die einen Ausstrom in
einer Tiefe von 3000 m mit mittleren Stromungsgeschwindigkeiten von etwa 0.04 m s~! auf-
weist. Dieses stimmt gut mit LADCP (Lowered Acoustic Doppler Current Profiler)-Messungen

il

Abbildung 3.8: Horizontale Geschwindigkeitsverteilung in 2000 m Tiefe (a) und in 3000 m Tiefe (b), d.h. etwa
die jeweilige Schwellentiefe der Philip-Passage (PP) und der Orkney-Passage (OP). Die Tiefen-
bereiche, die kleiner als die jeweiligen Tiefen sind, sind grau untergelegt.

tiberein. Gordon et al. (2001) geben mittlere Geschwindigkeiten von 0.05 m s—! an, beobach-
ten aber auch Spitzengeschwindigkeiten bis 0.1 m s~!. Nordlich des Plateaus zeigt sich ein
starker nach Westen gerichteter Strom.

Die Modellergebnisse zeigen demnach eine starke vertikale Scherung zwischen der ober-
flachennahen (Abbildung 3.6) und der tiefen Stromung (Abbildung 3.8). In Oberflachennahe
ist die Stromung nach Osten gerichtet, wahrend sie in den tieferen Lagen, vor allem zwischen
dem Sud-Orkney-Plateau und der Pirie-Bank, nach Westen setzt. Bislang konnte dieser west-
liche Randstrom an der nérdlichen Flanke des Stid-Scotia-Rickens weder von globalen noch
von regionalen Modellen erfal3t werden. DOVETAIL-Beobachtungen (Gordon, unveréffent-
lichter Fahrtbericht 1997) zeigen diesen starken westlichen Randstrom Uber 44°W sogar mit
Geschwindigkeiten bis zu 0.25 m s~!. Dieses zeigt erneut, daR die Modellergebnisse durch-
aus realistisch sind, auch wenn der Betrag der modellierten Geschwindigkeiten etwas kleiner
als der der Beobachtungen ist.

Mit dem nordlichen Zweig des Weddell-Wirbels wird das WSDW auch nach Osten transpor-
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Abbildung 3.9: Transport des Weddellmeer-Tiefenwassers im Weddell-Wirbel Gber 44°W im 31. Jahr der Inte-
gration fir verschiedene Modellaufe (ref, Y90, Y92, siehe Legende). Der griine Punkt stellt den
mit LADCP-Messungen ermittelten Winter-Transportwert von Gordon et al. (2001) dar (ohne
Fehlerabschatzung). Positive Werte bedeuten 6stlichen Transport.

tiert. In Abbildung 3.9 ist der Transport des WSDW im Weddell-Wirbel Gber den 44°W -Schnitt
angegeben. Dieser Schnitt wurde gewahlt, weil es Transportangaben von WSDW aus Beob-
achtungen gibt (Gordon et al., 2001), die zum Vergleich herangezogen werden kénnen. Im
Mittel werden im Modell 24 Sv WSDW nach Osten transportiert. Der Jahreszyklus mit seinen
Transportmaximaspiegeltdie zeitliche Entwicklung des vertikal integrierten Weddell-Wirbel-
Transports (im Mittel 60 Sv) wider. Maxima treten im Herbst (Tag 120) und Winter (Tag 240)
auf und resultieren aus dem zeitlichen Verlauf der Oberflachenschubspannung fur das Wed-
dellmeer. Die Sensitivitatsstudien ergeben nur eine geringe Anderung des Jahresmittels, das
in Y90 etwas kleiner (23.2 Sv) und in Y92 etwas grof3er (24.6 Sv) ist. LADCP-Messungen geben
nur einen punktuellen Einblick in das Geschwindigkeitsfeld, dieses allerdings mit héherer
vertikaler Auflésung als es mit Verankerungen madglich ist. Der Transportwert von Gordon
et al. (2001) von 25 Sv ist der einzige Transportwert, der als Vergleich herangezogen werden
kann, stimmt aber sehr gut mit dem Modellwert tberein.

Norddéstliche Scotia-See

Die sogenannte Sud-Sandwich-Route wird seit langem als die Hauptausstromroute des
WSDW und des WSBW als tiefer westlicher Randstrom am Hang des Stid-Sandwich-Grabens
aus dem Weddellmeer in das Argentinische Becken betrachtet (Wust, 1936; Georgi, 1981).
Eine Spalte im Amerikanisch-Antarktischen Ricken (bei etwa 25°W ) verbindet den Stid-Sand-
wich-Graben mit dem tiefen Weddellmeer bei einer Schwellentiefe von etwa 4600 m (LaBrec-
que, 1985). Obwohl es keine topographische Barriere entlang der Stid-Sandwich-Route gibt,
die eine Wassermassenausbreitung nach Norden verhindern kdnnte, erreichen nur geringe
Mengen von WSDW/WSBW den ndrdlichen Grabenbereich. Ursache dafiir ist das Regime des
ACC. Im ndrdlichen Modellgebiet, Uber dem Nord-Scotia-Rucken, ist der ACC durch die SAC-
CF und die SF gekennzeichnet. Die SF erreicht den Studatlantik nérdlich der Std-Sandwich-
Inseln und flieBt unmittelbar nach Umrunden der Inseln nach Stden.

Die Neigung der Isopyknen entlang eines meridionalen Schnittes (24°W) Giber den Stid-Sand-
wich-Graben hinweg zeigen, wie die direkte Ausdehnung der bodennahen Wassermassen
nach Norden durch die suidliche Lage des nach Osten setzenden ACC beeintrachtigt wird (Ab-
bildung 3.10a). Das Aufsteigen der Isolinien nach Studen findet man ebenfalls in den Beob-
achtungen (Locarnini et al., 1993). Beobachtungen von Meredith et al. (2001) ergaben einen
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Abbildung 3.10: (a) oe entlang 24°W durch den Sud-Sandwich-Graben. (b) ©-S -Diagramm 6stlich (blau) und
westlich (rot) des nérdlichen Bereiches des Stid-Sandwich-Inselbogens.

Import von WSDW Uber die Sid-Sandwich-Route in die Scotia-See in Abhangigkeit von der
Lage der SF. Je weiter die SF nach Norden verschoben ist, desto eher ist ein Einstrom von
WSDW durch die Georgia-Passage (via Sud-Sandwich-Route) mdglich. Das Modell zeigt die-
ses Verhalten nicht, da sich die Lage der Front nicht &ndert. Denn im Modell werden sowohl
der ACC-Transport als auch die Position, an der die SAF und die PF (mit dem grof3ten Anteil
des Wassers) das Sudpolarmeer verlassen, vorgeschrieben. Dies zeigt sich des weiteren in den
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Abbildung 3.11: Die horizontale Geschwindigkeitsverteilung in 3000 m Tiefe zeigt die Zirkulation in der nord-
Ostlichen Scotia-See, insbesondere die Zirkulation in der Georgia-Passage, der Tiefseeverbin-
gung zwischen der Scotia-See und dem Georgia-Becken. Bodentiefen kleiner als 3000 m sind
schattiert unterlegt. Abkiirzungen: GP - Georgia-Passage, SG - Stidgeorgien und SSal - Sid-
Sandwich-Inseln.

O-S -Beziehungen westlich und 6stlich des Stid-Sandwich-Inselbogens. Die 6stlichen Boden-
wassermassen sind kalter und salzreicher, d.h. dichter, als die westlich des Inselbogens in der
Scotia-See (Abbildung 3.10b). Das bedeutet, daf3 sich die Wassermassen mit WSDW-Signatur
bis in den noérdlichen Teil des Sud-Sandwich-Grabens ausdehnen, die weitere Ausbreitung
entlang der Bodentopographie nach Westen und in die Scotia-See hinein aber durch die star-
ke ostwarts gerichtete Stromung des ACC verhindert wird (siehe Abbildung 3.11) . Der ACC
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zeigt sich in der Tiefe von 3000 m mit Geschwindigkeiten von bis zu 0.05 m s~!. Ein Teil
dringt in die Scotia-See ein, der andere setzt seinen Weg nach Osten fort, gefuhrt vom Hang
des Nord-Scotia-Ruckens. Das in die Scotia-See einflieRende Wasser des ACC ist salzarmer
und warmer und tragt so zu dem Unterschied zwischen Modell und Klimatologie von Locar-
nini etal. (1993) bei.

In geringeren Tiefen existiert ein Ausstrom aus der Scotia-See in das Georgia-Becken in Ver-
bindung mit einer antizyklonalen Zirkulation am dstlichen Hang des Stid-Georgia-Plateaus.
Dieses Zirkulationsmuster zeigt sich sowohl im Modell als auch in den Beobachtungen, z.B.
Naveira Garabato et al. (2001). Whitworth et al. (1991) berechneten diesen WSDW-Ausstrom
in das Georgia-Becken mit 1.8 Sv (geostrophisch, mit gemeinsamer groter Tiefe als Refe-
renztiefe). Herrmann (pers. Mitteilung, 2001) berechnet den Ausstrom aus der Scotia-See mit
einem hochaufldsenden Modell im Bereich des Nord-Scotia-Riuickens (1/12° - BRIOS8) sogar
auf5 Swv.

Frontendarstellung in BRIOS1.1

In diesem Modell gelingt es, die sudliche ACC-Front (SACCF) in einem OGCM aufzul6sen.
Die grobaufldsenden Modelle der BRIOS-Familie (Beckmannetal., 1999; Timmermann etal.,
2002b) lassen die SACCF vermissen. Die Modellierung der Eisbergdrift von Lichey und Hell-
mer (2001) zeigen Trajektorien von Eisbergen, die einen direkten Weg nach Norden einschla-
gen, ohne durch Fronten, wie z.B. der SACCF, abgelenkt zu werden. Hoher auflésende Mo-
delle wie z.B. FRAM (Webb et al., 1991) konnten diese Front zirkumpolar nicht auflésen, im

Abbildung 3.12: Vergleich von Partikeltrajektorien, die den Frontenverlauf der SACCF darstellen, mit beob-
achteter Eisbergdrifttrajektorie 9781 vom 31.01.1999 (Einsatz des Senders) bis zum 25.12.2000
(Ausfall des Senders). Die farbigen Punkte auf den Modelltrajektorien stellen die Orte nach ei-
nem halben Jahr (magenta) und einem Jahr (griin) Ausbreitungszeit dar. Abkirzungen: SG -
Stidgeorgien, SOI - Stid-Orkney-Inseln und SSal - Stid-Sandwich-Inseln.
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atlantischen Sektor bildet sie sich rudimentéar aus einer Abldsung der Polarfront beim Ein-
dringen in die Drake-Passage (Gross et al., 1995). Sie maandriert noérdlich und stidlich um die
ostwarts setzende Stromachse, weist aber keine nordwérts gerichtete Komponente auf, d.h.
die Front stellt nicht den nérdlichen Ausstrom zwischen Stidgeorgien und den Suid-Sandwich-
Inseln dar.

Der Eisberg 9781 (L =750 m, B =350 m, H =20 - 35 m) wurde am 31.01.1999 auf der Position
75.214°S, 53.652°W vor dem Ronne-Schelfeis mit einem Sender bestuckt (Fahrbach und El
Naggar, 2001), driftete zunachst nach Norden in die Scotia-See, wo er, von der SACCF oder
Scotia-Front eingefangen, nach Osten versetzt wurde. Diese Beobachtung stimmt gut mit der
modellierten Position der SACCF in der Scotia-See, die an Hand von 100 Partikeltrajektori-
en bestimmt wurde, Uberein. Zusatzlich deutet die Divergenz der Trajektorien dstlich von
40°W die Spaltung der SACCF an. Am nérdlichen Rand ist jedoch eine Interpretation der Er-
gebnisse nicht moglich, da hier der ACC vorgeschrieben wird und eine nudging-Zone von 8
Gitterboxen, etwa 160 km, existiert.

Die Eisbergtrajektorie zeigt zwar, daf3 der Eisberg in der SACCF driftet, allerdings eher der
“wahren” Struktur des SACCF folgt, die trotz der hohen Aufldsung vom Modell BRIOS1.1 im-
mer noch nicht erfal3t wird.

Zusammenfassend laRt sich sagen, dald die Modellversion BRIOS1.1 eine sehr realistische
Darstellung der mittleren Felder im hochaufgeldsten Modellbereich liefert. Sowohl die mo-
dellierten Eisdaten (Kapitel 2) als auch die mittleren Temperatur- und Salzgehaltsfelder, d.h.
die Wassermassenstruktur des tiefen Weddellmeeres sowie der flacheren Schelfbereiche, sind
sehr gut dargestellt. Das gleiche gilt flr die Zirkulation im inneren Weddellmeer und in der
Scotia-See sowohl oberflachennah als auch in der Tiefe. Letzteres zeigt sich auch in der sehr
guten Ubereinstimmung der Transporte des WSDW im nordlichen Ast des Weddell-Wirbels.
Damit kann dieses Modell zum Studium der Transporte Uber den Stid-Scotia Rucken und de-
ren Variabilitat sowie der Untersuchung der Ausbreitungspfade ventilierter Wassermassen als
geeignetes Mittel betrachtet werden.







4 Transporte und Transportvariabilitiaten

Atmosphare-Eis-Ozean-Wechselwirkungen bestimmen die Entstehung von kalten, dichten
Wassermassen auf dem flachen Kontinentalschelfim stidlichen und westlichen Weddellmeer.
Diese Wassermassen sinken beim Ausbreiten nach Norden in die Tiefe ab und durchstrémen
anschlieend diverse Passagen im Sud-Scotia-Rucken. In diesem Kapitel werden die Trans-
porte und Transportvariabilitaten des Weddellmeer-Tiefenwassers diskutiert sowie die Varia-
bilititsmechanismen des WSDW-Durchstroms durch die Passagen des Sud-Scotia-Rickens
beleuchtet.

Der WSDW-Transport in den Passagen des Suid-Scotia-Riickens wird aus dem integrierten
Volumentransport zwischen der 0.0°C und der -0.7°C Isotherme bestimmt, sofern letztere in
der Wassersaule vorhanden ist. Ansonsten wird der Transport zwischen der 0.0°C Isotherme
und dem Boden berechnet.

Die Philip-Passage (~ 47°W, siehe Fig. 2.2, PP) befindet sich zwischen den Clarence- und
Signy-Inseln sudlich des Hesperiden-Troges. Mit einer Schwellentiefe von etwa 1980 m stellt
sie die tiefste Passage des Sud-Scotia-Ruckenswestlich des Sud-Orkney-Plateaus dar (Naveira-
Garabato, pers. Mitteilung, 2000). Im Modell liegt die Schwellentiefe mit 2050 m auf Grund
der Diskretisierung der Topographiedaten auf das Modellgitter etwas tiefer. Dennoch wird die
generelle Struktur der Passage (siehe Abbildung 3.8) mit zwei kleineren Passagen, die durch
eine untermeerische Kuppe getrennt sind, wiedergegeben und eignet sich somit dazu, den
Uberstrom des Tiefenwassers zu analysieren. Das die Philip-Passage in Bodennahe iberstro-
mende Wasser wird auf Grund seiner Charakteristika als WSDW identifiziert.

Die Orkney-Passage (40°W) befindet sich 6stlich des Stid-Orkney-Plateaus und ist mit einer
Schwellentiefe von etwa 2900 m die tiefste Spalte im Stid-Scotia-Rlcken. Diese Tiefe erlaubt
den Durchstrom des dichtesten Tiefenwassers in die Scotia-See. Obwohl dieses seit geraumer
Zeit bekannt ist (Gordon, 1966; Locarnini et al., 1993), sind die Raten des Wassermassenex-
ports durch die Orkney-Passage in die Scotia-See nahezu unbestimmt. Die einzige Referenz-
grof3e vor dem DOVETAIL-Projekt wurde von Locarnini etal. (1993) mit 1.5 Svrelativ zu einem
Referenzlevel von 1500 m angegeben.

4.1 Saisonale und zwischenjahrliche WSDW-Transporte

Der vertikal integrierte Transport des Weddell-Wirbels bei etwa 40°W (Abbildung 4.1) der Pe-
riode 1985-1993 variiert zwischen 45 und 78 Sv, mit einem mittleren Transport von 60.8 +
1.5 Sv. Die zwischenjéahrliche Variabilitat ist klein, wobei sie in der zweiten Halfte der Peri-
ode 1985 - 1993, d.h zwischen 1990 und 1993, geringer ist als in der ersten Halfte zwischen
1985-1989. Das Aufspalten dieses Zeitraumes in zwei Abschnitte wurde von Timmermann
et al. (2002b) u.a. fur die Meereisbildung beschrieben, ohne eine Erklarung dafiir zu finden.
Nach wie vor ist ungeklart, ob die Unterschiede der Perioden 1985 - 1989 und 1990 - 1993



56 TRANSPORTE UND TRANSPORTVARIABILITATEN

realistisch sind oder ein Modellartefakt ist, das durch die verwendeten Antriebsdaten der
ECMWEF-Reanalyse hervorgerufen wird.
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Abbildung 4.1: Monatlich mittlerer Transport des Weddell-Wirbels in der Periode 1985 - 1993. Die Jahresmittel
der jeweiligen Transporte sind durch die roten Kurven gekennzeichnet. Die Jahresangaben der
Abzisse sind in der Jahresmitte plaziert.

Die Transportmaxima der Jahresmittel 1987 und 1992 sowie die Minima 1986 und 1990 (Ab-
bildung 4.1) stimmen mit den jeweiligen Extremwerten der mittleren meridionalen (noérdli-
chen) Windgeschwindigkeit in 10 m H6he in den ECMWF-Reanalyse-Daten der Jahre 1985-
1993 Uberein (siehe Timmermann et al., 2002a).Saisonale Variationen, die sich durch den
Oberflachenantrieb erklaren lassen, zeigen Transportmaxima zwischen Juli und Oktober und
Transportminima im Sidsommer.

Uber den 44°W -Schnitt, der den nordlichen Ast des Weddell-Wirbels beinhaltet, werden im
Mittel 24 + 0.8 Sv WSDW (zwischen 16 Sv und 32 Sv) nach Osten transportiert (Abbildung
4.2). Die Transporte weisen somit ebenfalls Transportmaxima 1987 und 1992 und Transport-
minima 1986 und 1990 auf.
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Transport [Sv]

Abbildung 4.2: Monatlich mittlerer WSDW-Transportim Weddell-Wirbel tber 44°W in der Periode 1985 - 1993.
Die Jahresmittel der jeweiligen Transporte sind durch die roten Kurven gekennzeichnet. Die Jah-
resangaben der Abzisse sind in der Jahresmitte plaziert.

Der zyklonale Weddell-Wirbel wird zum einen durch den Windschub an der Oberflache und
zum anderen thermohalin angetrieben (Gordon et al., 1981; Olbers und Wibber, 1991). Erste-
res zeigt sich in der einjahrigen, dessen Saisonalitat in der halbjahrlichen Periode. Ein Spek-
trum der langeren Perioden, insbesondere der vierjahrigen Periode der ACW, a3t sich auf
Grund der Kiirze der Zeitserie nicht erstellen. Zwar fallen die Transportminima des WSDW-
Transports im Weddell-Wirbel mit den Jahren minimaler winterlicher Meereisbedeckung (der
ACW) zusammen (siehe Abbildung 2.4), das Transportmaximum jedoch nur 1992 mit einem
Jahr maximaler winterlicher Meereisausdehnung.

Wedellmeer-Tiefenwasser stromt auf dem Weg nach Norden in das Powell-Becken ein und
folgt der zyklonalen Zirkulation (siehe Abbildung 3.8), ehe ein Teil das Powell-Becken durch
die Philip-Passage in die Scotia-See verlassen kann. Einem mittleren WSDW-Einstrom im
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westlichen Teil des Powell-Beckens von 3.9 + 0.3 Sv steht ein mittlerer WSDW-Ausstrom im
Ostlichen Teil von 1.6 £+ 0.1 Sv gegenuber. Im Mittel werden somit 2.2 + 0.2 Sv (Abbildung 4.3)
aus dem Weddellmeer in die Scotia-See exportiert. Die Differenz von 0.1 Sv stellt die Wasser-
massentransformation zu den leichteren Wassermassen des unteren WDW im Powell-Becken
dar. Der Transport durch die Philip-Passage variiert zwischen 1.6 Svund 2.6 Sv bei saisonalen
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Abbildung 4.3: Monatliche mittlere Transporte des WSDW-Transports durch die Orkney- (OP) und die Philip-
Passage (PP). Die Jahresmittel der jeweiligen WSDW-Transporte sind durch die roten Kurven
gekennzeichnet. Die Jahresangaben der Abzisse sind in der Jahresmitte plaziert.

Schwankungen bis 0.6 Sv. Auch in dieser Zeitserie wird die schon angesprochene Zweiteilung
des Zeitraums 1985 bis 1993 sichtbar. Im ersten Teil dieser Periode sind die mittleren WSDW-
Transporte durch die Philip-Passage um etwa 0.3 Sv gegeniber der zweiten Halfte erhoht. Die
relativen Maxima 1987 und 1991 sind um ein Jahr von der minimalen winterlichen Meereis-
bedeckung verschoben.

Durch den Strom sudlich des Powell-Beckens hauptsachlich gespeist, variiert der WSDW-
Transport durch die Orkney-Passage zwischen 3.4 Sv und 5.4 Sv bei einem mittleren nord-
warts gerichteten Transport von 4.2 + 0.4 Sv (Abbildung 4.3). Transportmaxima existieren
1987, 1990 und 1993 und kdnnen mit der Rotation des Oberflachenschubes in Verbindung
gebracht werden. Die Transportzeitreihe weist eine Lange von 9 Jahren auf, so dal sich ein
Frequenzspektrum fir langere Perioden nicht errechnen laf3t. Auch laft sich nicht feststel-
len, ob die Transportmaxima einer dreijahrigen Periode tber den modellierten Zeitraum hin-
aus unterliegen. Die mittleren Modellgeschwindigkeiten in der Orkney-Passage von 0.04 m
s~! stimmen sehr gut mit den aus LADCP-Daten erhaltenen Geschwindigkeiten der Passa-
ge Uberein (Gordon et al., 2001); Transportwerte werden von den Autoren allerdings nicht
berechnet. Der modellierte Passagentransport kann auf Grund der guten Ubereinstimmung
mit den gemessenen Geschwindigkeiten in der Passage als realistisch angesehen werden, ob-
wohl er fast dreimal so hoch ist wie der Transportwert von Locarnini et al. (1993). Jedoch
stimmen neuere Transportberechnungen, basierend auf LADCP-Messungen im Rahmen von
DOVETAIL, mit einem WSDW-Durchstrom durch die Orkney-Passage von 4.3 4+ 0.6 Sv (Navei-
ra Garabato et al., 2002) sehr gut mit dem Modellergebnis Uberein. Dieser erhdhte Transport
bedeutet aber auch, daf? die Rolle dieser Passagen bei der Beltftung der Scotia-See, d.h. des
ACC, bislang unterschatzt wurde.

Trotz des dominanten, nordwarts gerichteten Ausstromsin die Scotia-See, gibt es einen leich-
ten sudlichen Strom an der 6stlichen Flanke der Passage in das Weddellmeer hinein. Mit die-
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sem Rezirkulationsstrom, der auch in den DOVETAIL-Beobachtungen von Naveira Garabato
etal. (2002) vorhanden ist, werden im Mittel 0.2 Sv WSDW wieder zurlick in das Weddellmeer
transportiert.

Im saisonalen Verlaufsind die Transportvariabilitdten gro3er und weisen eine bimodale Struk-
tur auf, deren groReres Maximum in der zweiten Jahreshalfte (Winter, Frihjahr) auftritt. Die-
ser bimodale Verlauf stimmt gut mit der Variabilitdét der ECMWF 10 m-Windgeschwindigkei-
ten (G. Birnbaum, pers. Mitt., 2000) und dem WSDW-Transport im Weddell-Wirbel Uberein.
Eine dhnliche Bimodalitat wurde auch in den Beobachtungen von Fahrbach et al. (1992) im
Antarktischen Kustenstrom vor Kapp Norvegia gefunden.

Die zwischenjahrliche Variabilitat der Exportraten durch die beiden wichtigsten Passagen des
Sud-Scotia-Ruckens liegt nach Ansicht von Martinson et al. (1982) und Coles et al. (1996) in
der Variabilitat der Weddell-Wirbelstéarke. Coles et al. (1996) fanden eine Abkiihlung und Aus-
suung des Antarktischen Bodenwassers im Argentinischen Becken in den achtziger Jahren
des vergangenen Jahrhunderts und fuhrten diese Anomalie auf Variabilitaten in der AABW-
Bildungsregion zurick. Die Intensitat der Zirkulation des Wedell-Wirbels hat, so die Hypo-
these, einen Einflu3 auf die Dichte der Wassermassen, die tiber den Stid-Scotia-Rucken nach
Norden stréomen. In einer Periode anomal schwacher Wirbelzirkulation sind die Isopyknen
an dessen Rand flacher und bei anomal starker Zirkulation steiler geneigt. Ein Nivellieren
der Isopyknen durch einen schwacheren Weddell-Wirbel verursacht demzufolge ein Anhe-
ben dichterer Wassermassen in Tiefenschichten, die ein Ausstromen durch die Passagen er-
moglichen; der WSDW-Transport Uber das Riickensystem ist damit gré3er als in Phasen eines
starkeren Weddell-Wirbels. Nach Meinung von Meredith et al. (2001) kann diese Hypothese
nicht nur das kaltere AABW der 1980er Jahre erklaren, sondern auch den Anstieg der poten-
tiellen Temperatur und des Salzgehalts des WSDW in der 6stlichen Scotia-See (1995 - 1999)
durch einen geringeren Eintrag an “neuem” WSDW.

Diese Hypothese lasst sich durch die Modellergebnisse nicht verifizieren. Zwar nimmt das
Jahresmittel des Weddell-Wirbels von 1990 auf 1992 um etwa 1.6 Sv zu bei gleichzeitiger Ab-
nahme des WSDW-Durchstroms um etwa 0.3 Sv und erftllt somit die Anforderung, daf ein
starkerer Transport des Weddell-Wirbels mit leichterem Wasser und somit weniger WSDW
in der Scotia-See verbunden ist. Allerdings entspricht diese Transportanderung nur 3 % des
mittleren Transports des Weddell-Wirbels. Des weiteren ist das Maximum des mittleren
WSDW-Transports durch die Orkney-Passage 1987 in Phase mit dem Maximum des mittleren
Weddell-Wirbel-Transports. Dies widerspricht der These von Coles et al. (1996), daf ein star-
ker Weddell-Wirbel nur einen geringeren WSDW-Transport tiber den Stid-Scotia-Ricken hin-
weg zulaft. Des weiteren sei angemerkt, daf? sich der WSDW-Durchstrom durch die Orkney-
Passage und der integrierte Weddell-Wirbel-Transport in Phase befinden. Nach Martinson
et al. (1982) und Coles et al. (1996) ware eine Antikorrelation, d.h eine Phasenverschiebung,
zwischen den Transporten notwendig. Dies bedeutet, dall mdglicherweise noch ein anderer
Mechanismus fur den stérkeren bzw. schwécheren Export vorliegt.

Eine mogliche Ursache kann in der Rotation der Oberflachenschubspannung (V x (7/f)), dem
Ekman-Pumpen, Uber dem Sud-Scotia-Rucken liegen, welches sich aus den Antriebsdaten
des Meereismodells ergibt. Interannuale Schwankungen der Vertikalgeschwindigkeit kbnnen
in diesem barotropen Regime Auskunft Uber die Verlagerung der Isothermen in der Wasser-
saule, Uber die der Ausstrom in die Scotia-See definiert ist, geben. Positive Werte bedeuten
eine positive Vertikalgeschwindikeit an der Unterseite der Deckschicht und somit ein Auf-
steigen der Isothermen, negative ein Absinken.
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Abbildung 4.4: Jahresmittel der Rotation der ECMWF-Windschubspannung V x (7/f) an der Meeresoberfla-
che (a) 1990 und (b) 1991. Negative Werte bedeuten eine abwartige, positive eine aufwartige
Vertikalgeschwindigkeit. Die rote Linie stellt die maximale winterliche Meereisausdehnung des
jeweiligen Jahres dar.

Die horizontale Verteilung der Vertikalgeschwindigkeiten, die sich aus der Rotation der Wind-
schubspannung des mittleren ECMWF-Windfeldes ergeben (Abbildung 4.4), zeigen einen ho-
mogenen Verlauf im Bereich des Weddellmeeres und der Scotia-See mit leichten Unterschie-
den der mittleren Felder der Jahre 1990 und 1991. Stark variabel zeigt sich hingegen die ho-
rizontale Verteilung der Vertikalgeschwindigkeiten fur die Antriebsdaten, die aus dem Mee-
reismodell gewonnen werden (Abbildung 4.5).

In der nordlichen Scotia-See, dort wo kein Meereis auftritt, sind Antriebsdaten aus dem Mee-
reismodell und ECMWEF gleich. Sudlich der maximalen Meereisausdehnung, die in Abbil-
dung 4.5 eingezeichnet ist, ist die Variabilitat 1992 starker ausgepragt als 1990. In den beiden
mittleren Feldern liegt die starkste Variabilitat Uber dem Sud-Scotia-Rucken und dem west-
lichen Kontinentalschelf. Die vorherrschenden nérdlichen Winde des Jahres 1990 drangten
das Meereis ins Weddellmeer, so dal3 die Meereisdecke kompakter war und nur eine geringe
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Abbildung 4.5: Jahresmittel der Rotation der Schubspannung V x (7/f) des Meereismodells an der Meeres-
oberflache (a) 1990 und (b) 1991. Gitterpunkte ohne Meereisbedeckung weisen die ECMWF-
Schubspannungen auf.
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Variabilitat erlaubte. Stidliche Winde wahrend des Jahres 1992 bewegten das Meereis weiter
in den Norden, sorgten fur einen lockeren Meereisverband und somit fur eine starkere Varia-
bilitat.

Bei der Betrachtung zonaler Mittel der Rotation der Schubspannung (Abbildung 4.6) spiegelt
sich die Antarktische Zirkumpolare Welle in dem zonalen Streifen zwischen 60° und 65°S, in
dem die Zugbahnen der atmospharischen Zyklonen verlaufen (Jones und Simmonds, 1993)
wider. Bei geringer Eisausdehnung weisen die Vertikalgeschwindigkeiten Maxima auf, wah-
rend sie bei starkerer Eisausdehnung Minima aufweisen. Die Minima resultieren aus lokalen,
negativen Geschwindigkeitsbereichen, die sich u.a. Uber der Orkney-Passage wiederfinden
(Abbildung 4.5).

Die Vertikalgeschwindigkeit in dem zonal gemittelten Bereich in der Scotia-See (55°S bis 60
°S) weist fur den Zeitraum 1985-1993 eine zweijahrige Periode auf. Die Zyklonen-Zugbahn
verandert ihre meridionale Position in einem halbjahrlichen Rhythmus und kann bis in den
Bereich von 55°S bis 60°S hineinreichen (Birnbaum, pers. Mitt.). Bislang gibt es aber keine Er-
kenntnis daruber, ob dieser meridionalen Oszillation eine Variabilitat in z.B. Zyklonen-Starke
oder Haufigkeit zu Grunde liegt, die flr diese zweijahrige Periode verantwortlich sein kdnnte.
FUr den zonalen Streifen im nérdlichen Weddellmeer (65°S bis 70 °S) sind die Jahresmit-
tel mit Ausnahme des Jahres 1988 (Minimum) anndhernd gleich. Die nahezu unveranderte
Ausdehnung des Meereises in diesem Gebiet und damit die gleichbleibende Dampfung des
Windeinflusses auf die Oberflache spiegelt sich darin wider.
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Abbildung 4.6: Zeitserien der jahrlichen mittleren Rotation der Schubspannung an der Meeresoberflache ge-
mittelt Gber verschiedene zonale etwa 5° breite Bereiche. SSR - Stid-Scotia-Riicken, SS - Scotia-
See und NWS - nordliches Weddellmeer.

Wahrend das zonale Mittel positive Vertikalgeschwindigkeiten aufweist, zeigen lokale Berei-
che Uber der Orkney-Passage (1990 und 1992) negative Vertikalgeschwindigkeiten (Abbildung
4.7a). Starkeres Ekman-Pumpen im Jahr 1992 bis in eine Tiefe von etwa 1700 m kann dafir
sorgen, dal3 die 0°C Isotherme nach unten verlagert wird (Abbildung 4.7b). Nimmt man eine
horizontale Geschwindigkeit von 4 cm s~!, ein Absenken der Isotherme um 65 m und eine
mittlere Passagenweite von 75 km an, so bedeutet dies eine Transporténderung von etwa 0.2
Sv und tragt somit zu etwa 77 % zu der Tranportdifferenz zwischen den beiden Jahren von
0.26 Sv bei.

Die Variabilitat des Transports durch die Orkney-Passage lafit sich demnach durch die Rota-
tion des Oberflachenschubes, der auf die Meeresoberflache wirkt und somit eine Anderung
der Lage der Isothermen in der Wassersaule bewirkt, erklaren. Dies ist noch einmal sche-
matisch in Abbildung 4.8 dargestellt. Entlang eines zonalen Streifens Uber dem Suid-Scotia-
Rucken fuhren die unterschiedlichen Antriebe zu unterschiedlichen Vertikalgeschwindigkei-
ten an der Unterseite der Deckschicht und daher zu unterschiedlichen Tiefenlagen der 0°C
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Abbildung 4.7: (a) Vertikalprofil der Vertikalgeschwindigkeit gemittelt iber dem Bereich der Orkney Passage. (b)
Vertikalprofil der Potentiellen Temperatur Gber dem Bereich der Orkeny-Passage fiir die Jahre
1990 und 1992.

Isotherme, die als obere Grenze fur das WSDW definiert ist. Die starkere Rotation der Schub-
spannung im Jahr 1992 bedeutet ein gré3eres Absinken der 0°C Isotherme in der Wassersaule
als fur das Jahr 1990. Das hat zur Folge, daR sich die Flache, Uber die der WSDW-Transport
berechnet wird, verkleinert (vergroRert) und somit weniger (mehr) WSDW in die Scotia-See
exportiert wird. Der unterschiedliche Durchstrom sowohl im saisonalen Verlauf als auch in
der zwischenjahrlichen Variation geht einher mit einer leichten Anderung der Geschwindig-
keit. Diese Geschwindigkeitsdnderung tragt aber nur 10 % zu der Gesamttransportanderung
bei, so dal die Lage der Isotherme entscheidend fur die Transporténderungen ist.

Diese Darstellung ist konform mit der Argumentation von Coles et al. (1996), daR3 bei hdherer
Lage der Isopyknen dichteres Wasser in die Scotia-See gelangen kann. Jedoch kénnte diesen
Modell-Ergebnissen nach die Ursache fir ein Anheben nicht die Starke der Weddell-Wirbel-
Zirkulation sondern der regionale Oberflachenantrieb Uiber dem Ruckensystem sein. Fur die
Berechnung von Koherenzspektren und damit einer Aussage uber die Signifikanz dieses Er-
gebnisses, ist die Lange der Zeitreihe nicht ausreichend.

Diese regionalen Variabilitaten im WSDW-Export beeinflussen die globale thermohaline Zir-
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Abbildung 4.8: “Uberhohte” Darstellung der Abhangigkeit des Passagentransports “durch” den Siuid-Scotia-
Rucken von der lokalen Rotation der Oberflachenschubspannung Ekman-pumping. Die roten
Pfeile und Isolinien stellen die Situation fiir das Jahr 1990, die blauen Pfeile und Isolinien fur das
Jahr 1992 mit starkem Absenken der 0°C Isotherme dar. Das Fragezeichen bezieht sich auf die
geringe Durchstromvariabilititund deren unbekannten Ursachen.

kulation, da das WSDW nach dem Durchstromen der Scotia-See zum westlichen Randstrom
im Argentinischen Becken beitragt (Locarnini et al., 1993). Zuséatzlich ventiliert das WSDW
das untere CDW in der Scotia-See. Das LCDW seinerseits ist Quellwassermasse der westli-
chen Randstrome des Indischen und des Pazifischen Ozeans (Rubython et al., 2001).

Das Einordnen der vorhergesagten Anderungen in einen globalen Zusammenhang ist auf
Grund der nordlichen Ausdehnung des Modellgebietes und der zeitlichen Limitierung der
Transportzeitserien nur begrenzt moglich. Im Argentinischen Becken fand in den 1980er Jah-
ren eine AbkUhlung der Bodenwassermassen um -0.05°C statt (Coles et al., 1996). Hogg und
Zenk (1997) beobachteten einen Erwarmungstrend im Vema- und im Hunter-Kanal Anfang
der 1990er Jahre, der einhergeht mit einer Abnahme des nordwarts gerichteten Bodenwas-
sertransports. Diese Beobachtungen fanden in einiger Entfernung von der Scotia-See statt,
so daR die dortigen Wassermassenvariabilitdten auch durch Veranderungen entlang unter-
schiedlicher Ausbreitungsrouten hervorgerufen werden kénnten. Eine verbesserte Darstel-
lung des WSDW-Ausstroms nach Norden durch die Shag-Rocks-Passage und die Stidgeorgia-
Passage in den Sudatlantik lieRe quantitative Transportangaben zu.

Cai und Baines (1996) untersuchten den thermohalinen Antrieb des ACC in numerischen
Studien und kamen zu dem Schluf3, daf3 der Transport des ACC zunimmt, je mehr Tiefenwas-
ser gebildet wird. Dies geschieht insbesondere dann, wenn das WSDW durch die Topogra-
phie an einem Ausbreiten nach Westen gehindert wird. Der Einflu der modellierten WSDW-
Transportvariabilitat auf den ACC kann in dieser Modellkonfiguration mit vorgeschriebenen
ACC-Transporten jedoch nicht abgeschatzt werden.
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Passagen des 6stlichen Stid-Scotia-Rlckens

Eine Reihe von kleineren Passagen liegt 6stlich der Orkney-Passage: Bruce-, Discovery- und
Hoyer-Passage - von West nach Ost. Sie stellen ebenfalls potentielle Tiefenwasserdurchléasse
im Stid-Scotia-Ruckens dar (Abbildung 2.2).

Die Bruce-Passage (BP) liegt unmittelbar dstlich der Orkney-Passage und ist mit einer Mo-
delltiefe von etwa 2800 m ausreichend tief fur einen WSDW-Durchstrom. Die Tiefe des Meer-
esbodens verringert sich jedoch nérdlich der BP um etwa 300 m, was ein Ausbreiten des tiefe-
ren WSDW verringert. Die Modelltransporte dieser Passage ergeben einen Ein- und Ausstrom
von jeweils 0.1 Sy, d.h. es gibt keinen netto-nordwarts gerichteten WSDW-Transport. Die bis-
lang einzige Angabe eines WSDW-Transports durch die Bruce-Passage ergibt sich aus LADCP-
Berechnungen von Naveira Garabato et al. (2002) zu 1.4 + 1.2 Sv und ist auf Grund des grof3en
Fehlerbereiches nur bedingt geeignet, den modellierten Transport zu verifizieren.

Die beiden 6stlichsten Passagen des Stid-Scotia-Rlckens sind im Modell weniger gut repra-
sentiert. Die gemessene Tiefe der Discovery-Passage (DP) von 2800 m (Naveira Garabato,
pers. Mitt., 2000) reduziert sich im Modell ebenso wie die der Hoyer-Passage (HP, 2600 m)
auf eine Schwellentiefe von 2300 m. Beide Schwellentiefen liegen im oberen Tiefenbereich
des WSDW und zeigen daher keinen relevanten WSDW-Export in die Scotia-See. Wahrend
durch die DP WSDW in der Gro3enordnung von mSv nach Norden stromt, zeigt sich fur die
HP sogar ein geringer Einstrom in das Weddellmeer. Naveira Garabato et al. (2002) geben
einen WSDW-Transportvon 0.5 + 0.2 Svdurch die nur 5 km breite DP an. Abschatzungen des
HP-Transports aus Beobachtungen gibt es nicht.

Der Vergleich von Modellergebnissen und Beobachtungen (z.B. Locarnini et al., 1993) deuten
darauf hin, daf3 die Gittergréfe in diesem Teil des Suid-Scotia-Rickens immer noch zu grof3
ist. Daher sind sowohl die WSDW-Transporte durch diese Passagen unterschatzt, als auch die
beobachteten potentiellen Bodentemperaturen der 6stlichen Scotia-See Uiberschatzt. Dieses
Ergebnis bedeutet des weiteren, daf Uber diesen Teil des Ruckensystems nach wie vor eine
unbekannte, jedoch wohl geringe, Menge an WSDW exportiert wird.

Wie in der Einleitung erwahnt, ist das WSDW die Ursprungswassermasse des Antarktischen
Bodenwassers. Bei einer AABW-Bildungsrate im Atlantik in der Gréenordnung von etwa 11
Sv (z.B. Orsietal., 1999; Hellmer und Beckmann, 2001) bedeutet ein mittlerer “Overflow” Uber
den Sud-Scotia-Rucken von 6.4 Sv, dal? die Sud-Sandwich-Route bei der Ausbreitung eine
geringere Rolle spielt als bislang angenommen. Zu berlcksichtigen ist dabei allerdings, daf3
der Transport durch den Sud-Sandwich-Graben im Modell auf Grund der Lage der SACCF
unterschéatzt wird.

Bransfieldstral3e

Ein nicht minder wichtiger Ort des Weddellmeer-Wassermassenexports ist die Bransfieldstra-
Be, die sich zwischen der ndrdlichen Spitze der Antarktischen Halbinsel und den Stid-Shet-
land-Inseln befindet (Abbildung 2.2).

Eine oberflachennahe, kalte, salzarme Wasserlinse, die durch Wassermassen vom 6stlichen
Kontinentalschelf der Antarktischen Halbinsel gespeist wird (Gordon et al., 2000), wurde so-
wohl im Modell (siehe Abb. 4.9b) als auch auf verschiedenen Forschungsfahrten (z. B. von
Gyldenfeldt et al., 2002) im sudlichen Bereich der Bransfieldstral3e beobachtet. Der mittlere
modellierte Schelfwassermassentransport zwischen der nordlichen Spitze der Antarktischen
Halbinsel und der
Kdnig-George-Insel, in die Bransfieldstralie hinein, betragt etwa 2.2 4+ 0.1 Sv. Die zwischen-
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jahrlichen Variationen sind mit etwa 0.1 Sv gering, wobei es 1987 und 1990 maximale und
1992/93 minimale Jahresmittel der Zeitreihe gibt. Es ergibt sich, wie beim Passagen-Durch-
strom, eine dreijahrige Periode. Das Minimum zum Ende der Periode 1985-1993 laRt sich
durch die verringerte Wassermassenbildung auf dem sudlichen Kontinentalschelf zwischen
1989 und 1991 und dem damit verbundenen geringeren nordwarts gerichteten Transportvon
weniger kaltem, dichten Schelfwasser erklaren.

Die saisonalen Schwankungen sind grof3er, mit Transportminima im Fruhjahr/Sommer und
Transportmaxima im anschlielenden Herbst (zwischen -1.6 und -3.0 Sv). Transportberech-
nungen aus verankerten ADCPs vor der Joinville-Insel ergaben einen mittleren Ausstrom von
etwa 2.4 Sv (2.2 Svim Modell) mit einer starken saisonalen Fluktuation zwischen 0.4 Sv und
4.7 Sv (von Gyldenfeldt et al., 2002).
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Abbildung 4.9: Zeitserie des Schelfwasser-Transports (a) in die BransfieldstraRe zwischen der Antarktischen
Halbinsel und Konig-George-Insel. Negative Werte bedeuten einen westlichen Transport. Mitt-
lere vertikale Temperaturverteilung am dstlichen Eingang der BransfieldstraRe (b).

Dieser Transport von kaltem, dichtem Wasser ventiliert das Bodenwasser der Bransfieldstra-
Re und nach weiterer Advektion im Kustenstrom den tiefen suddstlichen Pazifik.

Die Modellergebnisse ergeben ebenfalls einen geringen Transport nach Osten von etwa 0.1 Sv
im nordlichen Teil der Bransfieldstral3e. Dieser Transport ist allerdings zu klein im Vergleich
zu Beobachtungenvon Lopez et al. (1999) und Gordon et al. (2000), die beide einen Transport
in die WSC von etwa 1 Sv angeben.

Obwohl der Transport nach Westen mit den Beobachtungen gut tbereinstimmt, sprechen
verschiedene Grunde beim stark reduzierten dstlichen Transport fur ein Modellartefakt. Auf
der einen Seite erhélt die Interpolationsprozedur bei der Diskretisierung der Bodentopo-
graphie auf das Gitter, die komplexe Bathymetrie, d. h. die Struktur der drei tiefen Becken
(Capella et al., 1992), nicht vollstandig. Des weiteren ist der Stid-Shetland-Inselkomplex viel
subtiler strukturiert, als es mit der Modellaufldsung und der Darstellung der Inseln erreicht
wird. Wassermassen kénnen in der Realitat von Norden durch Passagen zwischen den Smith-
und Snow-Inseln in die BransfieldstraRe eindringen, wie es von Garcia et al. (1994) beob-
achtet wird. Dieser Anteil des ACC fehlt im Modell und reduziert damit den nach Osten ge-
richteten Transport. Andererseits stellen die Temperatur- und Salzgehaltsdaten des HASO
die Randbedingungen in der westlichen BransfieldstraRe, dem Ubergang vom feinen auf den
groben Gitterteil, dar. Wie erwahnt, tendieren die HASO-Daten leicht zu sommerlichen Wer-
ten. Mit der Bedingung, das Modell an diese Daten auf3erhalb des feinen Gitters zu fuhren,
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stellt sich kein ostwarts gerichteter Strom aus der Bransfieldstrale in die WSC ein. Auf der
anderen Seite weisen die vom Eismodell verwendeten ECMWF-Reanalyse-Daten an der Spit-
ze der Antarktischen Halbinsel bis in den Larsen-Schelfeis-Bereich hinein 2 m-Lufttempera-
turen auf, die hoher (bis zu 3°C; Timmermann, pers. Mitt.) sind als in den Beobachtungen.
Dieses hat eisfreie Gebiete vor dem Larsen-Schelfeis und in der 6stlichen BransfieldstralRe zur
Folge, u.a. in Jahren, in denen viel Meereis beobachtet wurde (Timmermann et al., 2002b).
Die Rolle der BransfieldstraRe bei der Erneuerung der Wassermassen der Weddell-Scotia-
Konfluenz und demzufolge der Scotia-See wird somit im Modell unterschétzt und verlangt
weitere Untersuchungen, wie z.B. saisonal variierende Randbedingungen.

4.2 Wassermassenneubildung auf dem sudlichen Kontinentalschelf

Der sudliche Kontinentalschelf des Weddellmeeres ist die Bildungsregion fir die Ausgangs-
wassermasse des
WSDW, das in die Scotia-See exportiert wird. Die StiBwasserbilanz! des inneren Weddellmeer-
es (Abbildung 4.10), weist Jahre mit extremem SufRwasserentzug auf, in denen eine erhdohte
Bildung von WSBW erfolgt. Der SiiRwasserentzug betragt im Mittel 9 mSv (1 mSv = 10° m3
s™1), steigt jedoch in den Jahren extremen SiiRwasserentzugs auf 13 mSv (1987) und 25 mSv
(1993) an. Die zwischenjahrliche Variabilitat entsteht durch die Schwankungen in der Meer-
eisbildung. Das Jahr 1990 weist ein Minimum im Schelfeisschmelzen, das nur einen geringen
Teil zur Gesamtbilanz beitragt, und im StRwasserentzug auf, so dal3 in jenem Jahr nur wenig
dichtes Schelfwasser gebildet wird.

Stisswasserfluss [ mSv ]

Abbildung 4.10: Jahresmittel und Zeitreihenmittel (Zahlen an der Kurve) des StiBwassereintrages an der Ober-
flache des inneren Weddellmeeres in mSv (1 mSv = 10°® m?® s™1!). Dargestellt sind der Eintrag
der Schelfeisgebiete (blau), der Eintrag durch Schmelzen und Gefrieren von Meereis (rot), in
dem implizit der Beitrag von Niederschlag minus Verdunstung enthalten ist, und die Bilanz der
beiden Terme (magenta).

IDie StiRwasserbilanz setzt sich zusammen aus dem SiiBwasserentzug bzw. SiiBwassereintrag durch Meereis-
bildung bzw. Meereisschmelzen und dem Schmelzwassereintrag der Schelfeisgebiete. Der Beitrag von Nie-
derschlag minus Verdunstung (P-E) findet im Eismodell Beriicksichtigung und steckt implizit im Term des
Oberflachen-Gefrierens und -Schmelzens. Verschiedene Terme finden keine Berlicksichtigung, wie der Suf3-
wassereintrag durch festlandischen AbfluR und Eisbergschmelzen. Festlandischer Abfluf? wird durch das
Schmelzwasser an der Unterseite des Eisschildes gebildet, der aber nach Timmermann et al. (2002b) auf we-
niger als 0.05 mSv geschéatzt wird. Gegenstand der aktuellen Forschung ist die Simulierung der Eisbergdrift
(Lichey und Hellmer, 2001) und des StiBwassereintrages durch Eisbergschmelzen (Gladstone et al., 2001).
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Konvektionsereignisse fiihren zu einer homogenen Wassersaule, d.h. einer Deckschicht, die
bis zum Boden reichen kann. Eine intensive Abkthlung der Meeresoberflache unter den Ge-
frierpunkt fihrt zur Meereisbildung. Durch das Freisetzen von Salzlaken beim Gefrieren von
Meerwasser wird die Dichte des Oberflachenwassers so stark erh6ht, daf statische Instabili-
tat eintritt. Das dichte Oberflachenwasser sinkt in die Tiefe ab, wobei die schwache Schich-
tung der Wassersaule auf dem antarktischen Kontinentalschelf eine Tiefenkonvektion bis
zum Meeresboden begiinstigt?. Die Deckschichttiefen auf dem stidlichen Kontinentalschelf
stellen somit einen Indikator fur die Regionen dar, in denen die Tiefen- und Bodenwasser-
massen entstehen kénnen.

Im Sommer sorgt der Eintrag von Stwasser durch Meereisschmelzen fir eine Stabilisierung
der Wassersaule und eine Abnahme der Deckschichttiefe. Ab Mai beginnt die Vertiefung der
Deckschicht, bis sie im Juni/Juli bis zum Boden des Kontinentalschelfs reicht. In den Jahren
1989 bis 1991 ist die Deckschichttiefe vor dem Filchner-Schelfeis am geringsten, mit einem
Minimum von nur 300 m im Jahr 1990 (Abbildung 4.11). Als Folge des im Mittel nach Stden
gerichteten Oberflachenschubes und demzufolge geringen Eisexports betragt der Stidwas-
serentzug 1990 nur 3 mSv (Abbildung 4.10). Anstelle des dichten HSSW, einer Ursprungswas-
sermasse des WSBW und WSDW, werden leichtere Wassermassen neu gebildet. Diese kon-
nen jedoch nichtin die Tiefsee absinken, um die Wassermassen in der Durchstromregion des
Sud-Scotia-Ruckens zu erneuern. Die Abnahme der Deckschichttiefe geht zudem einher mit
einer Verkurzung der Dauer der maximalen Deckschichttiefe. Sie betragt 5-6 Monate in den
Jahren vor und nach dem Minimum und nur 1-2 Monate wahrend des Minimums .
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Abbildung 4.11: Deckschichttiefen in der Periode 1985 bis 1993 (a) vor dem Filchner-Schelfeis (rot) und
dem Ronne-Schelfeis (blau) und (b) fir den Bereich des Kontinentalschelfabbruchs vor dem
Filchner-Ronne-Schelfeis.

Das Gebiet vor dem westlichen Ronne-Schelfeis zeichnet sich dadurch aus, daf3 die verschie-
denen Oberflachenantriebe Unterschiede in der zeitlichen Dauer der Deckschichttiefe erge-
ben, die jedoch auch in den Jahren 1989-1991 bis zum Boden reicht. In den Jahren minimaler
winterlicher Meereisausdehnung 1986 und 1990 (Abbildung 2.4) dauert diese Phase nur ein
bzw. zwei Monate. Allerdings setzt der Beginn der Vertiefung erst spater (Juni) ein und die
bis zum Boden homogene Wassersaule wird erst ein/zwei Monate vor Beginn der Meereis-
schmelze erreicht. Da der Kontinentalschelf vor dem westlichen Ronne-Schelfeis ganzjahrig
mit Eis bedeckt ist, was durch die vorherrschenden dstlichen Winde in diesen Jahren noch
verstarkt wird, muf3 die Bildung lokaler Polynjas, durch den Abfluss kontinentaler Luftmas-
sen, daftr verantwortlich sein, daR die Wassersdule dennoch bis zum Boden homogenisiert
wird.

In den Jahren 1987 und 1992, in denen die Meridionalkomponente des Windschubes nach
Norden gerichtet und der SuRwasserentzug starker ist, ist auch die Wassersaule am Kontinen-

2Im Gegensatz dazu sinkt das dichte Oberflachenwasser bei der offenen Ozeankonvektion soweit ab, bis es
Schichten gleicher Dichte erreicht (Killworth, 1983; Marshall und Schott, 1999).
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talhang bis in groRe Tiefen homogenisiert (Abbildung 4.11a). In diesen Jahren werden dichte
Wassermassen (oo > 27.9) auf dem gesamten Kontinentalschelf gebildet, die im Jahr 1987
eine ausreichende Dichte aufweisen, um in grof3e Tiefen abzusinken. In dem Zeitraum 1989
bis 1991 nimmt die Dichte der Wassersaule auf dem Kontinentalschelf ab, so dal3 die Wasser-
massenneubildung 1992 nicht zu einem ausreichenden Volumen an dichten Wassermassen
fuhrt. Im Jahr 1993 hingegen werden dichte Wassermassen gebildet und bei ausreichendem
Volumen kénnen die absinkenden Wassermassen die Passagen des Sud-Scotia-Rickens er-
reichen und tberqueren.

4.3 Passagentransporte unter extremen Antriebsbedingungen

Der Frage, ob und welche Verdnderungen eintreten, wenn das Modell wahrend der Integrati-
on fortwahrend mit einem extremen Antriebsjahr, d.h minimaler (1990) und maximaler win-
terlicher Meereisausdehnung (1992), angetrieben wird, wird in diesem Abschnitt nachgegan-
gen. Die zeitlich hochaufgeldsten Geschwindigkeitsfelder fur die Darstellung der Zirkulation
mit Hilfe von Partikeltrajektorien sowie fiir die Untersuchung der passiven Tracerausbreitung
wurden durch diese Integrationen erhalten.

Wassermassenvariabilitdten

Die Variabilitat der Wassermassen, die sich durch die unterschiedlichen Oberflachenantriebe
der “extremen” Jahre 1990 und 1992 ergibt, spiegeltsich in den ©-S -Beziehungen des inneren
Weddellmeeres wider (Abbildung 4.12).

Far die Simulation Y90 bedeutet dies, daf die vorherrschenden atmosphérischen Bedingun-
gen in dem Jahr 1990 (siehe Timmermann et al., 2002b) zu einer Akkumulation von Meereis
im Inneren des Weddellmeeres fihren und so die Neueisbildung reduziert wird. Die Simula-
tion Y92 hingegen beinhaltet einen starken Export des Meereises aus dem inneren Weddell-
meer mit daraus resultierender verstarkter Neueisbildung in diesem Bereich. Die Antriebe
mit verstarkter und reduzierter Neueisbildung wirken Uber den gesamten Integrationszeit-
raum von 11 Jahren, so daR sich eine fur diese Antriebe typische Wassermassenverteilung
und charakteristische Zirkulation einstellt.

Die reduzierte Eisbildung in Y90 bedeutet eine reduzierte Salzlakenbildung, so dal3 weniger
dichte, salzarmere Wassermassen (S < 34.63) gebildet werden; das salzreiche HSSW auf dem
Kontinentalschelf fehlt (Abbildung 4.12a). Die verstarkte Eisbildung in Y92 hat einen Anstieg
der Salzlakenbildung und damit die standige Erneuerung des salzreichen HSSW zur Folge.
Das HSSW der Y92-Simulation erreicht die beobachteten Salzgehalte von 34.75 (Abbildung
4.12b).

Diese Anderung der Wassermassen auf dem Kontinentalschelf geht einher mit einer veran-
derten Zirkulation und somit veranderten Wassermassen, die in die Schelfeiskavernen ein-
dringen kdnnen. Fur Y90 ist das ISW der Filchner-Ronne-Kaverne ausgesuf3t, die salzreiche
Komponente des HSSW fehlt, und somit sind die ©-S-Werte in einer gréReren Enveloppe
eingebettet. In Y92 wird ausschlie3lich das auf dem Schelf gebildete HSSW in die Kaverne
eingetragen, was zu einer engeren Enveloppe in den O-S -Beziehungen unter dem Schelfeis
fahrt.

Nicholls (1997) postulierte eine Abnahme des Schelfeisschmelzens bei einer Verringerung der
HSSW-Produktion als Folge einer Klimaerwarmung. Dies wird durch die Simulationen besta-
tigt. Da in der Y90-Simulation kein HSSW erzeugt wird (Abbildung 4.12), sind die glazialen
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Abbildung 4.12: Jahresmittel der ©-S Charakteristika des Weddellmeersektors fur die Sensitivitatslaufe; (a) Y90
(Antrieb des Jahres 1990) und (b) Y92 (Antrieb des Jahres 1992). Blaue ©-S-Werte stellen Git-
terpunkte des offenen Ozeans dar, andersfarbige Gitterpunkte in den Schelfeiskavernen; gelb:
ostliches Weddellmeer-Schelfeisgebiet, griin: Larsen-Schelfeis, rot: Ronne-Schelfeis, magenta:
Filchner-Schelfeis. Die Oberflachen-Gefrierpunktstemperaturist durch die rote Linie (7) dar-
gestellt.

AASW: Antarktisches Oberflachenwasser, EWIS: 6stliches Weddellmeer-Schelfeisgebiet, 1SW:
Schelfeiswasser, HSSW: Salzreiches Schelfwasser, LSSW: Salzarmes Schelfwasser, WDW: War-
mes Tiefenwasser, WSBW: Weddellmeer-Bodenwasser, WSDW: Weddellmeer-Tiefenwasser.

Schmelzraten des inneren Weddellmeeres kleiner, im Jahresmittel liegen sie bei 6.9 mSv. In
der Y92-Simulation mit verstarkter HSSW Bildung verdoppelten sich fast Schmelzraten zu
12.9 mSv. Somit sind unterschiedliche Schmelzraten nicht nur das Ergebnis einer Klimaver-
anderung, sondern kdnnen auch durch die naturliche zwischenjahrliche Variabilitat im Zu-
sammenhang mit Meereisbildung und vorherrschenden Winden hervorgerufen werden.

Die Wassermassen der Larsen-Schelfeiskaverne (griin) zeigen ebenfalls eine Anderung, in
dem sich fur Y92 salzreichere und fir YO0 warmere, salzdrmere Wassermassen in der Larsen-
Schelfeiskaverne befinden. Dieses ist ein Ergebnis der veranderten Wassermassencharakte-
ristika des gesamten Kontinentalschelfs des Weddellmeeres, da dichtes, salzreiches Wasser
vom sudwestlichen Schelf nach Norden in die Larsen-Schelfeis-Region gebracht wird.

Alles in allem sind die Wassermassen in Y90 leichter, warmer und salzarmer, wahrend sie in
Y92 dichter, d.h. kalter und salzreicher, sind. Dieses geschieht in der gesamten Wassersaule
einschliellich des warmeren AASW in Y90. Die Wassermassendnderungen zeigen sich nicht
nur in den Quellregionen der Tiefen- und Bodenwassermassen, sondern auch in den Export-
raten des WSDW Uber den Sud-Scotia-Rucken in die Scotia-See.

WSDW-Transporte durch Philip- und Orkney-Passage

Die Transporte durch die beiden wichtigsten Passagen des Suid-Scotia-Ruckens stellen sich
auf die veranderten Wassermassen des Weddellmeeres ein.

Die Unterschiede der WSDW-Transporte der Philip-Passage zwischen Y90 und Y92 sind ge-
ring (Abbildung 4.13a). Wahrend der mittlere Transport in Y92 auf 2.0 Sv abnimmt, steigt die
Amplitude, bedingt durch die starke Abnahme zum Ende des Jahres, um 40%. Im Vergleich
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zum Referenzlauf verlagern sich die Maxima auf einen friiheren Zeitpunkt im Jahr, um 2 Wo-
chen fuir das erste Maximum bzw. um 2 Monate fur das zweite. Die Y90-Simulation zeigt einen
Anstieg des mittleren Transports auf 2.3 Sv mit Maxima von 2.6 Sy, die ebenfalls mit einem
Anstieg der Amplitude einhergehen. Auch der WSDW-Transport im Powell-Becken spiegelt
diese Unterschiede mit einem verringerten Einstrom von 4 Sv (Y90) auf 3.8 Sv (Y92) wider.
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Abbildung 4.13: WSDW-Transport durch die Philip-Passage. Die positiven Werte bedeuten einen nordlichen
Transport.

Wahrend der saisonale Verlaufdes Transportes 1990 mit dem des Weddell-Wirbel-Transportes
Ubereinstimmt, gilt dieses nicht flr 1992. Dieses deutet darauf hin, dal® die dichten Wasser-
massen, die den nordwestlichen Kontinentalschelf in Y92 verlassen, das Signal des Weddell-
Wirbels im Powell-Becken stark beeinflussen. Zuséatzlich deutet dies darauf hin, daf3 fur Y90
die Schelfdynamik weniger und die Wirbeldynamik mehr EinfluR auf das Uberstromen des
Sud-Scotia-Ruckens hat.

Der WSDW-Transport durch die Orkney-Passage (Abbildung 4.14) weist ein héheres Jahres-
mittel von 4.5 Sv fur YO0 verglichen mit 4.1 Sv fur Y92 auf. Zusatzlich zu den unterschiedlichen
Transportraten ergibt sich eine zeitliche Verschiebung des Durchstrommaximums. Durch die
verschiedenen Oberflachenantriebe tritt das Y90-Transportmaximum im April und Oktober
(5.2 Sv bzw. 5.5 Sv) und das Y92-Maximum 2 Monate fruher, im Februar und August (4.5 Sv
bzw. 4.9 Sv), auf. Der zeitliche Verlauf der Maxima und Minima stimmt mit dem zeitlichen
Verlauf der Maxima und Minima des Weddell-Wirbel-Transportes (Abbildung 3.9) Uberein.
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Abbildung 4.14: wSDW-Transport durch die Orkney-Passage. Die positiven Werte bedeuten einen nérdlichen
Transport.
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Dies deutet darauf hin, der Orkney-Passagen-Durchstrom durch den WSDW-Transport im
Weddell-Wirbel und damit durch die vorherrschenden Winde beeinfluf3t wird. Jedoch besteht
die von Coles et al. (1996) postulierte Antikorrelation zwischen dem Passagen-Transport und
der Starke des Weddell-Wirbel-Transports nicht.

Die leichteren Schelfwassermassen (Y90), die auf dem westlichen Kontinentalschelf gebildet
werden, haben einen geringen Einflu auf den Philip-Passagen-Transport, da sie vornehm-
lich in die Bransfieldstraf3e abflieRen, wahrend die dichteren Wassermassen (Y92) in die Tiefe
absinken und zum Passagentransport beitragen kénnen.

Zwischen beiden Simulationen Y90 und Y92 stellt sich eine deutliche Dichtedifferenz in der
Bodenschicht auf dem westlichen Kontinentalschelf (Abbildung 4.15) ein, mit dichteren Was-
sermassen fur Y92. Ein moglicher Mechanismus, der in Abschnitt 4.1 mit einem Fragezeichen
belegt wurde, scheint daher in der Bildung und/oder dem Absinken der Schelfwassermassen
vom westlichen Kontinentalhang zu liegen.
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Abbildung 4.15: Modellierte Bodendichtedifferenzen Y92 - Y90 fur den westlichen Weddellmeer-Kontinental-
schelf (a). Positive Werte bedeuten hohe Bodendichten wahrend des Jahres mit maximaler
winterlicher Meereisausdehnung. Das Kontourintervall betrégt 0.02 kg m~3. Schmelzraten des
Larsen-Schelfeisgebietes in mSv (b).
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Auf Grund der veranderten Schelfwassermassencharakteristika (siehe Abschnitt 4.3), ergeben
sich fur die Larsen-Schelfeiskaverne unterschiedliche Schmelzraten. Die hohere Schmelzra-
te fur YO0 von etwa 0.50 m a~! resultiert aus dem Kontakt der Schelfeisunterseite mit Was-
sermassen mit Temperaturen Uber dem Oberflachengefrierpunkt (siehe Abbildung 4.12). Die
Schmelzraten fur Y92 betragen nur 0.22 m a—! und resultieren aus einem kélteren Einstrom in
die Kaverne. Die unterschiedlichen Schmelzraten und der damit verbundene Ausstrom mo-
difizierter Wassermassen kann zu der Anderung der Wassermassen vor dem Larsen-Schelfeis
beitragen.

Der Referenzlauf ergibt eine mittlere Schmelzrate von 0.35 ma~!, ein Wert, der etwa ein Drit-
tel der Schmelzrate des gekoppelten Meereis-Ozean-Modells BRIOS2.0 ist mit einem grob
aufgelosten Larsen-Schelfeis und sehr schnell abfallendem Kontinentalschelf (Timmermann
et al., 2002b). Wahrend in dem grob auflésenden Modell WDW zum Schmelzen beitragt, ge-
langen in dieser Studie nur Schelfwassermassen und/oder modifiziertes WDW in die Larsen-
Schelfeiskaverne. Allerdings befindet sich das Larsen-Schelfeis in der Ubergangszone zwi-
schen dem feinen und dem gréberen Gitterteil. Die tatsdchlichen Schmelzraten des Larsen-
Schelfeises sind ebenfalls noch Gegenstand der aktuellen Forschung.

Dieses Ergebnis zeigt jedoch, wie wichtig eine gute Darstellung des Schelfeisgebietes sowie
eines breiten Kontinentalschelfs im westlichen Weddellmeer ist. Neue topographische Da-
ten bestatigen die Existenz einer Kaverne unter dem Larsen-Schelfeis (Domack et al., 2001).
Durch den Zerfall des noérdlichen Teils des Larsen-Schelfeisgebietes (Larsen-Schelfeis-A,
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Skvarca et al., 1999) ist es zudem mdglich, daf sich die Prozesse in dieser Region und da-
mit die Charakteristika der Schelfwassermassen verandert haben kénnten (Schroder et al.,
2002).

Insgesamt sind die Ubereinstimmungen zwischen Modell- und aus Beobachtungen berech-
neten WSDW-Transporten beachtlich (siehe Tabelle 4.1). Die Differenzen zwischen Modell
und Beobachtungen sind im Philip-Passagen-Transport am grof3ten. Die Ursachen dafiir sind
in der unterschiedlichen Darstellung der Philip-Passage im Modell und den Beobachtungen
zu sehen. Wahrend die vertikale Darstellung der Passage vergleichbar mit den Beobachtun-
gen ist, ist sie in der zonalen Ausdehnung Giberschatzt und tragt somit zu den héheren Trans-
porten bei. Es darf allerdings nicht vergessen werden, dal3 die genaue Topographie westlich
des Sud-Orkney-Plateaus unbekannt ist und somit die exakte Lage der Schwellentiefe und
-breite der Philip-Passage unbekannt ist.

4.4 Tracerausbreitung

Kunstliche Tracer wurden in den Modelldufen ref, YO0 und Y92 integriert, um den Anteil frisch
ventilierten Wassers am WSDW-Export in die Scotia-See und nach Osten in Richtung des
Null-Grad-Schnittszu bestimmen. Die Tracer wurden sudlich des Larsen-Schelfeisgebietesin
den bodennahen Schichten der Wasserséaule eingebracht. Dieses simuliert die FCKW-haltige
Bodenschicht im westlichen Weddellmeer (siehe Abbildung 20 in Fahrbach, 1999) und gibt
Aufschlul3 Uber die diffusive und advektive Ausbreitung von Wassermassen vom Kontinen-
talschelf nach Norden. Die Tracersimulationen begannen im 25. Jahr der Modellintegration
und wurden fur weitere 25 Jahre integriert.

Die horizontale Verteilung des Anteilstracers in 3000 m Tiefe zeigt die Ausbreitung der Was-
sermassen auf dem Niveau der Schwellentiefe der Orkney-Passage (Abbildung 4.16).
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Abbildung 4.16: Horizontale Verteilung eines kiinstlichen Anteilstracers (in %) in 3000 m Tiefe, der Schwellen-
tiefe der Orkney-Passage im Suid-Scotia-Rucken, nach 20 Jahren Integration. Abktrzungen: LIS
- Larsen-Schelfeis, SG - Stdgeorgien, SSal - Stid-Sandwich-Inseln und SShl - Stid-Shetland-
Inseln.

Wahrend die westliche Scotia-See von Suden her beliftet wird, bleibt die 6stliche Scotia-
See (6stlich 40°W) weitgehend unbellftet. Die Wassermassen, die in die Scotia-See durch
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die Orkney-Passage eindringen, werden in der 6stlichen Scotia-See vom ACC sehr stark ver-
mischt und breiten sich innerhalb der Integrationszeit nicht weiter nach Osten aus. Die Tra-
ceranteile im Georgia-Becken, ndrdlich von Suidgeorgien, deuten auf eine Vermischung der
frisch ventilierten Wassermassen mit Sud-Pazifischem Tiefenwasser in der Scotia-See hin
und kénnen somit den reduzierten Anteil erklaren. Die in der nordlichen Scotia-See gebildete
Wassermasse kann die Shag-Rocks-Passage nach Norden strémen und in das Georgia-Becken
eindringen. Ein weiterer Anteil der Wassermassen gelangt bis in die Drake-Passage, wo er
durch den ACC vermischt wird und daher westlich der Drake-Passage nicht mehr zu finden
ist. Die hochsten Anteile werden in der stidlichen Drake-Passage gefunden. Dies geschieht
sowohl durch Anteile des Philip-Passagen- als auch des Orkney-Passagen-Durchstroms. Im
nordlichen Zweig des Weddell-Wirbels gelangt der Tracer nach Osten. Das Eindringen der
Wassermassen in den Suid-Sandwich-Graben wird deutlich, ebenso aber auch die Einschran-
kung beztglich der nérdlichen Ausdehnung durch das sudliche Vordringen des ACC, wie es
in Abschnitt 3.2 beschrieben wurde.

Die vertikale Anteilsverteilung (Abbildung 4.17) in der Philip- und der Orkney-Passage zeigt
den grofReren Beitrag der Philip-Passage beim Eintrag des Tracers in die Scotia-See. Dieser
Unterschied ist bedingt durch die Nahe der Philip-Passage zum Aussetzgebiet und die uni-
forme Ausgangsverteilung entlang des gesamten Kontinentalhangs. Die Wassermassen im
oberen Bereich des Kontinentalschelfhanges sind auf ihrem kurzen Weg in die Scotia-See we-
niger einer Vermischung mit anderen Wassermassen ausgesetzt. So bilden sich in der Philip-
Passage in 2050 m Tiefe Kerne mit einem Anteil von 18 % bzw. 16 % (Abbildung 4.17), wahrend
der Kern in der Orkney-Passage in 2750 m Tiefe einen Anteil von 13 % aufweist.

Die damit verbundenen Transporte des “Inneren-Weddellmeer-Wassers” (IWW) sind gering:
0.52 Sv fur die Philip-Passage und 0.28 Sv fur die Orkney-Passage. Der gesamte Transport an
IWW (ber den Sud-Scotia-Riucken ist mit 0.8 Sv nur geringfiigig kleiner als der Transportwert,
der in Abschnitt 2.3 mit BRIOS1.0 berechnet wurde. Allerdings zeigt sich durch die besser
aufgeldste Bodentopographie ein deutlich strukturierteres Durchstromen der Passagen und
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Abbildung 4.17: Vertikale Verteilung der Anteilstracer (in %) in der Philip-Passage (a) und im Powell-Becken
und in dem Eingang zur Orkney-Passage (b). Farbskala wie in Abbildung 4.16.

Vordringen nach Norden in die Scotia-See.

Die Sensitivitatsstudien ergeben nur geringe zwischenjéhrliche Variationen von 0.45 Sv (Y90)
bzw. 0.50 Sv (Y92) fur den Philip-Passagen- und 0.27 (Y90) bzw. 0.29 (Y92) flir den Orkney-
Passagen-Export. Dieses bedeutet, dafl} der modellierte Anteil exportierten, ventilierten Was-
sers bei gleichbleibender Schichtdicke relativ konstant ist und Oberflacheneinflisse gering
sind.
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Tabelle 4.1: Mittlere WSDW-Transporte in Sv durch Passagen und tiber Schnitte im Modellgebiet. Die beobach-
teten Transporte (Obs) entsprechen Angaben von Gordon et al. (2001)" - 44°W, Naveira Garaba-
to et al. (2002)? - ~31°W entsprechend WOCE A23-Schnitt, von Gyldenfeldt et al. (2002)® - Brans-
fieldstraRe und Klatt* (pers. Mitt.) Null-Grad-Schnitt. Positive Werte bedeuten 6stlichen Transport
far 44°Wund 31°W und nérdlichen Transport fur PB, PP und OP, negative Werte westlichen Trans-
port fur BS. WG: PSI-Max des Weddell-Wirbels, PB: Powell-Becken, BS: BransfieldstraRle, PP: Philip-
Passage, OP: Orkney-Passage, IWW*®: IWW durch OP und PP, IWW?: IWW suidlich Stid-Sandwich-

Inseln.

| we 44w 31°Ww PB  BS PP OP IWwe — IWw?
Ref || 60.6 239 191 40 -20 2.2 4.2 0.80 3.4
YOO || 59.8 232 185 40 -19 2.3 45 0.72 2.8
Y92 | 616 246 204 38 -2.0 2.0 4.1 0.79 3.7
Obs 251 212 -2.32  0.7£0.4%> 4.340.62 3.0+1.0%

Eine Anderung der Schichtdicke und somit die Simulation unterschiedlicher Bildungsbe-
dingungen auf dem Kontinentalschelf ware Gegenstand weiterer Untersuchungen des IWW-
Exports in die Scotia-See.

Ein wesentlicher zwischenjahrlicher Unterschied tritt in dem IWW-Kern auf, der nach Osten
flieRt und am Null-Grad-Schnitt am stidlichen Hang des Mittelatlantischen-Rlckens zu be-
obachten ist (siehe Abschnitt 2.3). Wahrend in der Studie Y90 sudlich der Stud-Sandwich-
Inseln ein Transport von 2.8 Sv prognostiziert wird, ergibt sich fur die Studie Y92 ein Trans-
portvon 3.7 Sv. Diese Differenz deutet an, daf? unterschiedlich starke Vermischung durch un-
terschiedliche Geschwindigkeiten entlang des Stid-Scotia-Rickens mit umliegendem Wasser
dazu fuhrt, dal mehr oder weniger IWW nach Osten exportiert wird.

Geht man davon aus, daR3 sich der IWW-Transport auf den 1400 Kilometern bis zum Null-
Grad-Schnitt durch Vermischung oder Eindringen in den Suid-Sandwich-Graben verringert,
sind die Transporte mit denen aus Beobachtungen berechneten Werten von 3.0 + 1 Sv (Klatt,
pers. Mitt., 2001) vergleichbar. Ein direkter Vergleich der modellierten und beobachteten
Transporte kann nicht durchgefiuihrt werden, da die Modellergebnisse auf3erhalb des hoch-
aufgeldsten Bereiches durch das starke restoring beeinfluf3t werden.







5 Floats: Simulation der WSDW-Ausbreitung
und -Herkunft

In diesem Kapitel werden die Hauptausbreitungswege der Wassermassen vom Kontinental-
hang bzw. Kontinentalschelf des inneren Weddellmeeres in die angrenzenden tiefen Ozean-
becken diskutiert. Des weiteren erfolgen mit Hilfe von Lagrangeschen Trajektorien Aussagen
Uber den Ursprung der Wassermassen, die in den tiefen Passagen des Sud-Scotia-Riuickens
gefunden werden.

5.1 Lagrangesche Darstellung

Eine Mdglichkeit, die Stromungsverlaufe und somit die Ausbreitung von Wassermassen im
Ozean unmittelbar zu verfolgen, bietet die Verwendung von Driftkérpern, sogenannten Floats.
Die Beschreibung dieser Floats und deren zeitliche Entwicklung wird als Lagrangesche Dar-
stellung bezeichnet.

In numerischen Modellen erfolgt der Lagrangesche Ansatz durch die Analyse einzelner Parti-
kel im Kontinuum fur unterschiedliche Stromungsregime und in wirbelauflésenden Model-
len Uber Lagrangesche Statistik, die den Wirbeltransport detailliert beschreibt (Davis, 1983).
Fur die Beschreibung der Partikelbewegung reicht im allgemeinen die zeitliche Integration
der Differentialgleichung

dri(t)
dt

wobei u(7;(t), t) die Geschwindigkeit als Funktion der Position 7;(t) zum Zeitpunkt t des i-ten
Partikels ist, also die Geschwindigkeit des i-ten Partikels zum Zeitpunkt t darstellt.
Die Lagrangesche Darstellung beschreibt die dreidimensionale Advektion der Partikel durch
das vorhandene Geschwindigkeitsfeld und hangt stark von der Genauigkeit des Interpolati-
onsschemas und der Berechnung der Partikelgeschwindigkeit an der Partikelposition ab. Eine
weitere Abhangigkeit liegt in der zeitlichen Auflésung des Geschwindigkeitsfeldes sowie der
Wahl des Zeitschrittes. Zu beachten ist auch, dal’ es immer einen Teil des Energiespektrums
gibt, der nicht aufgeldst wird. Dies bedeutet, daf3 die sub-grid-skaligen Vermischungsprozes-
se (Diffusion und Konvektion) nicht aufgeldst werden (siehe unten).
Die einfachste Form der Integrationsschemata ist die Euler-Methode. Mit diesem Schema
wird die Partikelposition zum neuen Zeitschritt direkt aus der Geschwindigkeit und der Po-
sition des aktuellen Zeitschrittes berechnet. Die Genauigkeit der Partikeltrajektorien in ei-
nem vorhandenen Geschwindigkeitsfeld wurde in verschiedenen Studien untersucht. Mit
kleinen Zeitschritten kann das Euler-Verfahren eine &hnliche Genauigkeit erreichen wie im-
plizite Verfahren (Boning und Cox, 1988; Figueroa und Olson, 1994). In dieser Arbeit wurde je-
doch fur die Lagrangesche Darstellung der Partikeltrajektorien das sogenannte Runge-Kutta-
Verfahren vierter Ordnung verwendet (siehe z.B. Press et al., 1986), das ein Hybrid zwischen

= a(ri(t), t), (6.1
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dem expliziten Euler-Verfahren und der impliziten Methode ist. Dieses Verfahren ist fur die
einzelnen Zeitschritte rechenintensiver, weist aber Vorteile in Bezug auf Stabilitat und Ge-
nauigkeit auf.

Dieses Schema bendétigt die Kenntnis aller Geschwindigkeitskomponenten zu vier aufeinan-
derfolgenden Zeiten (und Positionen) pro Zeitschritt, die tri-linear auf die Partikel-Position
interpoliert werden. Diese Positionen (und entsprechenden Geschwindigkeiten) entsprechen
den Positionen (und Geschwindigkeiten) welche das Partikel in der Zukunft einnehmen wird.
In dieser Arbeit werden Ergebnisse dargestellt, die offline mit archivierten Geschwindigkeits-
feldern mit einer zeitlichen Auflésung von drei Tagen durchgeflihrt wurden. Diese zeitliche
Auflésung wurde gewahlt, da die vorhandenen Rechnerresourcen bei der Gittergrofie z. Z.
keine hohere zeitliche Auflosung erlauben. Zur Erinnerung sei hier noch einmal erwéhnt,
daf die dreidimensionalen Geschwindigkeitsfelder des 31. Integrationsjahres des Referenz-
laufes ebenso wie das letzte Jahr (11.) der Sensitivitatslaufe Y90 und Y92 hochaufgel6st als
Drei-Tagesdatensatze archiviert wurden.

Die weitere Verwendung dieser Geschwindigkeitsfelder zur Trajektorienberechnung wird als
offline-Integration bezeichnet. Die offline-Integration hat den Vorteil, daR weniger Rechen-
zeit verwendet wird als bei der prognostischen online-Integration. Die Partikel werden im
weiteren Verlauf des Kapitels als Floats bezeichnet. In dieser Arbeit werden zwei Integrations-
methoden verwendet. Bei der ersten Methode handelt es sich um die Vorwartsintegration der
Partikel im Geschwindigkeitsfeld. Dadurch werden die Ausbreitungspfade und -zeitskalen
der vom sudlichen Kontinentalschelf (aus den Konvektionsgebieten) stammenden Wasser-
massen in die Scotia-See berechnet. Konvektionsereignisse fihren zu einer homogenen Was-
sersaule, d.h. einer Deckschicht, die bis zum Boden reichen kann. Dichtes Wasser mit Atmo-
sphérensignal gelangt so in bodenndhe und nach Anreicherung in der Wassersaule kann es
Uber den Kontinentalabbruch (spill over) strémen und in die Tiefsee absinken. Zur Darstel-
lung dieses Effekts werden Ende des Winters, zu dem Zeitpunkt an dem die Deckschichttiefe
am groRten ist, Floats in bodennahen Schichten ausgesetzt und deren Ausbreitung in die
Tiefsee verfolgt.

Die Eddy-Diffusion des Geschwindigkeitsfeldes wird in dieser Arbeit durch Einbettung der
Floats in unterschiedliche Geschwindigkeitsfelder untersucht. Dies geschieht durch die Ver-
wendung der unterschiedlichen Geschwindigkeitsfelder der Studien ref, Y90 und Y92 (siehe
Kapitel 2).

Mit der zweiten Methode, der RUckwartsintegration, sollen die Bildungsgebiete der Wasser-
massen bestimmt werden, die durch die Passagen im Sud-Scotia-Rucken in die Scotia-See
gelangen. D.h. es sollen die Gebiete bestimmt werden, in denen sich die Floats zuletzt in Kon-
takt mit der Atmosphére befanden und deren Signal mit in die Tiefe und damit in die Scotia-
See nahmen. Dabei gilt die Annahme, dal sich Floats in Kontakt mit der Atmosphéare dann
befinden, wenn sie sich in der Deckschichtaufhalten. Dieses wird durch den Unterschied der
Dichte an der aktuellen Float-Position ps; und der dazugehorigen Oberflachendichte pg,,
bestimmt. Ist die Differenz ps;-psury Kleiner als 0.01 kg m~3 befindet sich das Float in ei-
nem Wasserpaket mit atmospharischem Kontakt und dieses Gebiet wird als Bildungsgebiet
gekennzeichnet.

Zeitschrittwahl

Implizite numerische Verfahren, wie das Runge-Kutta-Verfahren, sind auch bei der Verwen-
dung grol3er Zeitschritte, im Gegensatz zu den expliziten Verfahren, stabil, buf3en dann aber
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an Genauigkeit ein (Press et al., 1986). Allerdings gibt es kein Stabilitats-Kriterium vergleich-
bar dem CFL-Kriterium, so daf3 zur Bestimmung des Zeitschrittes fur die weitere Verwendung
von Partikeltrajektorien und deren Genauigkeit die Untersuchung verschiedener Zeitschritte
notwendig ist (W. Krauss, pers. Mitt.). Die Genauigkeit und damit die Wahl des Zeitschrit-
tes fur die weiteren Float-Studien wird mit Hilfe der mittleren Standarddistanz der Trajek-
torien ermittelt. Die Standarddistanz gibt die dreidimensionale Entfernung zweier Trajek-
torien voneinander an, die sich aus der unterschiedlichen Wahl des Zeitschrittes ergibt, da
Aussetzort und Geschwindigkeitsfeld gleich bleiben. Der kleinste verwendete Zeitschritt, zur
Berechnung der Referenztrajektorien, betragt 3 min. Dieser ist etwas kleiner als der im online
Verfahren verwendete kleinste Zeitschritt von 3.6 min mit dem das CFL-Stabilitatskriterium
erfullt ist. Kleinere Zeitschritte sind moglich, aber rechenzeitintensiver.

480 min

240 min

120 min —
60 min
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Std. Dist. [km]

.
720
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Abbildung 5.1: Zeitserien der mittleren Standarddistanzen zwischen Trajektorien verschiedener Zeitschritte
(siehe Legende) und dem kirzesten Zeitschritt (3 min) fur die bodennahe Schicht. Der Aus-
setzort dieser Partikel stiddstlich des Larsen-Schelfeises ist in Abbildung 5.5 dargestellt, Tabelle
B.1 weist die Tiefen des Trajektorienbeginns aus.

Fur die Auswahl des Zeitschritts sollte die Standarddistanz mdéglichst klein und dennoch die
Rechenzeitersparnis gegentiber dem online-Verfahren méglichst groR sein.

Die Partikel werden fir 5 Jahre mit dem Geschwindigkeitsfeld des Referenzlaufes offline inte-
griert. Je nach Aussetztiefe der Partikel verlassen alle oberflachennahen bzw. ein grof3er An-
teil bodennaher Partikel nach 2 bis 4 Integrationsjahren den hochaufgeldsten Modellbereich.
Trajektorien aufRerhalb des hochaufgeldsten Modellgebietes werden aufgrund der in Kapitel
2 beschriebenen Behandlung dieses Modellteils fur die weitere Analyse nicht weiter bertck-
sichtigt.

Die Zeitschrittwahl wurde anhand des Verhaltens der Floats, die in den bodennahen Schich-
ten ausgesetzt wurden, getroffen. Die in oberflichennahen Schichten ausgesetzten Floats
verlassen das hochaufgeldste Modellgebiet sehr schnell (innerhalb der ersten 1.5 Integrati-
onsjahre) und ermdoglichen somit keine Aussage Uber das Verhalten bei unterschiedlichen
Zeitschritten. Die Trajektorien sind innerhalb des hochaufgeldsten Modellgebietes flr alle
Zeitschritte konvergent, mit einer Standarddistanz von weniger als 20 km.

Ein anderes, empfindlicheres Verhalten zeigt sich in der Bodenschicht, die flr die Ausbrei-
tung der Tiefen- und Bodenwassermassen in die Scotia-See, die wichtigere Schicht darstellt
(Abbildung 5.1). Wahrend die Standarddistanzen im ersten Jahr konvergent und klein (< 500
m) sind, divergieren sie danach stark. Die Ungenauigkeit steigt fur die gré3eren Zeitschritte
(120, 240 und 480 min) exponentiell an, wahrend fiir Zeitschritte kleiner als eine Stunde die
Standarddistanzen noch bis zum dritten Jahr konvergent sind und die Genauigkeit innerhalb
einer GitterboxgrofRe von 20 km liegt. Die Unterschiede zwischen den Trajektorien mit 5 min
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und 10 min Zeitschritt betragen nach 3 Integrationsjahren weniger als 100 m, die zwischen 5
min und 20 min weniger als 2 km. Mit fortschreitender Integrationsdauer steigt die Standard-
distanz aufgrund der aus dem hochaufgeltsten Modellgebiet laufenden Partikel bis auf 200
km an. Partikel, die in die Scotia-See gelangen und damit im hochaufgeldsten Modellgebiet
verbleiben, weisen nach fiinf Jahren eine geringere Standarddistanz auf.

Obwohl der komplexe iterative Algorithmus die Genauigkeit flr einen gegebenen Zeitschritt
gegenuber dem Euler-Verfahren verbessert, zeigt diese Untersuchung, dall die Trajektori-
en dennoch empfindlich gegentber der Zeitschrittwahl bei langerer (> 5 Jahre) Integration
sind. Da die Ausbreitung der Wassermassen von ihren Quellregionen zu den Passagen des
Suid-Scotia-Riickens ca. 3 Jahre betragt, ware bzgl. der Untersuchung des Uberstrémens des
Ruckens eine Integrationszeit von 3 Jahren ausreichend und genau. Der fur die weitere Inte-
gration gewahlte Zeitschritt betragt 10 min, da der Unterschied zwischen dem 5 min und 10
min Zeitschritt gering ist, die Distanz zum 3 min Zeitschritt kleiner als eine halbe Gitterbox-
groRe ist und die Rechenzeit gegenliber dem 5 min Zeitschritt auf 61 % und gegentber dem
3 min Zeitschritt auf 32 % reduziert ist.

Uber eine Integrationsperiode von 5 Jahren, die weiterfiihrende Aussagen (siehe oben) zu-
1ant, werden fur jedes Partikel p die Datensatze fur Geschwindigkeit

u,,(t) = [up(t), vp(t), wy(t)] (5.2)
und Partikel-Position

xp(t) = [p(t), yp(t), 2p(1)] (5.3)

alle drei Tage aufgezeichnet.

Zur Vereinfachung werden Floats, die tiber den Modellrand hinaus driften oder stranden?,
um einen halben Gitterpunkt verschoben bzw. angehoben, und somit kiinstlich im Modell-
gebiet bzw. in der Wassersaule gehalten. Mit dem gewahlten Zeitschrittvon 10 min lassen sich
5 Integrationsjahre, die in der online-Methode etwa 10 Tage (cpu-Zeit) Rechenzeit benétigen,
in ca. 20 h (cpu-Zeit) berechnen.

5.2 Ausbreitungswege Uber den Sitd-Scotia-Riicken

Ein Ensemble von 18 000 Floats wurde im Geschwindigkeitsfeld des Referenzlaufes zu Be-
ginn jeden Monats in den bodennahen Schichten am Kontinentalhang sudlich des Larsen-
Schelfeises ausgesetzt, um die advektive Ausbreitung des Tiefen- und Bodenwassers des west-
lichen Weddellmeeres in den tiefen Ozean hinein zu studieren. Diese grosse Partikelanzahl
wird verwendet, um anhand hinreichend vieler Trajektorien sichere Rickschlisse auf das
groRraumige Lagrangesche Stromungsmuster zu erhalten (siehe z.B. D66s, 1995).

Aufdem hydrographischen Schnitt zwischen der Joinville-Insel und Kapp Norvegia (siehe u.a.
Fahrbach et al., 1991) befindet sich am westlichen Kontinentalhang eine frisch beltftete Bo-
denschicht mit sehr niedrigen potentiellen Temperaturen und hohen FCKW-Konzentratio-
nen. Die Schichtdicke ist zeitlich variabel; Mensch et al. (2000) fanden wahrend der N.B.
Palmer- Fahrt im Juli 1997 eine Schichtdicke von etwa 300 m vor, Fahrbach et al. (2001) be-
stimmten sie auf etwa 150 m und die DOVETAIL-Beobachtung im Jahr 2000 ergab eine Re-
duktion der Schichtdicke auf etwa 40 m (Schrdder et al., 2002). Im Modell wurden deshalb

LEin Float strandet, wenn fur die vertikale Partikelposition ein Wert errechnet wird, der unterhalb der untersten
Modellschicht liegt.
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die Floats in einer Bodenschicht von etwa 120 m Machtigkeit (Schichten 1 bis 5) entlang des
Kontinentalhanges ausgesetzt. Dies entspricht Wassertiefen zwischen etwa 500 m auf dem
westlichen Kontinentalschelf und etwa 3500 m im unteren Bereich des Kontinentalabhanges.

Partikeldispersion

Die laterale Ausbreitung der Partikel fur den Zeitpunkt 7, ist durch den Vektor der individuel-
len Partikeldistanz r =r(7,p) gegeben, wobei dieser durch

r(r,p) =x(t+7,p) — x(t,p) (5.4)
erhalten wird.
Die Charakteristika der Partikelausbreitung werden durch das erste und zweite Moment be-
schrieben. Das Ensemblemittel < r(7) >, Uber alle Partikel p=1,2, ..., N des Ensembles, stellt
die Ausbreitung des Schwerpunkts des Partikelensembles dar. Die Dispersion der Partikel
wird durch den turbulenten Charakter des Geschwindigkeitsfeldes verursacht und durch den
Ausbreitungs-Kovarianz-Tensor (displacement covariance tensor)

Dij() =< ri(r)ri(r) > (5.5)

beschrieben, wobei ' = r— < r > die individuelle Partikeldistanz relativ zu der mittleren
Bewegung des Ensembles darstellt.

Die Dispersion der Partikel um die Ausbreitung des Ensemblemittels gibt einen Einblick in
den relativen Einflu3 der mittleren Advektion und der Eddy-Dispersion auf die Ausbreitung
des passiven Tracers.

Abbildung 5.2: Mittlere Trajektorie und Hauptachsen der Kovarianz +/D fiir die drei Modellaufe ref, Y90, Y92.
Die Hauptachsen der Kovarianzensind nach 0.5, 1, 2, 3, 4 und 5 Jahrenin (a) Schicht 1 (unterste
Schicht) und (b) Schicht 5 (oberer Teil der ventilierten Bodenschicht). Die Léange der Haupt-
achsen sind fiir eine bessere Ubersichtlichkeit auf 50 % reduziert dargestellt. Abkiirzungen: JI -
Joinville-Insel, SG - Stidgeorgien, SOI - Sid-Orkney-Inseln und SShl - Stid-Shetland-Inseln.

Die mittlere Ausbreitung der Partikel in der Schicht 1 direkt am Boden (Abbildung 5.2a) und
in der Schicht 5, entsprechend dem oberen Bereich der beobachteten, beltfteten Schicht
(Abbildung 5.2b) stellt die Realisation von 12 Ensembelrechnungen fur die drei Modellau-
fe ref, YO0 und Y92 dar. Zur besseren Ubersicht dieser Abbildung sind die Hauptachsen der
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Float-Ausbreitung skaliert dargestellt, die unskalierten Hauptachsenwerte (v/D) werden in
Abbildung 5.3 gezeigt. Die Ausbreitung mit dem mittleren Feld spielt in den ersten 180 Ta-
gen eine grofere Rolle als die Wirbel-Dispersion, die stark anisotrop ist. Die Hauptachse
des Kovarianz-Tensors ist zunachst in Richtung des mittleren Stroms meridional, wahrend
und nach dem Uberqueren des Suid-Scotia-Riickens jedoch zonal orientiert. Uber dem Siid-
Scotia-Rucken dominiert ab etwa Tag 320 dominiert die zonale Wirbel-Dispersion. Ab etwa
Tag 900 &ndert sich die Wirbel-Dispersion (v/D,, = 1000km) kaum noch (Abbildungen 5.2a
und 5.3a). Nach Bo6ning und Cox (1988) ist das Verhaltnis der mittleren zur rms-Partikel-
Ausbreitung eine quantitative GroRe, um die Bedeutung der mittleren Advektion (> 1) und
der Wirbel-Dispersion (< 1) auf die Gesamtausbreitung einzuschatzen. In den Ensemble-
Realisationen ergibt sich fur die Schicht 1 nur zwischen dem Tag 600 und 750 ein Verhéltnis
kleiner als eins, also eine Dominanz der Wirbel-Dispersion gegentiber der mittleren Advek-
tion. Dies ist der Zeitraum in dem sich ein Grof3teil der Partikel in den Passagen des Sud-
Scotia-Ruckens befindet.
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Abbildung 5.3: Mittlere Hauptachsen (12 Realisationen) der Kovarianz v/ D, und /D, fur die drei Modellau-
fe ref, Y90, Y92. Die Hauptachsen der Kovarianzen sind in den ersten drei Jahren in (a) Schicht 1
(unterste Schicht) und (b) Schicht 5 (obere Teil der ventilierten Bodenschicht) dargestellt. Die
Kurven stellen die mittlere Kovarianz aus 12 Ensemble-Realisationen mit der dazugehdrigen
Standardabweichung dar.

Fur den oberen Teil der ventilierten Bodenschicht, Schicht 5, ergibt sich zu Beginn der En-
semble-Ausbreitungen ein &hnliches Bild, d.h. zunéachst eine starkere Ausbreitung mit dem
mittleren Feld. Die Dispersion um die Schwerpunkte geschieht zunachst meridional und, im
Vergleich zu Schicht 1, Gber einen langeren Zeitraum, bis etwa Tag 380. Dies liegt an den
langsameren meridionalen Ensemble-Geschwindigkeiten in dieser Schicht. Mit Erreichen
des Suid-Scotia-Ruckens und ab etwa Tag 380 ist die zonale Wirbel-Dispersion gro3er als die
meridionale (Abbildung 5.3b). Allerdings dominiert sie nicht so stark, wie dies in der Schicht
1 der Fall ist. Schon ab etwa Tag 700 &ndert sich die zonale Dispersion (v/D,, = 550km) nur
noch wenig. Das Verhdltnis mittlerer zu rms-Partikel-Ausbreitung ist in den ersten 3 Jahren
nichtkleiner als 1, d.h. daR die mittlere Ausbreitung stets gréRer als die Wirbel-Dispersion ist.
Obwohl die Ensembles in Schicht 1 in unterschiedlichen Geschwindigkeitsregimen (ref, YO0
und Y92) ausgesetzt wurden, zeigt die mittlere vertikale Ausbreitung ein Absinken bis auf
etwa 3000 m + 200 m Tiefe auf dem Weg nach Norden (Abbildung 5.4a). Dies ist in guter
Ubereinstimmung mit der modellierten Absinkbewegung der aus dem Filchner-Graben aus-
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Abbildung 5.4: Mittlere Tiefenlage (12 Realisationen) der Float-Ensemble fur die drei Modellaufe ref, Y90, Y92 in
den ersten drei Jahren der Integration. (a) Schicht 1 (unterste Schicht) und (b) Schicht 5 (obere
Teil der ventilierten Bodenschicht). Die Ordinate weist zur besseren Darstellung unterschiedli-
che Wertebereiche auf.

stromenden Wassermassen (Killworth, 2001). Die in Schicht 5 ausgesetzten Ensembles sin-
ken nicht unmittelbar nach dem Aussetzen ab. Die mittlere Ausbreitung verlauft zunachst
horizontal mit dem mittleren Strom nach Norden. Erst nach etwa 180 Tagen kommt es zu
einem graduellen Absinken und damit zu einer gréReren Streuung. Die unterschiedlichen
Tiefen zeigen somit auch den Einfluf3 der Bodentopographie auf die Partikelausbreitung, die
im Ensemble der Schicht 1 eine sehr viel gréRere horizontale Streuung ergibt als in den obe-
ren Schichten. Die oberen Schichten zeigen allerdings eine grof3ere vertikale Streuung (Ab-
bildung 5.4b), die sich durch das friihere Einmischen in den ACC ergibt.

Sub-grid-skalige Prozesse wie Diffusion werden in den Float-Integrationen nicht berticksich-
tigt. Die Verwendung unterschiedlicher Geschwindigkeitsfelder (ref, YO0 und Y92) simulieren
diese diffusiven Prozesse. Die Berechnungen der Trajektorien mit diesen drei Geschwindig-
keitsfeldern ergeben ein kohéarentes Bild vom Uberstromen des Riickensystems und der Aus-
breitung der Float-Ensembles.

Ein zufalliges, normalverteiltes Geschwindigkeitsfeld (zwischen -2 cm s~ und 2 cm —!) ad-
diert auf das bestehende Geschwindigkeitsfeld des Referenzlaufes zeigt ebenfalls die gréRe-
re Bedeutung der mittleren Advektion fiir das Ensemble gegentiber der Dispersion um den
Schwerpunkt. Jedoch ist das Verhéltnis der mittleren zur rms-Partikel-Ausbreitung tber die
gesamte Integrationsdauer grof3er als eins, d.h. auch Gber dem Suid-Scotia-Ricken ist die Ad-
vektion dominierend. Nach den ersten 360 Tagen nimmt die gute horizontale Ubereinstim-
mung der Standardabweichungen dieser Studie mit den Referenz- und Sensitivitatslaufen ab
und ist durch die Diskrepanz hinsichtlich der vertikalen Advektion zu erklaren. Obwohl der
Schwerpunkt des Ensembles zunéchst leicht absinkt, wird dieses nach wenigen Tagen kom-
pensiert. Die Ensembles, die den ACC friher erreichen, bleiben in einer Tiefenlage, die weder
mit den Beobachtungen (Carmack, 1977; Gordon, 1998) noch mit Modellergebnissen (Kill-
worth, 2001) Gbereinstimmen. Weiteren Studien, insbesondere mit einem wirbelauflosenden
Modell, sind nétig, um den EinfluR der Eddy-Diffusion auf die Ausbreitung von Partikeln in
die Scotia-See zu untersuchen.
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WSDW-Overflow

Wird das Ensemble der ventilierten Bodenschicht (18 000/Monat) in verschiedene Bereiche
entlang des Kontinentalhangs unterteilt, ergeben die verschiedenen Schwerpunkttrajekto-
rien die WSDW-Ausbreitungswege und -Overflow (Abbildung 5.5, Regionen A-D). Wie aus
dem Geschwindigkeitsfeld bekannt, gibt es eine Spaltung der Strémung stdlich des Joinville-
Rickens. In dem einen Ast sinken Wassermassen in den tiefen Ozean ab, wahrend Wasser-
massen in dem andereren auf dem Kontinentalschelf bleiben und weiter in die stidliche Drake-
Passage vordringen. Es existiert, wie auch von von Gyldenfeldt et al. (2002) beobachtet, eine
Zone geringerer Geschwindigkeit vor der Joinville-Insel (Abbildung 5.5, schattierter Bereich).
Im Modell zeigen die Floats die Trennung in das Kontinentalschelfregime und das Hang- und
Tiefenwasserregime.

Auf dem Kontinentalschelf verbleiben 12 % der Floats, die die Spitze der Halbinsel umrunden
und weiter nach Westen advehiert werden (Abbildung 5.5, Region A). Wahrend 80 % dieser
Floats in die Bransfieldstral3e eindringen, gelangen die verbleibenden 20 % ndrdlich der Stid-
Shetland-Inseln weiter nach Westen. Etwa 210 Tage nach dem Aussetzen erreicht der grof3te
Teil der Floats den Eingang der Bransfieldstrafl3e (Abbildung 5.6). Ein zweiter Schub erreicht
die BransfieldstralRe etwa 660 Tage nach dem Aussetzen. Der zeitliche Unterschied wird durch
eine unterschiedliche Route auf dem Schelf mit geringeren Geschwindigkeiten hervorgeru-
fen, da sich die Floats néher am Kontinent bewegen.

Die Floats, die in die Bransfieldstral3e gelangen, werden im Kern kalten Wassers advehiert
(siehe Abschnitt 4.1) und zeigen neben der beobachteten lokalen Bodenwassermassener-
neuerung (Tomczak und Godfrey, 1994) den advektiven Verlauf der Tiefenwassererneuerung
der Bransfieldstral3e. Auf ihrem weiteren Weg nach Westen gelangen Wassermassen im Ku-
stenstrom am Kontinentalhang entlang in die Bellingshausen-Amundsen-See. Der gréfite Teil
der Floats treibt in der sudlichen Drake-Passage auf, wird im Antarktischen Zirkumpolar-
strom in mittlere Tiefen eingeschichtet, und stromt anschliessend mit dem ACC nach Osten.
Die Floats nérdlich der Stid-Shetland-Inseln befinden sich tiefer in der Wassersaule und stré-
men den Kontinentalhang entlang nach Westen in Richtung Rossmeer.

Von Gyldenfeldt et al. (2002) beobachteten einen kélteren Einstrom in die Bransfieldstralle
wahrend des Stidsommers und einen warmeren wahrend des Stidwinters. Die Differenz von
einem halben Jahr kann als die “Reisezeit” vom Bildungsgebiet der Wassermassen bis zum
Eingang der Bransfieldstrale angenommen werden. Die Ausbreitungszeit der Floats vom Aus-
setzort sidlich des Larsen-Schelfeisgebiets bis zur Bransfieldstralie von etwa 210 Tagen paldt
sehr gut in dieses Bild, zumal der nordwarts gerichtete Bodenstrom und die Bildung von Bo-
denwassermassen vor dem Larsen-Schelfeis beobachtet wurden (Muench und Gordon, 1995;
Fahrbachetal., 1995b; Weppernig et al., 1996).

Der Overflow der Philip-Passage spaltet sich in zwei Pfade ventilierten Wassers auf, den tiefe-
ren Ostlichen und den flacheren westlichen Pfad (Abbildung 5.5, Region B). Die beiden Pfade
sind durch eine topographische Erhebung voneinander getrennt. Etwa 44 % der am Konti-
nentalschelfhang ausgesetzten Floats stromen durch die Philip-Passage tiber den Stid-Scotia-
Rucken.

Der Anteil des 6stlichen Durchstromsist etwas hdher als der des westlichen, obwohl der west-
liche Teil der Philip-Passage ndher am Aussetzort liegt, so daf? die Floats 225 Tage zur Passage
benétigen (Abbildung 5.6). Im Gegensatz dazu betragt die Ausbreitungszeit zum 6stlichen
Teil der Philip-Passage (die ndher an den Sud-Orkney-Inseln liegt) etwa 350 Tage. Der zeit-
liche Unterschied von etwa 4 Monaten resultiert wiederum aus den unterschiedlichen Aus-
breitungswegen. Die “6stlichen” Floats beschreiben eine zyklonale Bewegung durch den
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Abbildung 5.5: Mittlere Ausbreitungswege von Partikeln (N=18 000/Monat), die in der Bodengrenzschicht bei 69°S stidlich des Larsen-Schelfeises (LIS) ausge-
setzt wurden. a) Horizontale Verteilung. Die Isobathen sind in 500 m-Intervallen dargestellt. Die Buchstaben in den roten Kreisen bezeichnen
bestimmte Regionen im nordwestlichen Weddellmeer. A - Kontinentalschelf und Bransfieldstrale, B — Powell-Becken und Philip-Passagen-
Overflow, C — Orkney-Passagen-Overflow, D — Strom in die Tiefsee-Ebene des Weddell-Enderby-Beckens. Weil3e Markierungen auf den Trajek-
torien sind Zeitmarken nach jeweils einem Jahr Integrationszeit. b) Dreidimensionale Darstellung der Ausbreitung. Abkiirzungen: Bl - Berkner-
Insel, SA - Sidamerika, SG - Stidgeorgien, SOI - Stid-Orkney-Inseln, SSal - Stid-Sandwich-Inseln und SShl - Stid-Shetland-Inseln.
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groRten Teil des Powell-Beckens, ehe sie topographisch geftihrt nach Norden aus dem Wed-
dellmeer flieRen.

Ahnlich wie die Wassermassen, welche die Spitze der Antarktischen Halbinsel umrunden, be-
wegen sich die Floats gleich nach dem Uberstrémen des Riickensystems in Richtung Drake-
Passage am nordlichen Hang des Stid-Scotia-Rtckens. Ein Teil der Floats gelangt auch hier
innerhalb des Antarktischen Kuistenstroms nach Westen in das Rossmeer, wahrend der Grol3-
teil aufgetrieben und mit dem ACC nach Osten transportiert wird.
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Abbildung 5.6: Mittlerer Overflow-Zeitpunkt der stidlich des Larsen-Schelfeises ausgesetzten bodennahen
Floats Uiber den Siid-Scotia-Rucken bzw. Gber den 35°W -Schnitt. Philip-West/Ost bedeutet die
geographische Position des Float Overflows in der Philip-Passage, Orkney-Psg. - Orkney-Passage,
Bransfield - BransfieldstraRe und Tiefsee - 35°W -Schnitt

Fahrbach et al. (1995b) beobachteten die Bildung von dichten Wassermassen vor dem noérd-
lichen Larsen-Schelfeis ausgehend von Schelfwasser mit niedrigem Salzgehalt (LSSW). Wie
anhand der Trajektorie des westlichen Durchstroms der Philip-Passage zu sehen ist, Uberstro-
men diese Wassermassen den Kontinentalabbruch, mischen sich mit dem WDW und schich-
ten sich in die Powell-Beckenzirkulation in einer Hohe ein, die einen Ausstrom durch die
Philip-Passage erlaubt. Da die Tiefe der Philip-Passage in der Simulation leicht tberschatzt
ist, stromen auch die Floats des mittleren Tiefenbereichs durch die Philip-Passage. WSDW-
Komponenten (rote Trajektorie in Abbildung 5.5) mit anderem Entstehungsmechanismus
befinden sich auf dem Weg nach Norden tiefer in der Wassersaule und gelangen ebenfalls
durch die Philip-Passage in die Scotia-See. Gordon et al. (2001) beobachteten zwei unter-
schiedliche Arten von WSDW entlang des Sud-Scotia-Rlickens, die mit diesem Zirkulations-
schema Ubereinstimmen.

Fur das tiefe WSDW gibt es zwei Routen aus dem westlichen Weddellmeer in die Scotia-See
via Orkney-Passage (Abbildung 5.5, Region C), die von 28% der Floats eingeschlagen werden.
Auf dem flacheren Ausbreitungspfad dringen die Floats in das Powell-Becken ein, durchflie-
Ren es und schmiegen sich an den sudlichen Hang des Std-Orkney-Plateausan, bevor sie das
Weddellmeer durch die Orkney-Passage verlassen. Die tiefere Route beinhaltet die dichteren
Wassermassen, die zu tief in der Wassersaule liegen, um die Schwelle am Eingang des Powell
Beckens Uberwinden zu kénnen. Die ersten Floats passieren 560 Tage nach dem Aussetzen
die Orkney-Passage, 110 Tage spater haben 80 % aller Floats, die das Weddellmeer durch diese
Passage verlassen, die Orkney-Passage durchstromt. Der Unterschied in der Ausbreitungszeit
ist wiederum durch die unterschiedliche Lange der beiden Ausbreitungswege bedingt und
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deutet auf einen entscheidenden Einflul3 hin, den die Schwelle am Powell-Beckeneingang
auf das Ausbreiten dichter Wassermassen im nordwestlichen Weddellmeer hat. Gordon et al.
(2001) postulieren ein Zirkulationsmuster des ventilierten WSDW aus Beobachtungen an den
Flanken des Rickensystems. Danach folgt das WSDW strikt der Bodentopographie (im Uhr-
zeigersinn) in die Scotia-See. Nachdem die Floats die Orkney-Passage Uberwunden haben,
stromen sie nach Nord/Nordwest in die tieferen Bereiche der Scotia-See.

Durch die Topographie an einem weiteren Vordringen nach Westen gehindert, drehen die
Floats zyklonal, um dem vorherrschenden, ostwarts gerichteten ACC zu folgen. Die Shackle-
ton-Bruchzone (etwa 60.5°S,57.0°W), die eine Schliusselrolle bei der vertikalen Vermischung
(Nowlin und Zenk, 1988) einnimmt, ist eines dieser Hindernisse, an denen die Floats nach
Norden abdrehen und zum groften Teil auftreiben. Ein Teil der Floats gelangt jedoch, wie
von Nowlin und Zenk (1988) postuliert, aber von Orsi et al. (1999) verworfen wurde, zwi-
schen der Shackleton-Bruchzone und dem nérdlichen Hang des Stid-Scotia-Riickens weiter
nach Westen. Das Ausbreitungsmuster von Nowlin und Zenk (1988) wird jedoch auch durch
die neueren hydrographischen Beobachtungen in dieser Region von Naveira Garabato et al.
(2001) bestatigt. Die Autoren fanden kalte, salzarme und sauerstoffreiche Wassermassen in
der stidlichen Drake-Passage und bringen diese mit WSDW in Verbindung, welches durch die
Orkney-Passage in die Scotia-See eingedrungen ist.

WSDW unterstromt in der westlichen Scotia-See den ACC, treibt auf und ventiliert das untere
LCDW (Abbildung 5.5 3D), das dadurch abkihlt und salzarmer wird, wahrend es mit dem
ACC nach Osten flie3t. Am Boden der Scotia-See ist der ostwartsgerichtete Strom angedeutet,
der schlief3lich (nach mehr als 5 Integrationsjahren) die Scotia-See nach Norden durch den
nordwestlichen Teil der Georgia-Passage verlassen wiirde (Naveira Garabato et al., 2001).
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Abbildung 5.7: Modelliertes (a) und beobachtetes (b) ©-S-Diagramm fur Regionen nordlich (SS - rot) und stid-
lich (WS - blau) des Sud-Scotia-Riickens. Die Beobachtungen beriicksichtigen die Stationen 31
bis 50 (siehe Fahrbach, 1999 fur Positionen) der Polarstern-Fahrt ANT XV/4 entlang ~ 44°W.

Der Endurance-Rucken, eine topographische Erhebung stidostlich der Sid-Orkney-Inseln,
spaltet die ostwarts setzende “Floatwolke”. Ein Teil dieser Floats wird topographisch in die
Orkney-Passage gefuhrt und demzufolge aus dem Weddellmeer heraus, wahrend der ande-
re Teil sudlich des Endurance-Ruckens in die Tiefsee-Ebene abfliel3t (Abbildung 5.5, Region
D). Von den am Kontinentalhang ausgesetzten Floats verbleiben 6 % im Weddellmeer, wobei
sie auf ihrem Weg nach Osten entlang des sudlichen Hanges des Stid-Scotia-Rlickens flies-
sen. Die Anzahl der im Weddellmeer verbleibenden Floats ist relativ gering, da bei ihrem
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Aussetzen am Kontinentalhang nur der obere Teil des dichten WSDW belegt wurde. Abbil-
dung 5.7 zeigt die unterschiedlichen Wassermassen nordlich und stdlich der Orkney-Passage
sowohl im Modell als auch in den Beobachtungen der Polarstern-Fahrt ANT XV/4. Sudlich
des Rickensystems verbleibt das dichtere WSDW und das WSBW, die beide durch die Floats
stidlich des Endurance-Ruckens reprasentiert werden. Nur die warmeren Wassermassen ge-
langen in die Scotia-See, d.h. die Wassermassen, mit denen Floats ndrdlich des Endurance-
Rickens assoziiert werden.

Die Floats an der sudlichen Flanke des Std-Scotia-Ruckensfullen die Tiefsee-Ebene und kon-
nen auch in den Std-Sandwich-Graben gelangen. Ein Experiment, in dem Floats direkt am
Eingang des Sud-Sandwich-Grabens ausgesetzt wurden (hier nicht dargestellt), zeigte, dald
Floats nur etwa 2° bis 3° nach Norden vordringen, ehe sie vom ACC nach Westen gefuihrt wer-
den. Dies verdeutlicht, da3 im Modell keine Belliftung der Scotia-See von Norden her statt-
findet.

Die restlichen 10 % der am Hang ausgesetzten Floats gelangen auf dem Weg nach Norden
in Wassermassen oberhalb des WSBW und WSDW und werden daher, obwohl sie den Std-
Scotia-Rucken in flacheren Schichten Giberqueren kénnten, nicht weiter betrachtet.

Zwischenjéhrliche Variabilitét Y90 - Y92

Eine grol3e Wassermassen-Variabilitat im nordwestlichen Weddellmeer (im Bereich des Sud-
Scotia-Rucken- Overflows) wurde in der DOVETAIL-Untersuchung von Schrdder et al. (2002)
am Joinville-Riicken und stdlich des 44°W -Schnittes durch Beobachtungen der Jahre 1998
und 2000 festgestellt. Eine Interpretation wird jedoch durch die geringe Datendichte in Raum
und Zeit sehr erschwert.

Mit den archivierten Geschwindigkeitsfeldern Y90 und Y92 lassen sich die zwischenjahrli-
chen Variabilitaten der Trajektorien, die sich durch die unterschiedlichen Antriebe ergeben,
untersuchen. In diesen Laufen wurden an den gleichen Positionen wie im Referenzlauf Float-
Ensembles mit 18 000 Floats pro Monat ausgesetzt und jeweils 12 Realisationen ftir Y90 und
Y92 gerechnet. Wie in der Behandlung der Ausbreitung der mittleren Float-Ensembles ange-
deutet, zeigt sich hier, daf? der prozentuale Anteil der Floats in den Durchstromregionen A-D
(siehe Abbildung 5.5) nicht nennenswert unterschiedlich zum Referenzlauf ist. Fir Y92 ergibt
sich eine Erhdhung der Float-Anzahl durch die Philip-Passage (+ 3 %) und eine Reduzierung
des Float-Anteils, die sich in das daruberliegende WDW einmischen (- 3 %).

Dennoch, Unterschiede zwischen Y90 und Y92 ergeben sich durch die unterschiedlichen Fel-
der, in denen die Floats sich bewegen. Dies zeigt sich insbesondere in der Ausbreitungszeit
der durch die tieferen Passagen driftenden Floats. Der Hauptausstrom durch die Orkney-
Passage geschieht in Y90 (564 Tage) etwa 3 Wochen friher als in Y92 (588 Tage). Wahrend es
fur die Bransfieldstral’e und dem westlichen Teil der Philip-Passage keine zwischenjahrlichen
Unterschiede in der Ausbreitungszeit gibt, ergeben die Floats der 6stlichen Philip-Passage ei-
ne Ausbreitungsdifferenz von 13 Tagen (Y90: 350 Tage, Y92: 363 Tage). Aus diesem Ergebnis
1aRt sich schlie3en, dal3 die geringen Unterschiede in den Geschwindigkeitsfeldern mit zu-
nehmender Integrationsdauer und demzufolge zunehmender Entfernung vom Aussetzortan
Bedeutung gewinnen.

Die Ausbreitungszeit vom Joinville-Ricken bis zur Orkney-Passage betragt fur das ge-
samte Ensemble 359 + 55 Tage, kann fir individuelle Floats aber auch bis zu 2.5 Jahre
dauern (Abbildung 5.8c). Die warme Temperaturanomalie, die von Schrdder et al. (2002)
entlang des Schnittes Kapp Norvegia - Joinville-Insel wahrend der DOVETAIL-Fahrtim Jahre
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Abbildung 5.8: Ausbreitung ausgewahlter Floats, reprasentativ fr die Aussetzzeitpunkte Frithjahr (November) und Sommer (Februar) der Sensitivitatsstudien
Y90 (links) und Y92 (rechts). Farbkodierung (Feb Y90) der Floats stellt die Ausbreitungstiefe dar, die griin und rot markierten Kreise zeigen die
Zeit nach jeweils einem Jahr Integration an.
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Abbildung 5.8: Fortsetzung: Aussetzzeitpunkte Herbst (Mai) und Winter (August) der Sensitivitatsstudien Y90 (links) und Y92 (rechts).
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2000 gefunden wurde, sollte sich somit in den Verankerungen des CORC-Projektes (LDEO)
stidlich der Std-Orkney-Insel entlang des 44°W -Schnittes ein Jahr spater wiederfinden.

Um die modellierte zwischenjahrliche und saisonale Variabilitat zu verdeutlichen und damit
die unterschiedlichen Transferzeiten zu den Passagen, werden zwei Floats, die etwa 500 m
von einander entfernt ausgesetzt wurden, betrachtet. Sie werden jeweils Anfang des Monats
am gleichen Ort ausgesetzt und je nach Jahreszeit des Aussetzens und nach Oberflachenan-
trieb, ergeben sich unterschiedliche Zirkulationsmuster fir Y90 und Y92 (Abbildung 5.8).

In der Studie Y92 dringen die beiden Floats in den Jahreszeiten Frihling, Sommer und Herbst
auf dem Weg zur Orkney-Passage und in die Scotia-See in das Powell-Becken ein. Ein anderes
Bild zeigt sich fr die Studie Y90. Die an der gleichen Position ausgesetzten Floats durchstré-
men nur noch im Fruhling das Powell-Becken, wahrend sie in den anderen Jahreszeiten den
Eingang zum Powell-Becken passieren. Die Transitzeit vom Aussetzort bis zum Eingang des
Powell-Beckens betragt etwa 330420 Tage. Je nach Jahreszeit vollziehen die Floats im Powell-
Becken die von Gordon et al. (2001) postulierte zyklonale Zirkulation: ein Float verbleibt im
Fruhjahr (Abbildung 5.8, Nov92) mehrere Zyklen im Powell-Becken.
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Abbildung 5.9: Ausbreitungsparameter eines typischen Floats der Sensitivitatsstudien Y90 (rot) und Y92 (blau)
in den ersten 1.5 Jahren der Integration. Die Parameter sind: a) Tiefe des Floats, b) zuriickgelegte
Entfernung pro Tag, c) Geschwindigkeitskomponenten u und d) v und unten e) Standardentfer-
nung.

In der Scotia-See bewegen sich die Floats je nach Jahreszeit auf den in Abschnitt 5.2 bschrie-
benen Wegen nach Osten in Richtung sudliche Drake-Passage (Nov Y90, Mai Y92) und in die
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nordostliche Scotia-See (Mai Y90, Aug Y90; Aug Y92, Feb Y92).

Die Floats der Studie Y92 legen demnach langere Wege auf dem Weg zur Orkney-Passage zu-
ruack, womit sich die langere Transitzeit gegentiber Y90 erklaren laRt.

Die Erklarung fur das unterschiedliche Ausbreitungsverhalten der Floats liegt in den leicht
unterschiedlichen Geschwindigkeitsfeldern der beiden Sensitivitatsstudien. Die Advektion
der im Mai ausgesetzten Floats wird zunachst durch die meridionale Geschwindigkeitskom-
ponente bestimmt (Abbildung 5.9). Die geringfligig héheren Geschwindigkeiten in Y90 von
etwa 0.005m s—! gegenliber Y92 resultieren in einem schnelleren Fortschreiten der Floats
(~ 160 km im Jahr) entlang des Kontinentalhanges nach Norden. Ab Tag 150 weichen die
u-Komponenten der Geschwindigkeit voneinander ab, so dal3 das Y90-Float schneller nach
Osten stromt und dabei tiefer absinkt. Die variable Float-Tiefe (Abbildung 5.9a) zeigt die
zeitversetzte Uberstromung verschiedener topographischer Unebenheiten entlang des Kon-
tinentalhanges zwischen Tag 150 und 270. Mit Erreichen des Eingangs des Powell-Beckens
befinden sich die Floats in unterschiedlichen Tiefen (Y90: 3250 m, Y92: 3050 m) und unter-
schiedlichen Geschwindigkeitsregimen. Fur Y92 bedeutet das, dal3 das Float in das Powell-
Becken eindringen kann und erst im Beckeninneren absinkt, bevor es auf dem Weg zur Ork-
ney-Passage wieder an Hohe gewinnt. Die Y90-Floats nehmen hingegen den direkten Weg in
Richtung Orkney-Passage. Sie werden durch den Joinville-Rlicken am Powell-Becken vorbei-
gefuihrt, gelangen in den schnellen Randstrom und erreichen nach einem Jahr die Orkney-
Passage, die sie mit Geschwindigkeiten von etwa 0.05m s~!in einer Tiefe von etwa 3000 m
durchstromen.

5.3 Herkunft des “Passagenwassers”

Unter Verwendung des archivierten Geschwindigkeitsfeldes wird mit der Riickwarts-Integra-
tions-Methode die Herkunft der Wassermassen der Scotia-See bestimmit.

Abbildung 5.10 zeigt die vertikale Dichteverteilung tiber dem westlichen Teil des Stid-Scotia-
Rickens. Basierend auf den Ergebnissen der kiinstlichen Tracer-Simulationen und der vor-
warts integrierten Floats wurden die Orte mit den dichtesten Overflow-Wassermassen und
den grof3ten Traceranteilen westlich und 6stlich der Std-Orkney-Inseln als Ausgangspunkt
fur die rickwarts zu integrierenden Floats ausgewahlt. An jedem der Aussetzorte wurden zu
Beginn jeden Monats 10 000 Floats in die Bodenschicht eingebracht und fur funf Jahre rick-
warts integriert.

Die Floats folgen dem aus Abschnitt 5.2 bekannten Weg durch das Powell-Becken und auf den
westlichen Kontinentalschelf hinauf, bis in die stidliche Schelfregion, wo sie die Deckschicht
erreichen. Drei Regionen werden als Herkunftsgebiete identifiziert (Abbildung 5.11), das sud-
westliche vor dem westlichen Ronne-Schelfeis, das stidliche vor dem Filchner-Schelfeis und
das sudostliche Weddellmeer, die Region vor den 0stlichen Schelfeisgebieten (EWIS, siehe
auch Abbildung 2.1).

Floats der westlichen Philip-Passage (Abbildung 5.11a) bendtigen 665+120 Tage bis sie die
stidwestliche Deckschicht erreicht haben. Dies andert sich je nach Jahreszeit, was durch die
farbig markierten Punkte dargestellt ist und geht einher mit einer unterschiedlichen Ausbrei-
tung der Partikelwolke um den Schwerpunkt. Im Winter findet durch Meereisbildung Tiefen-
konvektion auf dem gesamten Kontinentalschelf statt, so dal3 die horizontale Ausdehnung
der tiefen Deckschichtin dieser Jahreszeit am groRten ist und die Floats innerhalb der Deck-
schicht weit nach Norden vordringen kénnen, bevor sie die Deckschicht verlassen. Die Aus-
dehnung der Floatwolke ist demzufolge gréRer als z.B. im Sommer. Im Sommer sorgt der
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Abbildung 5.10: Dichteschnitt tiber die Overflow-Schwellen des westlichen Stid-Scotia-Riickens mit der Philip-
Passage westlich und dem Orkney-Passagen-Eingang 6stlich des Stid-Orkney-Plateaus. Die
Aussetzorte der riickwarts berechneten Floats sind markiert und stimmen mit dem dichtesten
Wasser Uberein.

Eintrag von SuRwasser durch Meereisschmelzen fur eine Stabilisierung der Wassersaule und
eine Abnahme der Deckschichttiefe. Wahrend die Dichte der Wassersaule im Winter zur Zeit
der Tiefenkonvektion mehr als 27.83 kg m~3 erreicht, betragt sie in den Sommermonaten
27.35+0.05 kg m~3. Sie reicht damit nicht aus, daR Floats absinken und in die Region der
Passagen gelangen.

In der Regel sind Ausbreitungszeit und Entfernung zwischen Ursprungsort und Passagen-
durchstrom positiv miteinander korreliert. Davon ausgenommen ist die zentrale Region vor
dem Filchner-Ronne-Schelfeis in Hohe der Belgrano-Bank und die Floats, die im 6stlichen
Weddellmeer in die Tiefe absinken. Sie sind durch den Eintrag in den Kustenstrom schneller

Abbildung 5.11: Ursprungsorte und mittlere Trajektorien der Ensembles (ref) von je 10 000 Floats/Monat, die
in der Philip-Passage (a), (b) und der Orkney-Passage (c) ausgesetzt wurden. Die Zahlen neben
den Trajektorien stellen die Ausbreitungszeiten in Tagen vom Zeitpunkt des Aussetzens bis
zum Gebiet der Tiefenkonvektion dar. Die verschiedenen Jahreszeiten sind farblich gekenn-
zeichnet: Fruhling - griin, Sommer - rot, Herbst - magenta und Winter - blau. Gekennzeichnet
sind die Hauptachsen der Dispersion um den Schwerpunkt. Dargestellt sind nur die Floats an
deren Position eine Dichte von mehr als 27.85kg m~2 gefunden wurde. Abkiirzungen: FRIS
- Filchner-Ronne-Schelfeis, LIS - Larsen-Schelfeis, OP - Orkney-Passage, PP - Philip-Passage,
SOI - Stid-Orkney-Inseln und SShl - Sid-Shetland-Inseln.
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als die Floats, die den Weg vom zentralen Kontinentalschelf in die Tiefsee nehmen. Die Aus-
breitungszeit ist fur das westliche Gebiet um 1.5 bis 3 Monate schneller als fur das zentrale
Gebiet und um etwa 11 Monate schneller als vom 6stlichen Konvektionsgebiet.

Die Ausbreitungszeit in die Orkney-Passage ist aufgrund des langeren Pfades gréf3er und be-
tragt 880+110 Tage fiur das stdwestliche und 1260+135 Tage fur das stddstliche Schelfge-
biet (Abbildung 5.11c). Die gesamte “Reisezeit” steigt demnach um etwa 8 Monate. Dies ent-
spricht der Zeit, die die Floats bendtigen, um vom Powell-Becken mit einer mittleren Ge-
schwindigkeit von etwa 0.03 m s~! zur Orkney-Passage zu gelangen.

Auffallend bei der Floatverteilung ist, daf? die Floats die Deckschicht im zentralen Schelfbe-
reich der Belgrano-Bank nicht erreichen, sondern diese auf dem weiteren Weg nach Osten
passieren. Nach einer mittleren Ausbreitungszeitvon 12654150 Tagen erreichen sie die Deck-
schicht Uber dem Filchner-Graben.

Es wird aus den Ergebnissen auch deutlich, daR ein grof3er Anteil der Floats (saisonal vari-
ierend bis zu 50 %) aulRerhalb des inneren Weddellmeeres in die Deckschicht gelangt, d.h.
die damit verbundenen Wassermassen dstlich des Weddellmeeres ventiliert werden. In Ab-
bildung 5.11c ist dies durch das Fragezeichen und der Zeitangabe von mehr als 5 Jahren dar-
gestellt. Beobachtungen (Meredith et al., 2000) und BRIOS1.0-Modellergebnisse (Schodlok
et al., 2001) gehen konform mit diesem Ergebnis.

Sensitivitédtsstudien zum Ursprungsort

Die Auswirkungen der unterschiedlichen Antriebe (Y90 und Y92) zeigen sich in den rickwarts
integrierten Partikeln. Im Std-Sommer (Dezember - Februar) ist die SURwasserbilanz positiv
durch Meereisschmelzen, wahrend sie im Std-Winter negativ durch Meereisbildung ist (Ab-
bildung 5.12). Der Suilwasserentzug ist im Jahresmittel mit -19.5 mSv in Y92 gréf3er als in Y90
(-11.9 mSv). Dies zeigt sich fur Y92 nicht nur durch einen stérkeren Salzeintrag sondern auch
durch ein friheres Einsetzen des Gefrierens. Das dadurch erzeugte gréfRere Meereisvolumen
in Y92 verursacht am Ende des Jahres ein verstarktes Schmelzen, d.h. einen groReren Suf3-
wassereintrag (etwa 350 mSv, Abbildung 5.12). Die Meereisbildung auf dem sudlichen Konti-
nentalschelf hat ebenfalls einen EinfluR auf die Schmelzraten der Schelfeisgebiete.
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Abbildung 5.12: (a) SuRwassereintrag im inneren Weddellmeer und (b) Schmelzraten der Weddellmeer-
Schelfeisgebiete Filchner-Ronne und EWIS (in mSV) fur die Sensitivitatsstudien Y90 (rot) und
Y92 (blau).

Die unterschiedliche Meereisbildung (Abbildung 5.12) hat einen Einfluf3 auf die Deckschicht-
tiefe (Abbildung 5.13), Uber die das Urspungsgebiet der Floats definiert ist. Der Referenz-
lauf zeigt Herkunftsgebiete, die vor dem westlichen Ronne-Schelfeis und vor dem westlichen
Filchner-Schelfeis liegen. Das Maximum der Deckschichttiefe (im Modell ist dies der Mee-
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resboden) &ndert sich zwischen den beiden Simulationen nicht (Abbildung 5.13), wohl aber
dessen Dauer. Fir den Bereich vor dem westlichen Filchner-Schelfeis wird das Maximum in
Y90 etwa 2 Monate spater (Tag 190) erreichtals in Y92 (Tag 135). Die Abnahme beginnt jedoch
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Abbildung 5.13: Deckschichttiefen in den Sensititvitatsstudien Y90 (rot) und Y92 (blau) a) fur die Bereiche vor
dem Filchner-Schelfeis (FIS) und vor dem Ronne-Schelfeis (RIS) und b) fiir den Bereich des
Schelfabbruchs vor der General-Belgrano-Bank.

etwa einen Monat friher (Y90: Tag 260, Y92: Tag 290). Somit wird fur Y92 das Maximum der
Deckschichttiefe etwa einen halben Monat nach dem maximalen StiRwasserentzug erreicht.
In Y90 stellt sich die maximale Deckschichttiefe nicht so schnell ein, da der StRwasserent-
zug geringer ist und die Anreicherung dichter Schelfwassermassen eine langere Zeit benotigt.
Ein entgegengesetztes Bild zeigt sich fur den Bereich des westlichen Ronne-Schelfeisgebietes
mit einem langeren Maximum fur die Y90-Simulation. Da der Bereich im Gebiet ganzjahriger
Eisbedeckung liegt, kdnnte die Bildung lokaler Polynjas fur dieses Phanomen verantwortlich
sein. Wahrend fiir Y92 dichte Wassermassen mit o > 27.9 kg m—2 erzeugt werden, fehlt die-
ses fur Y90. Dies zeigt sich in den Floats der Y90-Simulation. Die Floats, die in die Deckschicht

Abbildung 5.14: Ursprungsorte und mittlere Trajektorien der Ensembles (Y90) von je 10 000 Floats/Monat, die
in der Philip-Passage (a), (b) und der Orkney-Passage (c) ausgesetzt wurden. Die Zahlen neben
den Trajektorien stellen die Ausbreitungszeiten in Tagen vom Zeitpunkt des Aussetzens bis
zum Gebiet der Tiefenkonvektion dar. Die verschiedenen Jahreszeiten sind farblich gekenn-
zeichnet: Frihling - griin, Sommer - rot, Herbst - magenta und Winter - blau. Gekennzeich-
net sind die Hauptachsen der Dispersion um den Schwerpunkt. Dargestellt sind die Floats an
deren Position eine Dichte von mehr als 27.78 kg m~2 gefunden wurde. Abkiirzungen: FRIS
- Filchner-Ronne-Schelfeis, LIS - Larsen-Schelfeis, OP - Orkney-Passage, PP - Philip-Passage,
SOI - Sid-Orkney-Inseln und SShl - Stid-Shetland-Inseln.

gelangen, weisen Dichten auf, die geringer als 27.8 kg m~3 sind. Wie in Kapitel 3 gezeigt wur-
de, stellt sich die gesamte Wassersaule auf die wiederkehrende SuBwasserzufuhr ein, so daf
eine Dichte von 27.78 kg m~3 ausreicht, eine Deckschichttiefe bis zum Boden zu erzeugen.
Trotzdem ist die Anzahl der Floats gering (< 25%) und beschrankt sich hauptsachlich auf den
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Frihling und den Winter.

Die Zeiten, die die Floats benétigen, um in die Ursprungsgebiete zu gelangen, hangen dem-
nach sowohl von dem Aussetzmonat als auch von der Jahreszeit und dem ndérdlichen Vor-
dringen der Deckschicht auf dem Schelf ab. Dies zeigt sich in der Variabilitat der riickwarts
gerechneten Floats beim Auftreiben auf dem Kontinentalschelf (Abbildungen 5.15a - c). Die
Wassersaule im Modellauf Y92 ist dichter als in Y90, so daR mit Ausnahme der Spatsommer-
monate Floats in die Deckschicht gelangen kénnen. In dieser Simulation kristallisieren sich
zwei Hauptregionen heraus, zum einen die Region vor dem westlichen Ronne-Schelfeis, zum
anderen das Gebiet Uber dem Filchner-Graben. Das Gebiet vor dem Ronne-Schelfeis errei-
chen die Floats auf ihrem Weg ins Ursprungsgebiet zuerst. In Kapitel 4 wurde darauf hinge-
wiesen, dafd in dieser Region durch Bildung lokaler Polynjas die Deckschichttiefe regelmaRig
sehr tief ist. Die mittlere Ausbreitungszeit der Floats von der Orkney-Passage betragt 980 Tage
flr Y90 und 920 Tage ftir Y92.

Das Gebiet Uber dem Filchner-Graben wird nach 1320 (Y90) bzw. 1180 Tagen (Y92) erreicht.
Dies erklart sich daraus, daf3 die Ausbreitung wahrend der Y92-Simulation schneller ist. Al-
lerdings setzt die Vertiefung der Deckschicht fur Y92 friher ein und ist am Kontinentalschelf
groRer (Abbildung 5.13b), so daf ein Teil des zeitlichen Unterschiedes nicht den Geschwin-
digkeitskomponenten entlang des Weges zugerechnet werden kann.

Abbildung 5.15: Ursprungsorte und mittlere Trajektorien der Ensembles (Y92) von je 10 000 Floats/Monat, die
in der Philip-Passage (a), (b) und der Orkney-Passage (c) ausgesetzt wurden. Die Zahlen neben
den Trajektorien stellen die Ausbreitungszeiten in Tagen vom Zeitpunkt des Aussetzens bis
zum Gebiet der Tiefenkonvektion dar. Die verschiedenen Jahreszeiten sind farblich gekenn-
zeichnet: Fruhling - griin, Sommer - rot, Herbst - magenta und Winter - blau. Gekennzeichnet
sind die Hauptachsen der Dispersion um den Schwerpunkt Dargestellt sind nur die Floats an
deren Position eine Dichte von mehr als 27.83kg m~3 gefunden wurde. Abkiirzungen: FRIS
- Filchner-Ronne-Schelfeis, LIS - Larsen-Schelfeis, OP - Orkney-Passage, PP - Philip-Passage,
SOl - Sid-Orkney-Inseln und SShl - Stid-Shetland-Inseln.

Das gleiche zeigt sich fUr die beiden Aussetzorte in der Philip-Passage, die beide fur die Y92-

Simulationen schnellere Ausbreitungszeiten ergeben als fur die Y90-Simulation (West: 70 bzw.
130 Tage und Ost: 220 bzw. 345 Tage).

5.4 Ausbreitungszeitskalen: Weddellmeer-Sidatlantik

Die rlickwarts integrierten Partikeltrajektorien zeigten die Gebiete, in denen die Floats in die
Deckschicht gelangen, d.h. mit der Atmosphare in Kontakt treten. Die zeitliche Entwicklung
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der Deckschichttiefen in diesen Gebieten zeigte, dal sich im September/Oktober gegen En-
de der Konvektionsereignisse ein ausreichendes Volumen an dichten Wassermassen ange-
reichert hat, um am Kontinentalhang in die Tiefe absinken zu kénnen. Das Aussetzen von
Floats zu diesem Zeitpunkt in den Bereichen maximaler Deckschichttiefen simuliert Kon-
vektionsereignisse und zeigt die Hauptausbreitungswege des frisch ventilierten Tiefen- und
Bodenwassers. Mit Hilfe der Partikeltrajektorien ergibt sich auch eine Abschatzung der Aus-
breitungszeitskala vom sudlichen Kontinentalschelf bis in den Stidatlantik.

Abhéngig von dem Bildungsgebiet schichten sich die Floats in verschiedenen Tiefen der Was-
sersaule ein. Dieses unterschiedliche Einschichten der Wassermassen spiegelt sich in den
Kernen mit hohen FCKW-Konzentrationen am Kontinentalabhang auf dem Schnitt von Kapp
Norvegia zur Joinville-Insel wider (siehe u.a. Abbildung 20, Fahrbach, 1999). Neben den Aus-
breitungszeitskalen geben die in dieser Teilstudie ausgesetzten Floats auch Auskunft Giber die
Bildungsgebiete dieser FCKW-Kerne.

Abbildung 5.16: Mittlere Ausbreitungspfade vorwarts integrierter Floats. Aussetzorte sind Konvektionsgebie-
te auf dem stidlichen Kontinentalschelf (blau markierte Kreise). Die Integrationsdauer betragt
5 Jahre, die Farbskala stellt die Tiefenlage der Floats und die weiRen Punkte auf den Trajek-
torien den in einem Jahr zuriickgelegten Weg dar. Die rot umrandeten Kreise enthalten die
mittlere Ausbreitungszeit der Floats bis zu den jeweiligen Passagen in Jahren. Das rote Kreuz
(M) kennzeichnet die Position der MYRTLE-Verankerung (59° 43.7S, 55° 29.5W). Bl - Berkner-
Inseln, EWIS - 6stliches Weddellmeer-Schelfeisgebiet, FIS - Filchner-Schelfeis, HI - Henry-
Eiserhebung, KI - Korff-Eiserhebung, LIS - Larsen-Schelfeis, RIS - Ronne-Schelfeis, SG - Sud-
georgien, SOI - Sud-Orkney-Inseln, SSal - Stid-Sandwich-Inseln, SShl - SGd-Shetland-Inseln.
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In Abbildung 5.16 sind die typischen Schwerpunktstrajektorien von 2400 Floats aus dem sud-
lichen Konvektionsgebiet in das tiefe Wedellmeer und die angrenzende Scotia-See darge-
stellt. Je nach Konvektionsgebiet auf dem sudlichen Schelf ergeben sich unterschiedliche
Ausbreitungspfade; die Pfade nach Norden, deren Diskussion zuerst folgt, und die Pfade nach
Suden (siehe Seite 93).

Vom stidwestlichen Schelfgebiet (Abb. 5.16, Region A) bewegen sich die Floats entlang zwei-
er Pfade, die durch die Topographie bestimmt werden, nach Norden. Zunéachst breiten sich
die neugebildeten Wassermassen auf dem westlichen Kontinentalschelf kiistenparallel aus.
Topographische Unebenheiten wie z.B. Canyons oder Riicken erlauben ein Uberstrémen des
Schelfabbruchs (Baines und Condie, 1998). Dieses geschieht nach 1.7 + 0.1 Jahren vor dem
stidlichen Larsen-Schelfeis bzw. nach 2.2 + 0.1 Jahren stidlich des Joinville-Riickens, dem
Eingang zum Powell-Becken. Die Wassermassen schichten sich im Tiefenbereich des WSDW
ein und sind damit in der Lage das Weddellmeer durch die Philip-Passage zu verlassen. Ins-
gesamt betragt die mittlere Ausbreitungszeit vom stidwestlichen Kontinentalschelf bis zum
Uberstréomen des Stid-Scotia-Riickens 2.7 & 0.1 Jahre.

Die ganzjahrige Meereisbedeckung auf dem westlichen Kontinentalschelf schrankt die Bil-
dung von dichteren Wassermassen in diesem Gebiet ein. Jedoch hat die Studie Y92 gezeigt,
dal3 auch vor dem Larsen-Schelfeis dichteres Wasser erzeugt wird. Dieses wird nach dem Ab-
sinken nach Norden abgelenkt und kann nicht bis in groRRe Tiefen des Weddellmeeres ge-
langen. Zwar sinkt das dichte Wasser auf dem Weg nach Norden weiterhin ab, erreicht die
Philip-Passage aber, bevor es unter deren Schwellentiefe abgesunken ist, so dafd es hier das
Weddellmeer verlaf3t. Keines der Floats der Region A erreicht die Orkney-Passage oder sinkt
tiefer ab, um am stdlichen Hang des Suid-Scotia-Rluckens entlang nach Osten zu driften.

Die Ausbreitung der Wassermassen vom sudlichen Schelf vor der Berkner-Insel (Abbildung
5.16, Region B) verlauft zunéchst parallel zu den Isobathen, bevor das dichte Wasser am
Ronne-Trog beginnend langsam in die Tiefe absinkt. Nach 3.1 4+ 0.2 Jahren erreichen diese
Floats die Orkney-Passage. Floats desselben Bildungsgebietes werden (siehe Abschnitt 5.2)
am Endurance-Rucken so gefuihrt, daf? sie weiter nach Osten driften. Die in Abbildung 5.16
(Region C) dargestellten Floats mit Aussetzort vor dem 6stlichen Weddellmeer-Schelfeisgebiet
sinken schneller ab, schichten sich aber weniger tief in der Wassersaule ein und bendtigen 3.4
+ 0.2 Jahre, um in die Orkney-Passage zu gelangen. Diese Ausbreitungszeiten stimmen gut
mit den aus FCKW- und Tritium-Messungen errechneten Transitzeiten von Schlosser et al.
(1991) Giberein. Demnach breiten sich die dichten, neugebildeten Bodenwassermassen in 2.5
- 3Jahren vom Filchner-Graben nach Norden bis stidlich des Stid-Orkney-Plateaus (~ 45°W)
aus.

Die aus den Konvektionsgebieten absinkenden Floats sinken schneller und tiefer ab, als die
von z.B. Price und Baringer (1994) modellierten Trajektorien. Die Absinkraten der Floats auf
dem Weg nach Norden stimmen jedoch gut mit dem modellierten Verhalten abwarts stro-
mender Wassermassen von Killworth (2001) Gberein. In dieser Arbeit ergeben sich Absinkrate
von 1/500 bis 1/400 auf dem Weg vom stdlichen Kontinentalschelf nach Norden. Die Simu-
lation endet allerdings im ndrdlichen Weddellmeer, stidlich des Joinville-Rlckens. Das absin-
ken der Floats stimmt ebenso mit den aus Beobachtungen erhaltenden Absinkraten des ISW
aus dem Filchner-Graben uberein (Foldvik, pers. Mitt., 2001).

Die Kernstruktur hoher FCKW-Konzentrationen (siehe u.a. Abbildung 20 in Fahrbach (1999);
Klatt, pers. Mitt., 2001) kann durch das gewonnene Absinkverhalten (Abbildung 5.16) er-
klart werden. So wie von Schlosser et al. (1991) postuliert, sinkt das Wasser vor dem Larsen-
Schelfeis ab und tragt zur Beluftung des Kerns in mittleren Tiefen (~ 1000 - 1500 m) bei. Das
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langsame Absinken aus Region B und C stimmt mit dem Kern hoher FCKW-Konzentration
in 3000 - 3500 m Uberein. Schnelles Absinken, wie es nach Baines und Condie (1998) durch
Plume-Prozesse geschieht, wird in diesem Modell nicht dargestellt, da diese in einer Gré3en-
ordnung von einem Kilometer und weniger auftreten. Daher gelangt keines der Floats bis in
Tiefen von etwa 4500 m, dem Tiefenbereich, in dem hohe FCKW-Konzentrationen gemessen
wurden (Hoppema et al., 2001).

Ventiliertes Wasser wird in das Weddellmeer mit einer Rate von 1.8 Sv Uber den 6stlichen
Teil des Schnittes Kapp Norvegia - Joinville-Insel eingetragen (Hoppema et al., 2001). Die ab-
sinkenden Trajektorien deuten an, daf3 sie am westlichen Kontinentalhang von den auf dem
sudlichen Kontinentalschelf gebildeten Wassermassen uberlagert werden, wahrend die Zu-
nahme der FCKW-Konzentration im inneren Weddellmeer unterhalb 2000 m auf einen Bei-
trag der Ostlichen Wassermassen hindeutet (Klatt, pers. Mitt., 2001).

Neben der vorherrschenden nérdlichen Ausbreitung existiert auch ein stidlicher Einstrom in
die Schelfeiskavernen (Abbildung 5.16, Region C), wie er z.B. von Grosfeld et al. (1997) po-
stuliert wurde. Die Floats stromen am 6stlichen Hang des Filchner-Grabens in die Filchner-
Kaverne ein und rezirkulieren am westlichen Hang. Die Verweildauer in der Kaverne betragt
etwa funf Jahre und stimmt so mit den aus Tracerbeobachtungen bekannten Zeiten von et-
wa 6 Jahren gut Uberein (Schlosser et al., 1991). Einzelne Float-Trajektorien fhren sudlich
der Berkner-Insel von der Filchner-Kaverne in die Ronne-Kaverne und bestatigen damit die
neuesten in-situ-Beobachtungen von Nicholls et al. (2001).

Der sudwarts gerichtete Pfad reprasentiert den Einstrom in die Ronne-Kaverne am westli-
chen Rand des Schelfeisgebietes entlang der Antarktischen Halbinsel (Abbildung 5.16, Regi-
on A). Die Aufenthaltsdauer der Floats unter dem Ronne-Schelfeis betragt ebenfalls funf Jah-
re und mehr. Die Floats vollfiihren eine antizyklonale Bewegung, u.a. ndérdlich und sudlich
der Korff-Eiserhebung. Ein Absinken in der Kaverne kann aus Gefrierprozessen an der Unter-
seite des Schelfeises und der damit verbundenen Dichteerhéhung durch Salzlakenbildung
resultieren. Die Bildung von marinem Eis unter weiten Teilen des Ronne-Schelfeises wurde
sowohl durch indirekte Methoden (Thyssen, 1988) als auch durch die Gewinnung eines Eis-
kerns (Oerter et al., 1992) bestatigt. Einzelne Floats gelangen weiter nach Osten sudlich der
Berkner-Insel in die Filchner-Kaverne.

Eine Temperatur- und Meeresbodendruck-Zeitserie wurde zwischen November 1992 und No-
vember 1996 am verankerten Sensor MYRTLE (Multi-Year Tide Level EqQuipment - 59° 43.7S,
55° 29.5W; Position M in Abbildung 5.16) aufgezeichnet (Rubython et al., 2001). Von Mitte
Juni 1994 bis Anfang Juni 1995 wurde eine kalte Temperaturanomalie aufgezeichnet, deren
Ursprung im Weddellmeer vermutet wurde und die Uber die Orkney-Passage in die westli-
che Scotia-See eingedrungen ist. Die advektive Zeitskala der vorwarts integrierten Floats und
das Ergebnis der Orkney-Passagen-Transportzeitserie (Abbildung 4.3) scheinen diese Vermu-
tungen zu bestatigen. Die Zeitserie des WSDW-Durchstroms durch die Orkney-Passage er-
gab eine dreijahrige Periode grofReren Transports mit dem Maximum (Jahresmittel) im Jahr
1993. Eine zusatzliche Float-Studie (10 000 Floats/Monat wurden in der Orkney-Passage aus-
gesetzt) ergab eine mittlere Ausbreitungszeit von der Orkney-Passage bis in die Nahe der
MYRTLE-Position von 590 Tagen. Durchstromzeitpunkt und Ausbreitungszeit der Floats fi-
gen sich zeitlich gut aneinander, so daf? die kalte Temperaturanomalie, die 1994/95 an der
MYRTLE-Veankerung gemessen wurde, mit dem verstarkten Durchstrom in der Orkney-Pas-
sage im Jahre 1993 in Verbindung gebracht werden kann.

Beobachtungen von Fahrbach et al. (1995b) zwischen Marz und November? 1992 ergaben

2November 1992 ist das Ende der Zeitserie mit einem Mittelwert von 1.7 Sv WSBW Ausstrom.
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einen erhdhten WSBW-Transport von bis zu 4 Sv im westlichen Teil des Schnittes Kapp No-
vergia - Joinville-Insel. Die mittlere Ausbreitungszeit vom Joinville-Rucken bis zur Orkney-
Passage betragt etwa ein Jahr, so dal? dieser hohe WSBW-Transport mit dem erhdhten Passa-
gen-Durchstrom in Verbindung gebracht werden kann.

Da die Ausbreitungszeitvom Filchner-Graben bis in die Orkney-Passage etwa 3 Jahre betragt,
mufite das Wasser im Jahre 1990 auf dem sudlichen Kontinentalschelf gebildet worden sein.
Das Jahr 1990 zahlt jedoch zu den Jahren mit geringer Meereiskonzentration und geringer
Tiefen- und Bodenwassermassenbildung. Bei der Float-Zeitskala handelt es sich aber um ei-
ne advektive Zeitskala, die die Verweildauer von dichten Wassermassen auf dem Kontinental-
schelf nur zu einem geringen Anteil berticksichtigt. Mensch et al. (1996) geben eine mittlere
Verweildauer des WSW, eine Ausgangswassermasse des WSBW, auf dem Kontinentalschelf
von etwa 5 Jahren an, so dal3 die Wassermassenbildung zwischen 1985 und 1990 stattgefun-
den haben kénnte.

Der grofte StRwasserentzug von 13 mSy (im Zeitraum 1985 bis 1990) findet 1987 statt. In
diesem Jahr kénnte also die Bildung des kalten, salzreichen Schelfwassers erfolgt sein, das
die an der MYRTLE-Verankerung beobachtete Anomalie hervorgerufen hat.

Die Verweildauer in der tiefen Scotia-See betragt etwa 4.3 + 0.3 Jahre. Dieser Wert ergibt
sich aus Floats der Orkney-Passage, die nach dem Erreichen der MYRTLE-Verankerung wei-
ter nach Nordwesten driften, danach einen dstlichen Kurs einschlagen und durch die Shag-
Rocks-Passage nach Norden die Scotia-See verlassen. Die Floats durchstromen diese Passa-
ge nach 4.3 Jahren in einer Tiefe von 3400 m. Da eine starke diapyknische Vermischung mit
warmerem, salzreichen Sudpazifischen Tiefenwasser im ndordlichen Teil der Scotia-See ge-
schieht, ist das ausstromende Wasser im Modell kein WSDW mehr. Das Auftreiben der Floats
in der westlichen Scotia-See und das Ostwartssetzen mit dem ACC ergibt ein Durchstrémen
der Georgia-Passage nach Norden nach 4.5 + 0.2 Jahren in etwa 1600 m Tiefe.

Die advektiven Ausbreitungszeiten erlauben somit zum ersten Mal eine Abschétzung der
Zeitskala vom sudlichen Kontinentalschelf des Weddellmeeres bis zum ndrdlichen Rand der
Scotia-See. Diese Zeit wird auf etwa 8 Jahre geschéatzt und ist in der Literatur bislang unbe-
kannt. Die von Coles et al. (1996) gefundene Abkuhlung im stidlichen Argentinischen Becken,
deren Ursprung im Weddellmeer gesehen wird, 143t sich anhand der Ausbreitungszeit einem
Zeitraum in den 1970er Jahren zuordnen. In diesem Zeitraum wurden die Wassermassen des
Weddellmeeres durch das Auftreten der Weddell-Polynja (1974-1976) stark modifiziert (Gor-
don, 1982; Comiso und Gordon, 1998).




6 Schlussbetrachtung und Ausblick

Die Charakteristika der Wassersaule des inneren Weddellmeeres werden durch vertikale Pro-
zesse, die der Scotia-See durch laterale Prozesse bestimmt. Im Weddellmeer ist die Verteilung
von Temperatur, Salzgehalt und Energie stark durch vertikale Prozesse wie Doppeldiffusion,
Cabbeling, Konvektion durch Salzlakenbildung beim Gefrieren des Meerwassers und Turbu-
lenzen durch Wind, Eisdrift und Brechen interner Wellen beeinflusst (Foster und Carmack,
1976a; Muench et al., 1990a).

Schwerpunkt der vorliegenden Arbeit ist die Untersuchung des Wassermassenaustausches
zwischen beiden Meeresgebieten, einer Region, die als WSC oder auch DOVETAIL-Region
bezeichnet wird, in der Beobachtungen auf Grund der vorherrschenden klimatischen Bedin-
gungen sehr schwierig sind. Das Gebiet der Modellversion BRIOS1.1 weist eine hohe Aufl6-
sung im westlichen Weddellmeer auf. Uber dem Stid-Scotia-Riicken ist sie mit etwa 20 km ei-
ne der feinsten Modellauflésungen, die zur Zeit im Studpolarmeer verwendet werden. Mit der
Verwendung bodenfolgender Vertikalkoordinaten, der gewéahlten Parametriesierung und der
Berlcksichtigung der Wechselwirkung des Ozeans mit dem Schelfeis gelingt eine sehr gute
Darstellung der Hydrographie des Weddellmeeres und auf dem stdlichen Kontinentalschelf,
dem Bildungsgebiet der nach Norden stromenden Wassermassen. Gegentber friheren Mo-
dellstudien wird das westliche Weddellmeer, darunter das Larsen-Schelfeis, im Hinblick auf
Hydrographie und Topographie besser reprasentiert. Die Modellergebnisse ergeben wert-
volle Informationen zuséatzlich zu den Beobachtungen (z.B. Schrdder et al., 2002) und ver-
vollstandigen damit das hydrographische Bild (z.B. Gordon et al., 2001). Die hier vorgestell-
ten Modellstudien illustrieren zum ersten Mal den gesamten Ausbreitungsweg und Ausbrei-
tungszeitraum der Wassermassen vom inneren Weddellmeer tber den Suid-Scotia-Riucken
hinweg in die Scotia-See.

Weddellmeer-Tiefenwasser, das auf dem sudlichen Kontinentalschelf gebildet wird, verlasst
das Weddellmeer hauptsachlich durch zwei Passagen im Sud-Scotia-Ricken (schematische
Darstellung siehe Abbildung 6.1). Westlich des Stud-Orkney-Plateaus liegt die Philip-Passage
(49°W), die es einer leichteren Komponente des WSDW erlaubt, mit einer mittleren Exportra-
te von 2.2 Sv nach Norden auszustromen. Der tiefere und dichtere Ausstromin die Scotia-See
erfolgt durch die Orkney-Passage (40°W) mit einem mittleren Transport von 4.2 Sv. Damit
werden insgesamt 6.4 Sv WSDW aus dem Weddellmeer in die Scotia-See exportiert. Schma-
lere Schluchten 6stlich der Orkney-Passage tragen nicht wesentlich zum Export (< 0.2 Sv)
von WSDW bei. Allerdings ist der dstliche Teil des Sud-Scotia-Ruckens nach wie vor ungenau
aufgeldst. Die beobachteten bodennahen Temperaturen der dstlichen Scotia-See (Locarnini
et al., 1993) deuten darauf hin, daf} kaltes, dichtes Wasser aus dem Weddellmeer importiert
wird. Somit mufd der Export durch die Hauptpassagen, der mit den neuesten DOVETAIL-
Beobachtungen gut Gibereinstimmt (Naveira Garabato et al., 2002) und die alteren Transport-
abschatzungen von Locarnini et al. (1993) um das dreifache Ubersteigt, als untere Modell-
Schatzungfur die Erneuerung der Bodenwassermassen der Scotia-See angesehen werden. Da
sich die kaltesten Bodenwassermassen nérdlich des Weddellmeeres im nérdlichen Bereich
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des Sud-Sandwich-Grabens befinden, wurde in friiheren Studien diese Bodenwassermassen-
verteilung als Nachweis fur die Stid-Sandwich-Route als Ausbreitungsroute nach Norden an-
gesehen (Wust, 1936; Georgi, 1981). Anhand der Modellergebnisse zeigt sich allerdings, daR
das Durchstromen kalter, dichter Wassermassen durch die Passagen des Stid-Scotia-Riickens
eine groflere Bedeutung hat, da etwa 50 % der nach Orsi et al. (1999) exportierten Wassermas-
sen durch diese Passagen stromen.

Orkney- und Philip-Passagen-Transporte weisen eine halbjahrliche Oszillation mit einer ma-
ximalen Amplitude von + 0.4 Sv bzw. 4+ 0.2 Sv auf. Atmospharische Aufzeichnungen an der
Faraday-Station auf der Antarktischen Halbinsel zeigen @hnliche halbjahrliche Oszillationen
im mittleren monatlichen Oberflachendruck und dokumentieren so die maximale zykloni-
sche Aktivitat wahrend der dquinoktalen Monate (King und Turner, 1997). Diese halbjahrli-
che Oszillation zeigt sich ebenfalls im WSDW-Transport im ndrdlichen Zweig des Weddell-
Wirbels (im Mittel 24 Sv Uber 44°W), so dafl3 der Orkney-Passagen-Transport durch den Wed-
dell-Wirbel-Transport kontrolliert werden kénnte, wahrend die Philip-Passagen-Transporte
durch Schelfwassermassen beeinflusst werden, die vom Kontinentalschelf an der Spitze der
Antarktischen Halbinsel absinken und in das Powell-Becken eindringen. Die Analyse langerer
Zeitreihen ist n6tig, um Korrelationen zu Uberprifen.

Wahrend der Sensitivitatsstudie Y90, dem Jahr mit minimaler winterlicher Meereisausdeh-
nung der Periode 1985 bis 1993, besteht eine gute Ubereinstimmung der Transport-Maxima
und -Minima zwischen Orkney- und Philip-Passagen-Transporten. Der Einfluss des Schel-
fregimes auf die Philip-Passage scheint weniger ausgepragt und der Durchstrom durch den
WSDW-Transport des Weddell-Wirbels bestimmt zu sein. Dieses bedeutet, da’ der EinfluR3
des Schelfregimes von den Meereisbedingungen auf dem westlichen Kontinentalschelf des
Weddellmeeres abhangt. Bodendichtedifferenzen zwischen den beiden Antriebsextrema
(1990 und 1992) vor dem Larsen-Schelfeis unterstiitzen diese These. In Jahren mit maxima-
ler Meereisausdehnung werden dichtere Wassermassen gebildet, die den Kontinentalhang
abwarts flieBen und Uber das Powell-Becken in die Philip-Passage gelangen. Sie reduzieren
damit den EinfluR der Wassermassen, die das Powell-Becken tber den westlichen Arm des
Weddellwirbels erreichen kénnen.

Die zwischenjahrliche Variabilitat des WSDW-Transports weist eine dreijahrige Periode gro-
Beren Wassermassenexports durch die Orkney-Passage im Zeitraum 1985 bis 1993 auf und
eine um ein Jahr verschobene dreijahrige Periode fur die Philip-Passage. Diese Variabilitat
der Orkney Passage kann mit der Rotation des Oberflachenschubes, dem Ekman-Pumpen,
Uiber der Passage in Verbindung gebrachtwerden. Die Anderung der Rotation erwirkt tiber die
Anderung der Vertikalgeschwindigkeit ein Verschieben der Lage der Isothermen in der Was-
sersaule, Uber die der WSDW-Export definiert ist. In Jahren mit starkerem WSDW-Transport
(1987,1990,1993) liegt die Isotherme héher in der Wassersaule, in Jahren mit schwacherem
Transport tiefer. Dies steht im Gegensatz zu der bisherigen Vermutung, daf3 der unterschied-
liche Export in die Scotia-See durch die Stérke des Weddell-Wirbels bestimmt wird. Diese
Annahme laRt sich durch die Modellergebnisse nicht stiitzen, da die zwischenjahrliche Va-
riabilitat des Weddell-Wirbels im Modell mit 1.5 Sv eher gering ist.

Mit der Anwendung der Lagrangeschen Methode im Modell durch die Darstellung synthe-
tischer Floats 1aRt sich im Gegensatz zur Eulerschen Analyse der zeitliche Verlauf der Aus-
breitungswege von Wassermassen darstellen. Die Eulersche Darstellung liefert im Gegen-
satz dazu nur instantane Eindricke des hydrographischen Feldes oder des Strémungsmu-
sters. Das Aussetzen von Partikel-Ensemblen am westlichen Kontinentalhang, auf dem stid-
lichen Kontinentalschelf und in den wichtigsten Passagen des Sud-Scotia-Ruckens zeigt die




Abbildung 6.1: Zusammenfassende Darstellung der modellierten Weddellmeer Tiefenwasser Ausbreitung und der WSDW-Transportraten (in Sv) im Weddell-
meer und der angrenzenden Scotia-See. Die Herkunftsregionen des WSDW auf dem Kontinentalschelf sind als schwarze Punkte markiert, gestri-
chelte Linien bedeuten im Modell unterreprasentierte Ausbreitungswege und Transporte. Abkirzungen: BS - Bransfieldstra3e, DP - Discovery-
Passage, EWIS - 6stliche Weddellmeer-Schelfeisgebiete, FRIS - Filchner-Ronne-Schelfeis, GP - Georgia-Passage, HP - Hoyer-Passage, LIS - Larsen
Schelfeis, OP - Orkney-Passage, PP - Philip-Passage und SRP - Shag-Rocks-Passage.
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Mdglichkeiten dieses Verfahrens und beantwortet Fragen beztiglich der saisonalen und zwi-
schenjahrlichen Variabilitat sowie der Ausbreitungszeitskalen. Zwar laf3t das hier angewandte
Verfahren der Driftersimulation im modellierten Ozean keine quantitativen Angaben bezug-
lich Volumen- und Massentransport zu, doch lassen sich wesentliche Erkenntnisse aus den
Beobachtungen, wie z.B. die hohen FCKW-Konzentrationen entlang des westlichen Konti-
nentalhanges, plausibel erklaren.

Vorwarts integrierte Partikeltrajektorien illustrieren die Hauptausbreitungswege der Wasser-
massen vom westlichen Kontinentalschelf. Der Grof3teil der Floats (72 %) Uberqueren den
Sud-Scotia-Ricken via Philip-Passage (44 %) und via Orkney-Passage (28 %). Wie aus Beob-
achtungen bekannt ist (von Gyldenfeldt et al., 2002), ist das Geschwindigkeitsfeld auf dem
nordwestlichen Kontinentalschelf durch eine Zone geringer Geschwindigkeiten in ein Schelf-
und ein Tiefenwasserregime unterteilt. Die Schelfwassermassen (12 % der Floats) belluften
mit etwa 2 Sv das Tiefen-und Bodenwasser der Bransfieldstral3e und dringen auch weiter in
das Amundsen-Bellingshausenmeer vor. Die absinkenden Wassermassen gelangen via Powell-
Becken in die Scotia-See.

Zwei topographische Erhebungen beeinflussen die Ausbreitung des Tiefen- und Bodenwas-
sers im nordwestlichen Weddellmeer. Zum einen die Schwelle am Eingang des Powell-Bek-
kens und zum anderen der Endurance-Rucken stidostlich des Stid-Orkney-Plateaus. Beide
Schwellen sind fur eine Divergenz des WSDW-Stromes verantwortlich, so daf3 sich unter-
schiedliche Zeitskalen und Volumina bei der Bellftung der Scotia-See ergeben. Nach dem
Einstrom in die Scotia-See ist die bevorzugte Ausbreitungsrichtung nach Westen gerichtet mit
einem starken Bodenstrom (> 0.05 m s~!) entlang des nordlichen Hanges des Suid-Scotia-
Ruckens. Die Existenz zweier separater WSDW-Routen in die suidliche Drake-Passage wurde
zuerst von Nowlin und Zenk (1988) durch hydrographische Daten und direkte Geschwindig-
keitsmessungen am ndrdlichen Hang des Std-Shetland-Inselbogens postuliert. Im Modell
zeigen sich die beiden Routen durch a) den eben beschriebenen Bodenstrom, der durch den
Orkney-Export und b) den Hangstrom, der durch den Philip-Export gespeist wird.

Wahrend das WSDW den ACC unterstromt, wird es aufgetrieben und ventiliert somit das
LCDW, d.h. es kiihlt und sui3t die LCDW-Wassermassen des ACC aus. Mit der nachfolgenden
Rezirkulation in geringeren Tiefen gelangen die Floats nach Osten in die Georgia-Passage und
damit weiter in den Stdatlantik. In Bodennahe hingegen verlassen die Floats die Scotia-See
durch die Shag-Rocks-Passage (etwa 4 Sv, WSDW modifiziert mit SPDW), die die Partikel aus
der Orkney-Passage nach etwa 4.3 Jahren erreichen. Die Floats, die in den ACC gemischt wer-
den, kommen nach etwa 4.5 Jahren in der Georgia-Passage in 1600 m Tiefe an.

Ein kleiner Anteil der Floats (6 %) verbleibt als unteres WSDW im Weddellmeer. Die damit
verbundenen frisch ventilierten Wassermassen stehen mit dem am Null-Grad-Schnitt beob-
achteten tiefen Kern hoher FCKW-Konzentration in unmittelbarem Zusammenhang. Studlich
des Sud-Sandwich-Inselbogens betragt der Anteil der frisch ventilierten Wassermassen et-
wa 3 Sv. Dies stimmt mit aus Tracer-Beobachtungen errechneten Wassermassenanteilen sehr
gut Uberein (Klattetal., 2002). Die weitere Ausbreitung dieses Kernes laf3t sich bis in den Indi-
schen Ozean verfolgen (Dickson, 1994). Der geringe Floatanteil resultiert aus der Aussetztiefe,
die nicht bis in das dichtere WSBW hineinreichte.

Die modellierten Float-Zeitskalen ergeben mit den Beobachtungen ein kohéarentes Bild fur
die Ausbreitung von Wassermassen vom sudlichen Kontinentalhang in die Scotia-See und
den angrenzenden Sudatlantik. Die negative Temperaturanomalie 1994/95 in der sidwest-
lichen Scotia-See (Rubython et al., 2001) 1&Rt sich zeitlich mit dem WSDW-Ausstrom durch
die Orkney-Passage korrelieren. Bei einer mittleren Ausbreitungszeit von etwa 3 Jahren vom
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stidlichen Kontinentalschelf zur Orkney-Passage plus etwa 1.5 Jahren mittlerer Ausbreitungs-
zeit von der Orkney-Passage in das Beobachtungsgebiet, ware der Ursprungszeitpunkt der
Wassermasse das Jahr 1990. Diese advektive Zeitskala berticksichtigt allerdings keine Aufent-
haltszeiten auf dem Kontinentalschelf, die zur Anreicherung von dichten Wassermassen, wie
es von Mensch et al. (1996) oder Whitworth et al. (1994) postuliert wurde, dienen. Aus der
SuRwasserbilanz des inneren Weddellmeeres geht jedoch das Jahr 1987 mit einem mittleren
SuRwasserentzug von 13 mSv als mogliches Bildungsjahr hervor. Jahre mit einem minima-
len mittleren StBwasserentzug von etwa 3 mSv (1990) zeichnen sich eher durch verminderte
Produktionsraten aus.

Die advektive Ausbreitungszeit vom stidlichen Kontinentalhang bis in den Stidatlantik (nérd-
liche Scotia-See) betragt mindestens 8 Jahre. Neugebildete dichte, salzreiche Wassermassen
verweilen noch fur einige Zeit auf dem Kontinentalschelf, bevor sie nach Norden strémen.
Berechnungen aus FCKW-Beobachtungen schatzen die Verweilzeit von salzreichem Schelf-
wasser bis auf 5 Jahre (Mensch et al., 1996). Dies bedeutet, dal eine Zeit zwischen 3 Jah-
ren (Modell) und 5 Jahren (Beobachtung) zu der advektiven Ausbreitungszeit addiert werden
muf. Die advektive Zeitskala scheint jedoch die Vermutung von Coles et al. (1996) zu bestéa-
tigen, dal3 die Temperaturanomalie in den 1980er Jahren im Sudargentinischen Becken ih-
ren Ursprung in den Anderungen der Wassermassen durch die Weddell-Polynja im 6stlichen
Weddelmeer erfahren haben kénnte.

Ruckwarts integrierte Partikel-Trajektorien zeigen, dafd die Wassermassen, die durch die bei-
den wichtigsten Passagen in die Scotia-See flieRen, auf dem stidwestlichen Kontinentalschelf
des Weddellmeeres gebildet werden (Abbildung 6.1). Die Floats verlassen die Quellregion im
Winter, wenn durch Konvektion die tiefsten Deckschichten auftreten. Floats, die in den Pas-
sagen des Std-Scotia-Rickens ausgesetzt wurden, lassen sich bis zum Verlassen des hoch-
aufgelosten Modellgebietes verfolgen. Sie reprasentieren vermutlich Wassermassen, die in
der Prydz Bay ventiliert wurden.

Dichtes, salzreiches Wasser wird, wie in der Vorstudie mit BRIOS1.0 gezeigt wurde (Kapitel
2.3), aus der Prydz Bay-Region mit einer Transportrate von 2.5 Sv ins Weddellmeer eingetra-
gen. Dieses stimmt gut mit FCKW-Beobachtungen (Meredith et al., 2000; Klatt et al., 2002),
die den Ursprung des FCKW-Maximums im 6stlichen Weddellmeer untersuchen, Uberein.
Die Floats deuten nun daraufhin, daR die Wassermassen des sudlichen Kerns maximaler
FCKW-Konzentrationen am Null-Grad-Schnitt das Weddellmeer durch die Orkney-Passage
verlassen und nicht zum FCKW-Konzentrationsmaximum am sudlichen Hang des Mittelat-
lantischen Ruckens beitragen. Dieser Kern wird durch die Bildung neuer Wassermassen im
westlichen Weddellmeer gespeist.

Obwohl das Modell die Wassermassencharakteristika und -ausbreitung fur das Weddellmeer
sehr gut wiedergibt, gabe es verschiedene Moglichkeiten das Modell zu verbessern. Die Bo-
dentopographiedaten aus der Satellitenaltimetrie von Smith und Sandwell (1997) lassen de-
taillierte Studien mit der gewéhlten Modellauflosung zu, doch ware es von unschatzbarem
Wert, eine genaue Hydrosweep-Studie in der Weddell-Scotia-Konfluenz-Zone durchzufih-
ren. Eine solche Studie wirde sowohl den beobachtenden Ozeanographen helfen, Veranke-
rungen in den Passagen zu positionieren und die modellierten Exportraten zu verifizieren
als auch die Modellierer in die Lage versetzen, die Bedeutung des westlichen Schelfbereiches
entlang der Antarktischen Halbinsel genauer zu untersuchen.

Zwar hat sich gezeigt, dafl3 die bessere Auflosung des westlichen Kontinentalschelfgebietes
und des Larsen-Schelfeises zu einer deutlichen Verbesserung der Modellergebnisse fuhrte,
dennoch ist die horizontale Aufldsung des Modells fur die DOVETAIL-Region mit 20 km nach
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wie vor zu grob, um z.B. Transporte durch kleinere Passagen darzustellen.
Winschenswertwaren Untersuchungen der Passagen-Exporte bei variablen Drake-Passagen-
Transporten sowie einer genaueren Darstellung der ACC-Fronten im Bereich des Nord-Scotia
Rickens. Dies giltinsbesondere hinsichtlich des Exportsin den Stidatlantik durch die Georgia-
Passage. Bei entsprechender Rechnerkapazitat wéare ein hochaufgeltstes, gekoppeltes Eis-
Ozeanmodell vorzuziehen, um Riuckkopplungen des Eis-Ozean-Systems zu bericksichtigen.
Langere Zeitreihen lieRen sich unter Verwendung der NCEP/NCAR-Oberflachenantriebe be-
rechnen, die bis in die 1950er Jahre zuruckreichen. Damit lieRen sich Korrelationen tber-
prifen und dominante Perioden des Passagen-Durchstroms berechnen. Die Verbindung der
Weddell-Polynja mit der Scotia-See und dem Argentinischen Becken, die in dieser Arbeit po-
stuliert wurde, konnte bestatigt werden. Der Gezeiteneinfluf3 auf die Vermischungsprozesse
am Kontinentalabbruch im westlichen Weddellmeer und tGiber der rauhen Bodentopographie
des Sud-Scotia-Ruckensware zu untersuchen.

Ein weiterer Punkt ist die Parametrisierung der Tiefenkonvektion. Plume-Konvektion wird
aufgrund der horizontalen Auflésung des Modells nicht dargestellt, da Plumes der GroRRen-
ordnung < 1 km verschiedene Mechanismen nutzen, um hangabwérts zu flieRen (Baines und
Condie, 1998). Dieses kann mit der gewdahlten horizontalen Auflésung im inneren Weddell-
meer nicht gewéahrleistet werden, was zu einer Uberschatzung der Vermischung neu gebilde-
ter mit den umliegenden Wassermassen fiihrt.

Eine interessante Fragestellung beinhaltet auch die Auswirkungen der regionalen Variabilitat
der thermohalinen Zirkulation im Bereich des Stid-Scotia-Ruckens auf den ACC und demzu-
folge auf den globalen Ozean.
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Abbildung A.1: Darstellung der Anordnung der Modellvariablen auf dem Arakawa B-Gitter (a) und dem Araka-
wa C-Gitter (b). Die Kreise stellen die skalaren, die Vierecke die vektoriellen GréRen dar.

Abbildung A.1 zeigt die in dieser Studie verwendeten numerischen Gitter. Das Arakawa B-
Gitter zeichnet sich dadurch aus, daR die skalaren und die vektoriellen Variablen jeweils auf
einem Gitterpunkt liegen. Das Eismodell wird auf diesem Gitter berechnet. Auf dem Arakawa
C-Gitter sind hingegen sowohl die skalaren als auch die vektoriellen Variablen auf verschiede-
nen Gitterpunkten angeordnet. Die skalaren GrofRen Temperatur, Salzgehalt und Dichte lie-
gen im Mittelpunkt der Gitterzelle, versetzt dazu sind die Stromfunktion und die Geschwin-
digkeitsgrofRen u und v angeordnet (Arakawa und Lamb, 1977).



B Float-Aussetztiefen

Tabelle B.1 gibt die Tiefen an, in denen die Floats entlang des Kontinentalabhanges stidlich
des Larsen-Schelfeisgebietes ausgesetzt wurden (siehe Kapitel 5.1). Floats, die in der dinnen
Bodenschicht ausgesetzt werden, simulieren die beobachtete, ventilierte Bodenschicht am
westlichen Kontinentalabhang (Fahrbach et al., 1995b) .

Tabelle B.1: Float-Aussetztiefen in der Bodenschicht und den dartberliegenden Schichten stidlich des Larsen-
Schelfeises (68.6°S).

| | 52.8°W | 49.4°W |
2618 m | 3337 m
2557m | 3264 m
2449 m | 3128 m
2251 m | 2877 m
1919 m | 2451 m
1451 m | 1850 m
949 m 1203 m
543 m 682 m
282 m 349 m
135m 164 m
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C Diskretisierung - vertikal und horizontal

Bei der Diskretisierung des Gleichungssystems auf ein numerisches Gitter hat man die Wahl
verschiedener Gitterstrukturen. In der Horizontalen existieren zwei vorherrschende Gitter:
das regulare Gitter mit einheitlicher Auflésung in beiden Koordinatenrichtungen und das or-
thogonal kurvilineare Gitter mit einer gewissen Flexibilitat der Auflosung (Kantha und Clay-
son, 2000; Haidvogel und Beckmann, 1999).

Die Wahl der Diskretisierung der vertikalen Komponente héngt von der beabsichtigten An-
wendung ab. Die ersten numerischen Anwendungen dieses Gleichungssystemswurden durch
das Geophysical Fluid Dynamics Laboratory (GFDL) von Bryan (1969) und Cox (1984) mit der
traditionellen geopotentiellen (oder z-) Koordinate durchgefiihrt. Die Realisierung der verti-
kalen Komponente erfolgte hierbei durch die Trennung der Schichten durch geopotentielle
Flachen, wobei die Mé&chtigkeit der Schichten in der Wassersaule eindeutig definiert ist. Die
Bathymetrie ist somit durch eine Anzahl von Stufen dargestellt, die zu numerischen Artefak-
ten auf Grund dieser Stufenapproximation fhrt (Tournadre, 1989).

Eine Alternative, die fUr die Studien in der DOVETAIL-Region besser geeignet erscheint, ist
das bodenfolgende Koordinatensystem. Die unterste Koordinatenflache dieses Koordinaten-
systems reprasentiert die Bodenschicht, wahrend in der Wassersaule eine einheitliche Anzahl
von Koordinatenflachen, unabhangig von der Wassertiefe, gegeben ist. Das Konzept der bo-
denfolgenden (Sigma-) Koordinaten wurde zunachst in der atmosphéarischen Modellierung
(Phillips, 1957) eingefuihrt und ist heute ein wichtiger Bestandteil der grof3skaligen und der
regionalen Ozeanmodellierung (Barnier et al., 1998).

Fuar die Modellierung dieser Arbeit wurden bodenfolgende vertikale Koordinaten gewahlt.
BRIOS1.1 orientiert sich dabei an den primitiven Gleichungen von SPEM (Haidvogel et al.,
1991), das urspringlich in der vertikalen Auflosung einen spektralen Ansatz verwendete. BRI-
0S1.1 verwendet hingegen eine adaptierte Version mit einem Schema finiter Differenzen fur
die rAumliche Diskretisierung (Hedstrom, 1994).

Das Modell 16st die hydrostatischen, primitiven Gleichungen mit der rigid-lid-Bedingung an
der Meeresoberflache. Die rigid-lid-Approximation ist eine gangige Approximation zur Filte-
rung schneller Oberflachenschwerewellen. An der Meeresoberflache (z = 0) gilt fur die Verti-
kalgeschwindigkeit w = 0 als Randbedingung.

Bei einer Wassertiefe H, d.h. bei z =- H(x,y) am Boden, wird die vertikale Koordinate in

s—s (ﬁ) , (C.1)

transformiert (Song und Haidvogel, 1994). Die Koordinatentransformation mit s = 0 an der
Meeresoberflache und s = -1 am Meeresboden geht in der verwendeten Modellkonfiguration
einher mit einer Erh6hung der Aufldsung in Meeresoberflachennahe und in der Bodengrenz-
schicht, um die Prozesse in diesen beiden Grenzschichten besser aufzulésen (siehe Abb. C.1).
Tabelle C.1 gibt die Anzahl und Lage der vertikalen Schichten an und veranschaulicht die
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1241z=0
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Abbildung C.1: Vertikale Verteilung der s-Schichten in der freien Wassersaule und unter dem Schelfeis, von k=1
am Boden bis k=24 an der Meeresoberflache. Eine hdhere Aufldsung der Schichten findet sich
am Boden und an der Meeresoberflache.

Tabelle C.1: Tiefenwerte der vertikalen s-Koordinaten an verschiedenen topographischen Gegebenheiten des
Modells. H,,... sind die Werte Uber der Tiefsee des Modellgebietes, H,..., im Bereich des Kontinen-
talschelfgebietes und H,.;, Uber dem Kontinentalschelfabhang.

| Schicht | Hiaz [m] | Hsap [m] | Himin [m] |

24 14.9 9.5 4.2

23 49.6 31.1 125
22 97.0 58.9 20.8
21 162.3 95.8 29.2
20 2535 1455 37.5
19 380.3 2131 45.8
18 555.4 304.8 54.2
17 792.2 427.3 62.5
16 1103.0 586.9 70.8
15 1494.0 786.6 79.2
14 1959.8 1023.7 87.5
13 2480.0 1287.9 95.8
12 3020.0 1562.1 104.2
11 3540.2 1826.3 112.5
10 4006.0 2063.4 120.8
9 4397.0 2263.1 129.2
8 4707.8 2422.7 137.5
7 4944.6 2545.2 145.8
6 5119.7 2636.9 154.2
5 5246.6 2704.5 162.5
4 5337.7 2754.2 170.8
3 5403.0 2791.1 179.2
2 5450.4 2818.9 187.5
1 5485.1 2840.5 195.8

[ Boden | 5500.0 | 2850.0 | 2000 |
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Anderung der vertikalen Auflésung beim Ubergang vom tiefen Ozean tiber den Kontinental-
schelfabhang zum Schelfgebiet mit minimaler Wassersaulenmachtigkeit.

Durch die Transformation ergibt sich ein zuséatzlicher Term in den transformierten Gleichun-
gen. Der Druckgradientterm spaltet sich aufin

Vp=HVp-— %V (Hs). (C.2)

Eine orthogonale Koordinatentransformation projiziert das Gitter auf ein Rechteckgitter, so
daR die neuen Koordinaten (X (z, y), Y(x,y)), skaliert, den differentiellen Abstand zur realen
Bogenlange durch

(dS) 4 = (i> qx

(dS)y, = é) 4y

angeben.
Mit der horizontalen und der vertikalen Transformation ergibt sich das transformierte hydro-
statische, primitive Gleichungssystem zu:

ot \'mn oxX n oY \ m 0s \ mn v mn v@?( n u@ym
HOP 10sHOP

= - — — e Fu Du .
n8X+n8X 8s+ + (€3)

Q(E§+£(HW)PQ<@S+§(HW>_m(iqwﬁi_wii>
ot \'mn oxX n oY \ m 0s \ mn mn oXn oY m

H OP 1 O0sH OP
“moy Tmoy s

+ FY 4+ DY (C.4)

P H

or _ _gHr (C.5)

ds Po
0 HT 0 HuT o0 Hvl' 0 HQT
— — — — =Dl + FT .
8tmn+8?( n +ay m +8s mn + (C.6)
0 HS 0 HuS 0 HvS 0 HQS
gHa0 g 2w 9 il — DS+ F° 7
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und
HQ
O Hu, 0 Hy OHO 8

9X n oy m | s mn
mit (u,v,Q2) als (X, ), s)-Komponenten des Geschwindigkeitsvektors @ und P(X, ), s, t) als dy-
namischer Druck (p/p,). Alle anderen Variablen entsprechen den Standardbezeichnungen.
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Die “vertikale Geschwindigkeit” in diesem Koordinatensystem wird beschrieben durch:

gzﬁ(ﬁ(,y,s,t):% w—muaa—j(—nvg—; ) (C.9
Im bodenfolgenden Koordinatensystem kdnnen systematische Fehler bei der Diskretisierung
auf das numerische Gitter auftreten, was zu grof3en Fehlern des horizontalen Druckgradi-
enten fuhren kann (Haney, 1991; Beckmann und Haidvogel, 1993; Mellor et al., 1994). Die-
se Fehler sind das Ergebnis der Aufteilung des Druckgradiententermes, wie er in Gleichung
C.2 gezeigt wurde. Der erste Term beschreibt die Komponente entlang der s—-Koordinate, der
zweite die hydrostatische Korrektur, die notwendig ist, um den Anteil der vertikalen Druck-
anderungen entlang der sich neigenden s-Linien zu eliminieren. Durch Naherungsfehler der
beiden Terme ist die Aufhebung des hydrostatischen Druckes nicht exakt. Die Druckgradien-
tenfehler, die dadurch entstehen kdnnen, hangen von der Topographie, der horizontalen und
vertikalen Auflésung und der Schichtung ab. Diverse Methoden zur Fehlerreduktion wurden
untersucht®.

Um stabile und genaue Simulationen bei moglichst genauer Bodentopographie zu erhalten,
ist eine Glattung der Topographie notwendig. Empirische Studien ergaben, dalR robuste Er-
gebnisse erreicht werden, wenn der Parameter r

dh hyipp—hoap

. (C.10)
2h  hiyjs+h oy

nicht signifikant gréRer als 0.2 wird (Beckmann und Haidvogel, 1993). Dieser Wert von 0.2
wird bei der Diskretisierung der Bodentopographie auf das Gitter berticksichtigt,auRer an der
Schelfeiskante, dem Ubergang zwischen der freien Wassersaule und der Wassersaule in der
Schelfeiskaverne. An der Schelfeiskante werden maximale Werte von 0.3 erlaubt. Der Druck-
gradientfehler kann eine Strémung, in Abhangigkeit des lokalen Dichtefeldes, entlang der To-
pographie in der Richtung von topographischen Wellen antreiben. In den Modellstudien von
BRIOS1.0 (Beckmann et al., 1999) stellte sich allerdings heraus, dal’ der Druckgradientfehler
fur das schwachgeschichtete Sidpolarmeer sehr gering ist.

Durch vertikale Integration der transformierten Impulsgleichungen und Kreuzdifferentiation
(Bildung der Rotation) wird die Abhangigkeit der Gleichungen vom Oberflachendruck und
damit dem vertikal gemittelten Anteil des Druckfeldes entfernt. Die Uber die Wassersaule
integrierte Stromung ist horizontal divergenzfrei und kann durch die prognostische Strom-
funktion ¥ dargestellt werden. Die Komponenten sind

8\IJ7 V= 8_\IJ’
oy oz

deren zeitliche Entwicklung aus einer Vorticity-Gleichung bestimmt wird, die die Form einer

elliptischen Differentialgleichung hat.

Zum ersten Mal wurde ein neuer elliptischer Mehrgitter-L6ser (Zeeuw, 1990) fur die Strom-

funktion in ein Ozeanmodell implementiert?. Dieser Loser hat eine Konvergenzrate, die nicht

(C.11)

!Die Untersuchung beinhaltet u.a. die Anwendung der Druckgradientkraft nur auf die dynamisch aktive Abwei-
chung der Referenzdichte p(z) (Gary, 1973) sowie auf finite Differenzen héherer Ordnung in der Horizontalen
(MccCalpin, 1994).

27u Beginn des Projektes wurde der Mehrgitter-Lser von Adams (1989) unter Verwendung der Kapazitanzma-
trix Methode nach Wilkin et al. (1995) verwendet, der sogenannte MUD2-L&ser. Es stellte sich heraus, dal3
diese Methode fur die Anzahl der Gitterpunkte in BRIOS1.1 sehr lange Rechenzeiten beanspruchte.
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durch variierende Koeffizienten und komplexe Modellgeographie, wie z.B. im Fall von BRI-
0S1.1, gestort wird und eine hohe Skalierbarkeit auf parallelen Computern?® erlaubt und so-
mit effizienteres Rechnen (die Rechenzeit wird um eine Gréf3enordnung gegentiber dem
MUD?2-L6ser reduziert (Rakowsky, 1999)).

Gleichung (2.6) stellt die komplette nicht-lineare Zustandsgleichung (UNESCO, 1981) dar, die
von Jackett und McDougall (1995) modifiziert wurde. Die Modifikation verwendet die poten-
tielle Temperatur anstatt der in-situ-Temperatur (siehe Haidvogel und Beckmann, 1999) und
ermdglicht damit eine genaue Wiedergabe der Dichtestruktur, wie sie bei den niedrigen Tem-
peraturen auf dem Antarktischen Schelf und unter dem Schelfeis vorherrscht.

Das Modell wurde weiterhin modifiziert, um physikalische Prozesse in den Schelfeis-Kaver-
nen zu simulieren. Der Ansatz entspricht dem von Grosfeld et al. (1997), in dem die obere Be-
randung des Ozeanmodells der Unterseite des Schelfeises entspricht, mit dem Unterschied,
daf in dieser Modellversion keine s-Flachen das Schelfeis schneiden.

Diese Strategie fuhrt zu ein paar einfachen Modifikationen des Ozeanmodells. Der obere
Rand ist nicht mehr z = 0, sondern folgt der Schelfeisbasis bei z = -h. Der hydrostatische
Druck an der Basis wird ben6tigt, um den horizontalen Druckgradienten im Ozeanmodell
zu berechnen. Angenommen, das Schelfeis ist im statischen Gleichgewicht, so kann dieser
Druck durch das Integral des Referenzdichteprofils Gber die Méachtigkeit des Schelfeises ap-
proximiert werden:

cp(-h,):—pio [ p(e)dz (C.12)

wobei ®(—h) der Druck am oberen Rand des Ozeans an der Basis des Schelfeises ist. p(z) ist
die mittlere in-situ-Referenzdichte des Wassers, das durch Eis ersetzt wird (siehe Abb. C.1).

3Der tiberwiegende Teil eines numerischen Ozeanmodells kann per Gebietszerlegung parallelisiert werden, da
viele Rechnungen eng benachbarte Gitterpunkte verknupfen. Ein Problem ist der elliptische L&ser, der 10 %
bis 50 % der seriellen Rechenzeit in Anspruch nimmt. Zusatzlich wird eine effiziente Parallelisierung durch die
Datenkommunikation zwischen Prozessoren, weniger durch Rechenoperationen, erschwert.




AABW
AASW
ACC

BP
BRIOS
BS

CDW
CORC
CTD
DOVETAIL
DP
ECMWF
EWIS
FIS
FRAM
FRIS

GP

HI

HP
HSSW
iAnZone
JR

Kl
LADCP
LCDW
LDEO
LIS
MYRTLE
NADW
NSR
OGCM
OP

PBW
PELICON
PF

PP

RIS
RSBW

Abklirzungen

Antarctic Bottom Water — Antarktisches Bodenwasser

Antarctic Surface Water — Antarktisches Oberflachenwasser
Antarctic Circumpolar Current — Antarktischer Zirkumpolarstrom
Bruce-Passage

Bremerhaven Regional Ice Ocean Simulations

Bransfieldstral3e

Circumpolar Deep Water — Zirkumpolares Tiefenwasser
Consortium on the Ocean’s Role in Climate

Conductivity - Temperature -Depth

Deep Ocean Ventilation Through Antarctic Intermediate Layers
Discovery-Passage

European Center for Medium-Range Weather Forecast

Eastern Weddell Ice Shelves - dstliches Weddellmeer-Schelfeis
Filchner-Schelfeis

Fine Antarctic Resolution Model

Filchner-Ronne-Schelfeis

Georgia-Passage

Henry Ice Rise — Henry-Eiserhebung

Hoyer-Passage

High Salinity Shelf Water — salzreiches Schelfwasser
international Antarctic Zone

Joinville-Rucken

Korff Ice Rise — Korff-Eiserhebung

Lowered Acoustic Doppler Current Profiler

Lower Circumpolar Deep Water — unteres Zirkumpolares Tiefenwasser
Lamont-Doherty Earth Observatory

Larsen-Schelfeis

Multi-Year Return Tide Level Equipment

North Atlantic Deep Water — Nordatlantisches Tiefenwasser
Nord-Scotia-Ricken

Ocean General Circulation Model

Orkney-Passage

Pryz Bay Water - Prydz Bay - Bodenwasser

Project for Estimation of Long-term variability in Ice CONcentration
Polar-Front

Philip-Passage

Ronne-Schelfeis

Ross Sea Bottom Water - Rossmeer Bodenwasser



113

SACCF
SAF
SB

SF

SG

SOl
SRP

SS
SSal
SShi
SSM/I
SSR
SSS
SST
UCbDW
WDW
WF
WOCE
WSBW
WSC
WSDW

Sudliche ACC-Front

Subantarktische-Front

Southern Boundary - Stidliche Randfront

Scotia-Front

Stidgeorgien

Sud-Orkney-Inseln

Shag-Rocks-Passage

Scotia-See

Sud-Sandwich-Inseln

Sud-Shetland-Inseln

Special Sensor Microwave / Imager

Sud-Scotia-Rucken

Sea surface salinity — Meeresoberflachensalzgehalt

Sea surface temperature — Meeresoberflachentemperatur
Upper Circumpolar Deep Water — oberes Zirkumpolares Tiefenwasser
Warm Deep Water — Warmes Tiefenwasser
Weddell-Front

World Ocean Circulation Experiment

Weddell Sea Bottom Water — Weddellmeer Bodenwasser
Weddell Scotia Confluence — Weddell-Scotia-Konfluenz
Weddell Sea Deep Water — Weddellmeer Tiefenwasser
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