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ZUSAMMENFASSUNG

Die Erzeugung von Strdmungsschwankungen im Ozean durch
grossrdumige fluktuierende Windfelder wird mit verschie-
denen theoretischen Modellen untersucht. Charakteristische
Parameter des Windfeldes werden aus einer Analyse von Wet-
terkarten sowie Wetterschiffbeobachtungen bestimmt. Die
prinzipielle Struktur der ozeanischen Relation wird an
Hand eines linearen analytischen Modells diskutiert,
welches auf der quasigeostrophischen Approximation be-
ruht. Die induzierten Strdmungen sind fir Zeitskalen
zwischen einem Tag und einem Jahr vorwiegend barotrop. Es
lassen sich drei Frequenzbereiche identifizieren, in de-

nen die ozeanische Reaktion bestimmt wird wvon

i) nichtresonant erzwungenen Schwingungen,
ii) resonant erzeugten planetarischen Wellen,
und
iii) einem zeitabhingigen Sverdrup-Gleichgewicht.

Atmosphidrische und ozeanische Parameter sind trotz
ihrer kausalen Kopplung im wesentlichen unkorreliert.
Mit Hilfe eines numerischen Modells wird der Einflu8
von Nichtlinearitit sowie unregelmissiger Geometrie

bzw. Topographie untersucht.



SUMMARY

The generation of oceanic current-fluctuations by
large-scale atmospheric disturbances is investigated.
Characteristical parameters of the wind field over
the ocean are determined from an analysis of the NMC
weather maps and Ocean Weather Station data. The
principal pattern of the oceanic response can be de-
rived from linear quasigeostrophic theory. The in-
duced currents are found to be more or less barotropic
for time scales between a day and a year. Three fre-
quency ranges can be identified, where the response
is dominated by

i) non-resonant forced oscillations,
ii) resonantly generated planetary waves,
and
iii) a time-variable Sverdrup balance.

Atmospheric and oceanic variables, though being
coupled causally, are practically uncorrelated. A
numerical method is used to study the influence of
nonlinearity and irregular geometry resp. topography.
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I. EINLEITUNG

Es ist seit langem bekannt, daB das Strdmungsfeld wie auch
weitere Zustandsvariable im Ozean keineswegs konstant sind,
sondern teilweise starke Verdnderlichkeit in Ort und Zeit auf-
weisen. Im abgelaufenen Jahrzehnt sind insbesondere Schwankungen
mit einer Horizontalskala von etwa 100-1000 km und einer Zeit-
skala von einigen Tagen bis zu einigen Monaten in das Zentrum
des Interesses gerilickt. Schwankungen in diesem Skalenbereich
sind besonders energiereich, und es besteht die Mdglichkeit,

daB mittlere Zirkulation und WidrmefluB im Ozean wesentlich von
solchen Schwankungen beeinfluft werden.

Zahlreiche Experimente haben die Kenntnis iliber die Kinematik
niederfrequenter Strémungsschwankungen betrichtlich erweitert.
Insbesondere typische Amplituden und Skalen der raumzeitlichen
Veridnderlichkeit sind einigermaBen gut bekannt. Sehr viel weniger
wissen wir dagegen liber die Ursache von Strdmungsschwankungen.
Eine ausfiihrliche Darstellung aller dynamisch wichtigen Prozesse
wird von RHINES (1977) gegeben. Im wesentlichen kommen zwei ver-
schiedene Erzeugungsmechanismen in Betracht:

1) Instabilitit der mittleren Zirkulation

2) Erzeugung durch fluktuierende meteorologische Felder.

Das mit der mittleren Zirkulation verknlipfte Massenfeld enthilt
eine groBe Menge an verfligbarer potentieller Energie, welche

unter gewissen Bedingungen in fluktuierende kinetische Energie
umgesetzt werden kann (barokline Instabilit¥t). Ebenso kann von
der kinetischen Energie des mittleren Strdmungsfeldes Energie

an die fluktuierende Komponente Ubergehen (barotrope Instabilitit).
Instabilitdtsmechanismen spielen fir die atmosphiirische Zirkula-
tion eine entscheidende Rolle (s. z.B. FORTAK, 1971); eine Uber-
sicht {iber die zahlreichen theoretischen Untersuchungen dieser
Prozesse findet sich bei PEDLOSKY (1979).

Das numerische Modell von HOLLAND & LIN (1975) verstidrkte die
seit l4ngerem gehegte Vermutung, daB auch die ozeanische Zirkula-
tion instabil gegeniiber kleinen St&rungen ist. Ein station#rer
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Gleichgewichtszustand wird in diesem Modell nur noch im statisti-
schen Sinne erreicht; Fluktuationen bilden einen wesentlichen
Teil dieses Gleichgewichts. Die Auswertung von historischem
Beobachtungsmaterial durch WYRTKI et al (1976) sowie DANTZLER
(1976) ergab, daB die Amplitude von Strdmungs- und Temperatur-
schwankungen besonders gro8 in Gebieten starker mittlerer Stré-
mung, d.h. auch groBer potentieller Energie des mittleren Massen-
feldes, ist. Es besteht daher wenig Zweifel daran, da8 Instabili-
t4dtsmechanismen zumindestens in Teilen des Ozeans eine wichtige

Rolle spielen.

Die Méglichkeit, daB ver#nderliche atmosphirische Felder Strdmungs-
dnderungen im Ozean hervorrufen, ist in zahlreichen Arbeiten be-
trachtet worden. Nachdem durch die Untersuchungen von STOMMEL
(1948) und MUNK (1950) ein grundlegendes Verstidndnis der

Dynamik der ozeanischen Zirkulation als Folge des Windfeldes
erreicht war, wurde der EinfluB von Windfluktuationen erstmalig
von VERONIS & STOMMEL (1956) untersucht. Spitere Untersuchungen
kommen von LONGUET-HIGGINS (1965), PEDLOSKY (1965, 1967), PHILLIPS
(1966), VERONIS (1970), PHILANDER (1978), LEETMA (1978), HARRISON
(1979). Die erw#hnten Autoren betrachten lineare oder quasilineare
analytische Modelle mit einer idealisierten Darstellung des Wind-
feldes, meist in Form einer stehenden oder fortschreitenden harmo-
nischen Welle. MAGAARD (1977) betrachtete neben Windinderungen
auch Anderung des Luftdrucks und das Auftriebsflusses als antrei-
bende Kraft.

Die Ergebnisse dieser Arbeiten lassen sich stark vereinfacht etwa

folgendermaBen zusammenfassen:

1) Raumzeitliche XAnderungen der Rotation der Windschubspannung
induzieren Str&mungsschwankungen im Ozean, deren Amplitude,
auBer von der Grd8e der antreibenden Kraft, sehr empfindlich
von den Reibungsparametern des Modells abhingt.

2) Die raumzeitlichen Skalen der Strdmungsschwankungen entsprechen
wegen der Linearitit der Modelle den Skalen der atmosphirischen
Verdnderlichkeit, modifiziert durch den EinfluB der Becken-
geometrie.
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3) Enderungen von Luftdruck und AuftriebsfluB erzeugen im
allgemeinen Strdmungen geringerer Amplitude als Wind&nderungen

4) Nichtlineare Effekte bewirken die Rektifikation der Strdmungs-
schwankungen, die somit zur mittleren Zirkulation beitragen
kénnen. Nach VERONIS (1970) ist dieser Effekt von erheblicher

GréBenordnung.

Es gibt einige Beobachtungen ozeanischer Ver#nderlichkeit, welche
auf direkte atmosphirische Erzeugung hinweisen. BROWN et al

(1975) fanden marginale Kohdrenz zwischen Schwankungen des Luft-
drucks und des Drucks am Meeresboden im MODE-Gebiet bei einer
Periode von etwa 10 d. MEINCKE (1976) beobachtete im Bereich des
Island-Farder-Rlickens Enderungen des Bodenstromes wdhrend des
Durchzugs eines Tiefdruckgebietes. Allerdings ergab eine sp#tere
Analyse keinen statistisch signifikanten Zusammenhang zwischen
ozeanischen und atmosph#irischen Variablen (WILLEBRAND & MEINCKE,
1980). Im antarktischem Zirkumpolarstrom fanden BAKER et al

(1977) marginale Kohdrenz zwischen XEnderungen des Windes und des
Bodendruckgradienten bei einer Periode von 5 Tagen. GREISMAN &
AAGARD (1979) fanden eine Korrelation von monatlichen Schwankungen
des West-Spitzbergenstromes zur Rotation der Windschubspannung.

Beriicksichtigt man die groBe Zahl von Experimenten, bei denen
vergeblich nach einem Zusammenhang zwischen ozeanischen und atmo-
sphidrischen Variablen gesucht wurde, so kommt man zu dem Ergebnis,
daB diese Variablen in aller Regel miteinander nicht korreliert
sind. Hinzu kommt, daB die vorherrschenden Raum-Zeitskalen in Ozean
und Atmosphire sehr verschieden sind. In der Atmosphére liegen
diese bei einigen 1000 km sowie bei 3-5 Tagen. Im Ozean ist die
vorherrschende r3umliche Skala kleiner, die zeitliche Skala

dagegen gréBer, jeweils um etwa eine GréBenordnung. Ferner sind
auch charakteristischen Ausbreitungseigenschaften verschieden:

in der Atmosphire herrscht in mittleren Breiten ostwirts gerichtete
Ausbreitung der synoptischen Stdrungen vor, wihrend im Ozean
vorwiegend Propagation nach Westen beobachtet wurde. Aus diesen
Griinden ist es lange Zeit hindurch als unwahrscheinlich angesehen
worden, daB atmosph#rische Anregung in diesem Skalenbereich ein

relevanter Vorgang ist.
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Nun ist es aber denkbar, daB trotz des Fehlens der Korrelation

ein kausaler Zusammenhang zwischen ozeanischen und atmosphérischen
Feldern besteht. Um dies zu verstehen, muB man die statistische
Natur der meteorologischen Felder in Betracht ziehen. Wegen der
prinzipiellen Grenzen der Vorhersagbarkeit meteorologischer
Variabler lber Zeitr#ume von mehr als einigen Wochen ist es ange-
bracht, diese Felder als stochastische Gr&Ben anzusehen. Dadurch
wird die ozeanische Reaktion natlirlich ebenfalls stochastisch.

Ist die spektrale Bandbreite der Felder hinreichend gro8, dann
kbnnen die typischen Skalen in Ozean und Atmosphire durchaus sehr
verschieden sein. Diese Idee wurde von HASSELMANN (1976) auf ein-
fache Modelle von Klimaschwankungen, die durch kurzzeitige Fluktu-
ationen in der Atmosphire entstehen konnen, angewandt. FRANKIGNOUL
& MULLER (1979a) bestimmten mit Hilfe eines linearen stochastischen
Modells den mittleren EnergiefluB8 von Wind in den Ozean; in einer
neueren Arbeit (MULLER & FRANKIGNOUL, 1980) berechneten diese
Autoren auch spektrale Eigenschaften der ozeanischen Reaktion

auf variable Windfelder.

In der vorliegenden Arbeit werden verschiedene Aspekte des

Problems der windbedingten Strodmungsschwankungen behandelt.

Kapitel II beschiftigt sich mit den statistischen Eigenschaften
atmosph&érischer Felder. Eine Analyse der Daten von Wetterkarten

und einzelnen Wetterstationen ergibt die wichtigsten Parameter von
Wind- und Luftdruckfeld Uber dem Ozean (WILLEBRAND, 1978). Die Ver-
tridglichkeit dieser Parameter mit einem analytischen Modell der
Spektren wird untersucht.

In Kapitel III werden die Bewegungsgleichungen flir ozeanische
Strémungen diskutiert. Ein heuristisches Argument flir die Vernach-
ldssigung der baroklinen Reaktion des Ozeans in einem weiten Fre-
quenzbereich wird gegeben. Durch Stdrungsentwicklung wird die
quasigeostrophische Form der Bewegungsgleichungen erhalten.

Auf der Basis dieser Gleichungen wird in Kapitel IV ein lineares
analytisches Modell winderzeugter Strdmungen betrachtet. Die at-
mosphérische Anregung wird als homogener und stationirer
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stochastischer Prozess angesehen, der durch seinen Spektraltensor
charakterisiert wird. Die statistische Ubertragungsfunktion als
wichtigste, die ozeanische Reaktion beschreibende Gr&Be wird be-
rechnet und diskutiert. Die typische Form lokaler Strdmungsspektren,
und ihre Abhingigkeit von den Reibungsparametern, wird ermittelt.
Ferner wird untersucht, zwischen welchen Variablen in Ozean und

Atmosphére man lineare Korrelation bzw. Koh#renz erwarten kann.

In Kapitel V werden diese Betrachtungen mit einem Modell wieder-
holt, welches der Realitlt im Ozean sehr viel n#dher kommt als das
von Kapitel IV. Die vertikal gemittelten Bewegungsgleichungen
werden numerisch integriert, wobei die meteorologische Anregung
von beobachteten Wetterkarten abgeleitet wird (WILLEBRAND et al
1980). Das Ergebnis der Integration wird als Realisierung eines
stochastischen Prozesses interpretiert. Der EinfluB, den die
Fluktuationen wegen der Nichtlinearit#t der Bewegungsgleichungen
auf die mittlere Zirkulation haben, wird untersucht. Ebenso wird
der Effekt von realistischer Geometrie und Topographie am Beispiel
eines Modells des atlantischen Ozeans betrachtet.

Kapitel VI schlieBlich enthilt eine kurze Zusammenfassung der
wesentlichen Ergebnisse und eine Diskussion der wichtigsten

offen gebliebenen Fragen.
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II. ZUR STRUKTUR METEOROLOGISCHER FELDER UBER DEM OZEAN

II.1. Empirische Beziehungen

Die fiir den Ozeanographen wichtigsten Parameter an der Grenz-
fliche Ozean-Atmosph#dre sind die Fliisse von Impuls, Masse und
Wirme, die fir den Oiean die Rolle antreibender Krifte haben.
Die Normalkomponente des ImpulsfluBtensors wird beschrieben
durch Luftdruck p sowie tangentiale Schubspannung T. Der Wirme-
fluB ergibt sich im wesentlichen als Summe der Fliisse von
sensibler, latenter sowie Strahlungswérme, der MassenfluB als
Differenz von Niederschlag und Verdunstung. Die folgenden Be-
trachtungen zur raumzeitlichen Variabilit#t beschrinken sich
auf den Impulsflu8, d.h. Luftdruck und Schubspannung.

Die turbulente Schubspannung kann in der Regel nicht direkt
gemessen werden. Auf die verschiedenen Mdglichkeiten zu ihrer
Bestimmung wird hier nicht eingegangen. Wir werden im folgenden
die auf SVERDRUP (1937) zurlickgehende halbempirische Formel
verwenden, welche die Schubspannung mit der Windgeschwindigkeit
geméis

(2.1)

2R N Sy [V

verknlipft. Dabei bedeuten G Dichte der Luft, U Windgeschwin-

ISy

digkeit in 10 m HBhe, und C, einen empirischen dimensionslosen
Koeffizienten. Nach GARRATT (1977) setzen wir

\ -3
Cy, = (038 4 D.oerlul )« 19”7 (2

wobei U in m/s zu nehmen ist. Die durch (2.2) gegebenen Werte
liegen etwas Uber den von SMITH & BANKE (1975) angegebenen,
jedoch unterhalb der Abschétzungen von BUNKER (1976). Es zeigt
sich, da8 im niederfrequenten Bereich (w < 0.1 cpd) die
Struktur von (2.2) fast keinen EinfluB auf die Form der Schub-
spannungsspektren hat. Bei hdheren Frequenzen ergibt sich da-

_7._
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gegen ein deutlicher EinfluB in dem Sinne, daB8 das Spektrum
um so flacher wird, je sté8rker CD von Igl abhéngt.

Information liber die raumzeitliche Struktur der verschiedenen
Felder erh#dlt man, auBer von Zeitreihen der ozeanischen
Wetterschiffe, in erster Linie aus der Analyse von Bodenwetter-
karten, die gewdhnlich nur fir Druck und Temperatur, nicht

aber fir den Wind erstellt werden. Der Wind wird dann aus dem
Druckfeld gemdB der folgenden quasigeostrophischen Beziehung

bestimmt

. _cy [2° i .
W, § ¢a (?"z @ ¥ T Ix, i ”)(2.3)

T Co ( 99 Cos P, - e Sivn f )
S N T i I, 1

Dabei ist £ = 2 Qsiné der Coriolisparameter, und cg, ¢g sind

empirisch bestimmte dimensionslose GrdBen, die von verschiedenen

Parametern abhingen k®énnen (s. z.B. HASSE & WAGNER, 1971).

In dieser Arbeit sind durchweg die konstanten

Werte ¢_ = 0.7 und ¢g = 15° benutzt worden. Die Datenbasis,

g
die den eigenen Untersuchungen zugrunde liegt, besteht aus

1

Zeitreihen mehr als 20-jihriger Dauer der Variablen p und U

an den atlantischen Wetterstationen C und D, sowie aus Wetter-
karten der Nordhemisphire von 1973-76, herausgegeben vom
National Meteorological Center der USA. Eine eingehende Be-
schreibung der Daten sowie der verwendeten Analysemethoden

findet sich bei WILLEBRAND (1978), im folgenden als I bezeichnet.

I1.2. Statistische Eigenschaften der atmosphldrischen Felder

Die geographische Verteilung der zeitlich gemittelten Schub-
spannung {ber dem Ozean wurde zuletzt von LEETMA & BUNKER (1978)
sowie in I bestimmt. Flir die Erzeugung von Strdmungsschwankungen
im Meer ist die mittlere Schubspannung allerdings nur indirekt
von Bedeutung, nimlich liber Instabilit&tsmechanismen der wind-
bedingten ozeanischen Zirkulation. Von direktem Interesse sind
dagegen die Abweichungen vom Mittelwert. Abb. 2.1 zeigt die

-8-



Abb. 2.1:

Mittlere quadratische (rms) Amplitude der
Schubspannungsfluktuationen in dyn/cme tiiber
dem Nordatlantik in den Jahren 1973-76 nach
I.
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rms—-Amplitude der Schubspannungsfluktuationen iiber dem Nord-
atlantik. Wihrend die zonalen Enderungen gering sind, ergeben
sich in meridionaler Richtung Unterschiede um einen Faktor
o(3), mit einem Maximum bei etwa 50° N. Die Amplitude der
Luftdruckschwankungen verhilt sich qualitativ sehr &hnlich.

Schubspannung und Luftdruck lassen sich also nicht ohne
weiteres als im statistischen Sinne horizzontal homogene
Felder ansehen. Wie in I gezeigt, erstreckt sich aber in
mittleren Breiten, etwa zwischen 30° - 55°, die horizontale
Inhomogenitdt nur auf die Amplitude der Felder. Andere Eigen-
schaften, insbesondere die Form der Frequenz-Wellenzahlspek-
tren, sind dagegen weitgehend konstant. Entsprechendes gilt
auch flr die zeitliche Instationaritidt: Wihrend die Amplitude
der Fluktuationen sich betrachtlich mit der Jahreszeit
dndert, bleiben andere charakteristische Eigenschaften durch-

weg erhalten.

Mit diesen Einschrinkungen ist es mSglich, die meteorologischen
Felder lokal als statisch stationire und homogene Funktionen
anzusehen. Im Rahmen einer statistischen Theorie zweiter
Ordnung werden diese vollstindig durch ihren Mittelwert sowie
den Energie-Spektraltensor bestimmt. Die allgemeine Definition
des Spektraltensors fiir stationdre und homogene Zufalls-

felder ist im Anhang A gegeben. Wir werden im einzelnen be-
nétigen:

1) Fp(g,w), das Frequenz-Wellenzahlspektrum des Luftdrucks

2)FTT

(k,w), den Spektraltensor der Schubspannung
o 2
3) vaT g,w), das Frequenz-Wellenzahlspektrum der Schub-

sparinungsrotation.
Die letztere GrdBe ist mit dem Schubspannungstensor verknilpft
durch
2 /
2 —
= = k F y K k4"(2(}_tl,’€z)2-“)
2z - g5

=
UxT 1 T, L, 2 T, T

~r

Versuche, diese Spektren direkt aus Schiffsbeobachtungen von

-10-
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Wind und Luftdruck zu bestimmen, wurden von EMERY et al
(1980) sowie von GOLDENBERG & O'BRIEN (1980) unternommen. Wie
weiter unten noch ausgefiihrt wird, ist eine solche direkte
Bestimmung mit dem in der vorliegenden Arbeit benutzten
Datenmaterial nicht méglich. Wir werden im folgenden einige
ausgewdhlte Beobachtungsergebnisse diskutieren, die indirekt
wichtige Merkmale der Spektren erkennen lassen. AnschlieBend
wird ein von FRANKIGNOUL & MULLER (1979a) vorgeschlagener
analytischer Ansatz filir das Windspektrum auf seine Vertrég-
lichkeit mit diesen Beobachtungen untersucht.

I1.3. Beobachtete SpektralgrdBen der atmosphlrischen Felder

I1.3.1. Frequenzspektren

Abb. 2.2 zeigt Frequenzspektren des Luftdrucks, der Schub-
spannungskomponenten sowie des Betrags der Schubspannung bei
Wetterstation C. Die wichtigsten Eigenschaften der beobachteten
Spektren lassen sich folgendermaBen zusammenfassen:

1) Mit Ausnahme der Jahresperiode sind alle Spektren nahezu
weiB, d.h. unabhingig von der Frequenz, fir Perioden ober-
halb von etwa 10 Tagen. Dies gilt insbesondere fiir die
Schubspannungsspektren, in geringerem MaBe fiir den Luft-
druck.

2) Das j&hrliche Signal ist besonders ausgepridgt in p und |t|,

1° Es fehlt v3llig in Ts. )

3) Bei sehr kurzen Perioden folgen die Spektren n#herungs-
o

in geringerem MaBe in <t

weise einem Potenzgesetz “w , mit ¢ = 2.5 fiir den Druck
und a = 1.5 flir die Schubspannung.

4) Die Ostkomponente der Schubspannung, Tq5 hat nahezu im
gesamten Frequenzbereich um einen Faktor 0(2) mehr Energie
als die Nordkomponente.

Abb. 2.3 zeigt Frequenzspektren der Schubspannungsrotation
Vx1 sowie der Variablen (£f/g)3p/3t. Wie weiter unten (vgl.
(4.,2)) gezeigt wird, sind diese Gr&Ben direkt als antreibende

-11-
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Abb. 2.2:
Frequenzspektren von
Luftdruck, Schubspan-
nungskomponenten sowie
Schubspannungsbetrag
nach 1.
Ordinateneinheit:
(mb)2/08d (Luftdruck)
(dyn/em2)2/epd (Schub-
spannung)

FREQUENCY {cpd)

10—
cr T
10+
-
S
6; lOo u ’/—"’\\\
Abb. 2.3: % y S
Frequenzspektrum der £ L
Schubspannungsrotation o SR
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Krdfte fiir ozeanische Strémungen vergleichbar. W&hrend das
Vx1-Spektrum qualitativ den oben gezeigten Spektren entspricht,
verh#lt sich die zeitliche Druckinderung ganz verschieden,

mit einem im niederfrequenten Bereich "blauen", d.h. mit der
Frequenz ansteigenden Spektrum. Dessen Wert liegt weit unter-
halb dem des VxI—Spektrums. Der Schiu8, daB die Luftdruck-
4nderungen im Vergleich zur Schubspannung vernachléssigbar
sind, ist allerdings erst dann erlaubt, wenn gezeigt ist, daB
ein solches GréBenverhiltnis bei allen interessierenden Wellen-
zahlen besteht. Fiir das weiter unten (vgl. (2.22)) angegebene
Modellspektrum haben FRANKIGNOUL & MULLER (1979a) gezeigt,

daB8 dies tats#chlich der Fall ist, ausgenommen bei sehr
kleinen Wellenzahlen und sehr grofen Frequenzen.

*

IT1.3.2. Kreuzspektren

Abb. 2.4 zeigt Kohldrenz und Phase zwischen den Schubspannungs-
komponenten bei Wetterstation C. Im gesamten niederfrequenten
Bereich sind Ty und Ty vollstdndig unkorreliert. Nur flr
Perioden unterhalb von 10 d ergibt sich eine zwar kleine,

aber statistisch signifikante Kohlrenz, mit einer zugehérigen
Phasendifferenz von nahezu 180°. Abb. 2.5 zeigt Kohdrenz und
Phasendifferenz zwischen dem Luftdruck und den beiden Schub-
spannungskomponenten., Auch hier finden wir keine signifikante
Koh8renz bel niedrigen Frequenzen, mit Ausnahme der p-Tl-KOhé—
renz bei der jdhrlichen Periode. Bei hdheren Frequenzen

sind Druck und Schubspannung jedoch eindeutig korreliert, mit
einer Phasendifferenz in der Nidhe von -90° (p-ri) bzw. +90°

(p—rz).
17.3.%. Rdumliche Skalen
Der traditionelle Weg, um Information iber die r#umliche Struk-

tur von Zufallsfeldern zu erhalten, besteht in der Auswertung

von gleichzeitigen Messungen eines Feldes an verschiedenen Orten.

-1%-
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Abb. 2.6:

Kohdrenz und Phasendifferenz von Luftdruck und Schubspannung
an getrennten Orten.

a) Ost-West~Separation von 730 km

b) Nord-Siid-Separation von 670 km

Phase positiv falls westlich (siidlich) gelegene Station fiihrt
Breitenmittel Uber dem Nordpazifik bei 53° N, )
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Abb. 2.6 zeigt Koh#renz und Phasendifferenz der drei betrach-
teten Felder an Orten, die um 730 km in Ost-West-Richtung
(Abb. 2.6a) bzw. um 670 km in Nord-Siid-Richtung (Abb. 2.6b)
getrennt sind. Die folgenden wesentlichen Ergebnisse lassen
sich der Abb. 2.6 entnehmen:

1) Alle Koh#renzen sind relativ unabhingig von der Frequenz
im niederfrequenten Bereich, d.h. bei Perioden iliber 10
Tagen. Zu hdheren Frequenzen hin fallen sie mehr oder
weniger abrupt ab.

2) Die Koh#drenz im Luftdruckfeld ist stets gr&Ber als die
der Schubspannungskomponenten.

3) Von den Schubspannungskomponenten dominiert die Tl—Kohﬁrenz
bei der Ost-West-Separation, dagegen die T2-Kohérenz bei
der Nord-Siud-Separation. Die longitudinale Korrelation
ist also grdBer als die transversale, eine Eigenschaft,
die man regelmii8ig bei divergenzfreien Vektorfeldern an-
trifft.

4) Die Phasendifferenzen verschwinden im niederfrequenten
Bereich, d.h. hier gibt es keine bevorzugte Ausbreitungs-
richtung. Bei h8heren Frequenzen ergibt sich eine Vorzugs-
richtung aus Abb. 2.6a, und zwar von Westen nach Osten.

In Abb. 2.6b deutet nur die Phase der Ti-Komponente auf
gerichtete Ausbreitung von Siiden nach Norden hin.

Die Ergebnisse von Abb. 2.6 lassen sich quantitativ erfassen,
indem man die beobachteten Kreuzspektren mit dem Frequenz-
Wellenzahlspektrum in Verbindung bringt. Gem#8 (A10) in Anhang
A ergibt sich etwa flr das Kreuzspektrum des Luftdrucks zwi-

schen zwei Orten, die durch die Separationsdistanz r getrennt
sind,
l’i(a::

tw)e T T (@)

- o ldk &
A i”"»w) - j - ';9
Aus (2.5) 188t sich im Prinzip das Wellenzahlspektrum durch
Inversion bestimmen. Wie schon erwdhnt, ist jedoch in den
Wetterkarten nicht geniigend Information vorhanden, die eine

aufwendige Inversion von (2.5) rechtfertigen wiirde. Grund da-

-16-
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fiir ist die starke rdumliche Glittung, die bei der Aufstellung
der Wetterkarten angewandt wird und die im wesentlichen alle
Variabilit&t auf Skalen unterhalb von etwa 1000 km eliminiert
(R.L. JENNE, pers. Mitteilung). Das bedeutet, daB z.B. lber
dem Nordatlantik in Ost-West-Richtung nur etwa 5 unabhingige
Datenpunkte zur Verfilgung stehen. Entsprechend kdnnen aus
Wetterkarten nur einige Spektralparameter bestimmt werden,
welche das Spektrum bei niedrigen Wellenzahlen beschreiben.

Wir wihlen als Parameter die Momente niederster Ordnung von
Fp(lf,w) , nimlich

E&(w) = Sdg K, FP(IS,w)/SdEFP (k) (2.6)

und
o ~ - y (2.1
qu(..;): jd"s [‘(‘ ‘k*J“F-kF_M’(E'w)/SdL‘» FP(L“W) o

Voraussetzung fiir die Existenz der in (2.6) bzw. (2.7) de-
finierten Momente ist natilirlich, daB8 das Wellenzahlspektrum
fir groBe Werte von k hinreichend schnell verschwindet. Fir
das Luftdruckspektrum wird gewdhnlich ein k-S—Gesetz bei
hohen Wellenzahlen angenommen; diese Voraussetzung ist damit

normalerweise erfiillt.

Die Momente Ea und QaB-sind mit den lokalen Koh#renzen und
Phasendifferenzen zwischen Luftdruck und geostrophischer
Windgeschwindigkeit verkniipft und, wie in I gezeigt ist,
aus jenen bestimmbar. Ebenfalls sind die Momente mit den in
Abb. 2.6 gezeigten Kohirenzen und Phasendifferenzen des
Luftdruckfeldes an verschiedenen Orten verknlipft. Dies er-

kennt man, indem man (2.5) in der Form

i

v f
R meikok)x
A, (x,w) =€ fdk Folew) e (2.8)

Y

5 b
-‘

~

schreibt. Entwickelt man dann die Exponentialfunktion fiir

-17-
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Abb. 2.7:

Mittlere Wellenzahl k., (oben) bzw. k, (unten) als Funktion der
Frequenz (durchgezoge?&e Linie) auf dgei verschiedenen Breiten-
kreisen ilber dem Nordpazifik. Das schraffierte Gebiet ist von

den Kurven ka + kgms begrenzt.
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kleine r bis zur zweiten Ordnung, so ergibt sich, wenn man
noch gem#B8 (A5, A6) Koh#renz Yp(g,m) und Phasendifferenz
¢p(§,w) einfiihrt:

-, (xiw) -;E'I ‘ (2.9)
Jp (r,w) e = e [1‘5:’1"@‘3]

oder

=l -3x-@z

XP (1—.(0) =

q)p (riw) = !5"' (2.10b)

~

(2.10a)

Mittlere Wellenzahlen sowie die Gr&B8en kgms = ng sind in
Abb. 2.7 in Abh#ngigkeit von der Frequenz dargestellt. Die
Kurven sind zonale Mittel iiber dem Nordpazifik bei U43° N. Sie
sind représentativ fiir den Bereich von etwa 30°-55° N, und
nahezu identisch mit den entsprechenden Kurven fiir den Nord-
atlantik. Bei niedrigen Frequenzen ist die mittlere Wellen-
zahl nahezu Null, und die k™, die ja ein MaB fiir die Band-
breite des Spektrums darstellen, sind unabh3ngig von der Fre-
quenz. Bei hdheren Frequenzen ergibt sich, wie schon in Abb.
2.6, eine ausgeprigte Asymmetrie in der Ost-West-Richtung,
und eine leichte Asymmetrie in Nord-Siid-Richtung. N&herungs-

weise lassen sich die Kurven in Abb. 2.7 parametrisieren durch
-2
— * w / w* <
ke = kg ( | 7’[&\—;" ZL\.E] (2.11a)

k:ms R ( - w/w«) (2.11b)

mit den Konstanten ki* = 0.23, k,* = 0.08, my = 0.10, m, = 0.15
(in Einheiten von 2m/(1000 km)) sowie w, = 0.5, w* = 0.16,

wy = 0.5, w, = 1.0 (in 2n/(14)).

Analog zu (2.6) bzw. (2.7) lassen sich natiirlich auch fiir die
Schubspannungsspektren Momente definieren, die gem#B Abb. 2.6
keineswegs identisch mit (2.11) sein werden. Dieser Weg wird
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hier nicht beschritten. Stattdessen soll im folgenden eine
direkte Beziehung zwischen Luftdruck- und Schubspannungs-

spektrum angegeben werden.

II.4. Modell des Spektraltensors

Tridgt man die Spektren der Abb. 2.2 in einer sog. energie-
erhaltengen Darstellung auf, d.h. betrachtet man wE(w) anstelle
von E(w), so ergibt sich, daB8 die Hauptbheitrige zur Gesamt-
varianz der atmosphirischen Felder aus dem Periodenbereich 1-10d4
kommen (vgl. auch FISSEL et al, 1976). Trotzdem wollen wir
uns flr die folgende Diskussion der analytischen Form des
Spektraltensors auf den Periodenbereiéh 510 d beschrinken.
Die Griinde dafiir sind, daB
i) die Spektren im niederfrequenten Bereich eine besonders
einfache Form annehmen, und
ii) die ozeanische Reaktion in diesem Bereich von besonderem

Interesse ist.
II.4.1. Zusammenhang zwischen Druck- und Schubspannungsspektrum

Der lokale Zusammenhang zwischen T und p ist durch die empiri-
schen Beziehungen (2.1) und (2.3) gegeben. Grundsitzlich

lassen sich damit alle statistischen Eigenschaften des Schub-
spannungsfeldes mit Hilfe von (2.1)-(2.3) durch diejenigen

des Luftdruckfeldes ausdriicken. Wegen der Nichtlinearitit von
(2.1) ist dieser Zusammenhang allerdings nicht in geschlossener
Form darstellbar. Wie in I gezeigt, 148t sich jedoch bei tiefen
Frequenzen (2.1) approximieren durch

‘N C; (&* % (2.12)

ft

T

mit passend gewihlten Konstanten U* = 0(15 m/s) und Cp* =
1.5*10'3. Gegenilber (2.1) fihrt das Schubspannungsgesetz
(2.12) beil niedrigen Frequenzen auf identische Spektren, bei
hohen Frequenzen dagegen auf steiler mit der Frequenz ab-
fallende Spektren als (2.1).
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Mit (2.12) und (2.3) ergibt sich der Zusammenhang zwischen

lokalem Druck und der Schubspannung zu

T, = -A Y“P D,o/;?x@ (2.13)
mit A = 43 C; (,(* /-F und
Sin Cos
(\/ ) - fe % (2.14)
lxﬁ
—- Cos t{’, Sin ufs

Damit folgt der Zusammenhang zwischen den Spektralmomenten

beider Felder zu

z 3
Fr‘t,,(k"“’> = A Y‘*eré(rKVﬁ (iw) (219

o

oder ausfiihrlich
) : : ! —
. = -{-\2: [ kl +(kz_- k‘ )COS 2.70? + 2[(‘3'(2 $ity (;if‘,] }\P
- 2 2 T |
t B L\ZT [ k -(l(z‘k.) CO&Z‘fJ “Zl(,l(z S,L.Z%] FP

Fx o , 7(2.16)
H _ - r ¢ (,’ . 2 N ")

Frp S -2 w2 Al 4) s 2p ] F,
FZLT"\ : FT"ta

Das Spektrum der Rotation ergibt sich zu

— 7 2 t

f—v‘g (lke,o) = A cos 2 k Fr(!g/w) (2.17)
widhrend das Divergenzspektrum durch

- ) L T

‘FV-'C (i('u_,) = /\ Stk ‘fi l(' ':p (B.LO) (2.18)

-~

gegeben ist. Mit ¢g = 15° ist das letztere um mehr als eine
GréBenordnung kleiner als das Rotationsspektrum.
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Es wird sich spiter als zweckmiBig erweisen, zus#tzlich bzw.
anstelle der Schubspannungskomponenten Tys To die Komponenten
Ti’ ré in einem um den Winkel ¢g math. positiv gedrehten
Koordinatensystem zu betrachten, ohne allerdings gleichzeitig
die Basis flir den Wellenzahlvektor zu drehen. Fiir die neuen
Komponenten hat der Spektraltensor die algebraisch einfachere

Form
(ko) = A [k & ~kidea ] Follw) @192

Es ist aber zu beachten, daB (2.19) keinen im tiblichen Sinne

F ? ’
IQ-Z;

durch sein Transformationsverhalten definierten Tensor dar-
stellt, weil sich jetzt die Komponenten von k auf ein anderes
Koordinatensystem beziehen als die von T. Fir die Betrachtung
von Invarianzeigenschaften wie Symmetrie oder Isotropie muB
daher in jedem Fall (2.16) benutzt werden.

II.4.2. Invarianzeigenschaften

In Ubereinstimmung mit den Definitionen von BATCHELOR (1953),
jedoch modifiziert flir zweidimensionale Felder, bezeichnen

wir die atmosphirischen Felder als symmetrisch hinsichtlich
einer gewissen horizontalen Richtung, wenn ihre statistischen
Eigenschaften invariant gegeniiber Spiegelungen an einer Ebene
normal zu dieser Richtung sind. Als isotrop bezeichnen wir sie,
wenn Spiegelsymmetrie hinsichtlich jeder beliebigen Richtung
sowie Invarianz gegenliber Drehungen um eine vertikale Achse
besteht. Diese Invarianzeigenschaften haben gewisse Konse-
quenzen flr die Gestalt des Spektraltensors, die mit einer
von ROBERTSON (1940) angegebenen Methode bestimmt werden
kdnnen. Fir das Luftdruckfeld als Skalar impliziert z.B.
Symmetrie hinsichtlich der Nord-Siid-Richtung, da8 Fp(g,m)
eine gerade Funktion von k2 ist. Symmetrie hinsichtlich einer
beliebigen Richtung impliziert

-

Fo (

)
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Isotropie ist gegeben, wenn F_ nur vom Betrag der Wellenzahl
abhdngt, woraus dann natiirlich (2.20) folgt. Fir die Schub-
spannung als Vektorfeld gelten Invarianzeigenschaften fir
jedes aus dem Spektraltensor gebildete Skalar. W&hlen wir

als dieses Skalar z.B. kakBFTaTB’ so ergibt sich, daB bei
Symmetrie Fr,rgq fir a = 8 eine gerade und fir o # B eine un-
gerade Funktion der Wellenzahl sein muB. Fir Isotropie ergibt
sich die allgemeine Darstellung

I:z,; To

mit beliebigen Funktionen g und h, welche nur vom Betrag der

(k,w) = a(l(,w)klé:((; +k(k,w)l(a(1(($ (2.21)

Wellenzahl abhéngen.

Ein Vergleich mit (2.16) zeigt nun, daB (auBer fiir ¢g = 0 oder
¢g = 90°) das Schubspannungsfeld weder symmetrisch noch iso-
trop sein kann, auch wenn das Druckfeld die entsprechende Eigen-
schaft hat. Der Grund daflir ist natlirlich die Tatsache, daB

die Beziehung (2.13) auBer fiir ¢g = 90° nicht spiegelinvariant
ist. Fir ¢g = O besteht Invarianz bis auf das Vorzeichen,

welches sich beim Ubergang zur Spektraldarstellung weghebt.

Es bleibt noch zu bemerken, daB bei der Darstellung (2.19)
diese Schwierigkeiten formal nicht auftreten. Wir werden spiter
daher meist (2.19) anstelle von (2.16) verwenden und die Schub-
spannung als pseudosymmetrisch bzw. pseudoisotrop bezeichnen,
falls die jeweilige Invarianz beim Druckfeld besteht.

ITI.4.3. Analytische Darstellung

Ein Versuch, die verschiedenen atmosphéirischen Beobachtungen zu
einem Modellspektrum fir Luftdruck und Schubspannung zu kon-
densieren, wurde von FRANKIGNOUL & MULLER (1979a) vorgenommen.
In der Schreibweise der vorliegenden Arbeit lautet deren Ansatz

Folkw) = E, SC)/2rk
(2.22)

gy le) = ENI)SOV2E [ 8 -]

%L(&
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3/4k, , o<k<k,

3 4
S(k) = 3kb/‘f‘( ) kb<l( < kc (2.23)
O ) k > l(C-
Dabei sind die Konstanten gegeben als E. ~ 4.6-102(mb)2/cpd,
1

E° % 1.1-10% dyn/cm? und ky, = 27/5000 km '. Die maximale
Wellenzahl k, bleibt unspezifiziert mit der Gr&Benordnung
ke = 0(21/100) km™ !
bis zu welchem Grade das durch (2.22-23) gegebene symmetrische

und isotrope Modellspektrum mit den oben diskutierten Beobach-

s d.h. kc >> kb. Wir wollen nun untersuchen,

tungsergebnissen kompatibel ist.

1) Frequenzspektrum. Durch Integration von (2.22) iiber alle
Wellenzahlen erhilt man E_(w) = E;[l + O(kb/kc)j] und ETl(w) =
ETz(w) z %E:[i + O(kb/kc)f, also weiBe Frequenzspektren. Dies

entspricht (filir Perioden oberhalb von 10 Tagen) den Ergebnissen
von Abb. 2.2, mit Ausnahme natiirlich des j&hrlichen Signals,
welches wegen seiner festen Phase nicht ohne weiteres statistisch
behandelt werden kann. Die absolute H&he der Spektren in Abb.

2.2 ist um etwa einen Faktor 3 hbher, was daran liegt, daB das
Wetterschiff C in einem Gebiet sehr hoher Varianz liegt (vgl.
Abb. 2.1).

2) Relation Druck-Schubspannung. Die Modellspektren (2.22)

erflillen nicht die Beziehung (2.16), wohl dagegen (2.19), wenn
man A2 mit E;/E;kb2 identifiziert, was einem Wert U* = 16 m/s
entspricht. Die Diskrepanz zwischen (2.16) und (2.19) ist un-
wesentlich, solange man nur die Schubspannungsrotation betrach-
tet. GemdB (2.17) ergibt sich hier lediglich ein unterschied-
licher Faktor coszdbg = 0.93. Bei der Betrachtung von Korrela-
tionen zwischen ozeanischen und atmosphdrischen Variablen (vgl.
Kap. IV.7) wird dieser Unterschied jedoch eine Rolle spielen.

3) Symmetrie und Isotropie. Aus (2.11) bzw. Abb. 2.7 ergibt
sich, daB fUr Perioden > 10 4 stets |k,| << k{™ ist, d.h.

das Moment 1. Ordnung weist nicht auf Unsymmetrie hin. Dagegen

ergibt sich aus (2.11) eine deutliche Anisotropie, da
kgms = 4,5 kgms ist. Ebenso zeigt sich dies in Abb. 2.2, Wo
‘ETl(O) = 2E12(0) ist.
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) Wellenzahlskalen. Mit (2.22) sowie der Definition (2.7)
ergibt sich eine rms-Wellenzahl

'{{1% = (Qu. )'/‘ k, [ 1+ o(%’;)] (2.4)

Ly
Y, i .
d.h. k2 ° = 21/5000 km~!. Dies stimmt recht renau mit dem

Wert (mi + mg)yz ~ 21/5500 km~ 1 liberein, der sich aus der

W

an die Beobachtungen angepaBten Gleichung (2.11b) ergibt.

Insgesamt steht also das Modellspektrum (2.22) in guter Uber-
einstimmung mit den in Kap. II.3 diskutierten Beobachtungen,
mit gewissen Einschrinkungen hinsichtlich der Isotropie sowie
der Struktur des Schubspannungstensors. Zwei Aspekte der Dar-
stellung (2.22-23) sind bislang allerdings nicht getestet
worden, n&mlich die Form S(k) des Spektrums (insbesondere das
k—S—Gesetz bei groBen Wellenzahlen) sowie der Wert der maxi-
malen Wellenzahl kc. Wdhrend die spektrale Form konsistent
mit verschiedenen atmosph#irischen Messungen ist, auf die bei
FRANKIGNOUL & MULLER (1979a) im einzelnen verwiesen wird, sind
die meisten beobachtbaren Eigenschaften der Spektren un-
empfindlich gegen die Wahl von k,. Eine grobe Abschitzung

von Kk, 188t sich allerdings aus den verschiedenen Kohirenzen
von Druck (Yp) und Schubspannung (YT) von Abb. 2.6 versuchen.
Ignoriert man den Vektorcharakter der beteiligten Gr&Ben, so
ergibt sich mit (2.10a) und (2.22)

Xp = 1 - é k* -
— (2.25)

32: ~ |} - é k* ’Tz/l;T

oder —
'Kv - I - ft
— =
It ks | - X} (2.26)

Nun war ja K> = kg, wdhrend der Abschneideradius k, in das
Moment 4. Ordnung eingeht:
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Ty 3 ¢
k* = 3 [k,, /st kik | w —ikf k. (2.27)

Mit Yp v 0.9 und Yo 0.6 folgt dann

k=~ L~ & k= x —27 (2.28)
< 3 , - fr b ‘f'-to ku\

Dieser Wert ist sehr klein und liegt um mehr als eine Gr&Ben-
ordnung unter dem von FRANKIGNOUL & MULLER (1979a) angegebenen.
Wegen des oben bereits angesprochenen Problems der Glittung
der NMC-Wetterkarten, durch die Skalen unterhalb von etwa

1000 km ausgefiltert werden, kann man jedoch aus diesen Daten
prinzipiell keine hbhere Wellenzahl erwarten. Es ist deshalb
wahrscheinlich, da8 der durch (2.28) gegebene Wert mehr lber
das bei der Erstellung der Wetterkarten benutzte Analysenver-
fahren aussagt als Uber tats8chliche Eigenschaften des Wind-

spektrums.

Ob die durch (2.22) gegebene Darstellung wirklich bis hinunter
zu Skalen 0(100) km gliltig bleibt, ist eine offene Frage, die
letztlich nur durch direkte Messungen in diesem Skalenbereich
geldst werden kann. Die Antwort auf diese Frage ist HuBerst
wichtig flir das Problem der meteorologischen Erzeugung baro-
kliner Wellen bzw. Wirbel im Ozean. Flr die Erzeugung baro-
troper Stromungsschwankungen, die im folgenden untersucht wird,
ist diese Frage jedoch von geringerem Interesse. Wir werden
daher, soweit im folgenden analytische Spektren der atmos-
phdrischen Variablen ben&tigt werden, die Form (2.22) mit

k, = 21/500 km™*
ozeanischen Reaktion sind damit unabhi#ngig von der genauen Wahl

verwenden. Nahezu alle Aspekte der barotropen

von kc.
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I1I. BEWEGUNGSGLEICHUNGEN GROSSRAUMIGER STROUMUNGEN

IIT1.1. Allgemeines

Ausgangspunkt der Betrachtungen sind die Erhaltungsgleichungen
filr Impuls, Masse, Wirme und Salzgehalt auf der rotierenden
Erde sowie eine thermodynamische Zustandsgleichung (s. z.B.
KRAUSS, 1973). Zur Vereinfachung werden durchgingig folgende
Niherungen benutzt:
a) Hydrostatisches Gleichgewicht zwischen Druck- und Dichtefeld
b) Vernachlissigung der geringen Dichtelinderungen im Ozean

in den Horizontalkomponenten der Navier-Stokes-Gleichung und

in der Kontinuit#tsgleichung (Boussinesq-Approximation)
¢) Vernachlissigung der lokal horizontalen Komponente des

Vektors der Erdrotation
d) Parametrisierung der turbulenten Reibung bzw. Diffusion

durch Austauschansatz.
Die Annahmen a)-c) sind traditionell in der Ozeanographie
verwendete Approximationen, deren Gliltigkeitsbereich hier nicht
diskutiert werden soll; s. z.B. ECKART (1960) oder PHILLIPS
(1966) fir ausfiihrlichere Darstellungen. Dagegen ist d) eine
zwar ebenfalls hiufig verwendete, jedoch weniger befriedigende
Niherung. Insbesondere ist die GrdBenordnung der bei der
Parametrisierung auftretenden Koeffizienten nur unzureichend
bekannt. In der Regel ist jedoch im Innern des Ozeans der
ReibungseinfluB auf langperiodische Strémungsschwankungen
gering, und einige wichtige Aspekte des hier untersuchten
Problemkreises sind nahezu unabhdingig von der genauen Wahl
dieser Koeffizienten.

Im folgenden wird zun#chst gezeigt, da8 in dem hier interessie-
renden Bereich von Raum- und Zeitskalen die Vertikalskala

der atmosphirisch induzierten Strémungsschwankungen so gro8
ist, daB die Benutzung der vertikal integrierten Bewegungs-
gleichungen erlaubt ist. AnschlieBend werden diese Bewegungs -
gleichungen aufgestellt und durch Skalierung in eine
dimensionslose, den hier betrachteten Prozessen besonders ange-
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paBte Form gebracht. SchlieBlich wird durch eine Stdrungs-
entwicklung die sog. quasigeostrophische Form der Bewegungs-
gleichungen erhalten, welche die Grundlage der weiteren ana-
lytischen Rechnungen ist.

IIT1.2. Die vertikale Eindringtiefe

Flir das folgende qualitative Argument wollen wir voraussetzen,
daB zus#tzlich zu den bereits erwdihnten Annahmen gilt:
i) Die Bewegungsgleichungen sind linear
ii) Die Reibung wird auBerhalb einer oberfldchennahen Grenz-
schicht vernachlissigt
iii) Die Horizontalskala der Bewegung ist klein gegeniiber
dem Erdradius, so daB eine geometrische Approximation
der Kugeloberfliche durch die B-Ebene méglich ist.
iv) Die atmosphirische Anregung ist =~ exp(i[g'g - wt])

Unter diesen Voraussetzungen werden die Bewegungsgleichungen
separabel, und fiir die Amplitude W(z) der Vertikalgeschwindig-
keit ergibt sich im reibungsfreien Inneren des Ozeans die
Differenzialgleichung
2

d* W 2 No(2)

— - W | — =
d%z' (k + pk‘\/ )gz-wz w 1% (3.1)

(s. z.B. MAGAARD, 1977).

Dabei ist N(z) die lokale Brunt-Viisil4-Frequenz, und B =
8f/3x2 die Nord-Slid-Enderung des Coriolisparameters. Eine
typische ozeanische Schichtung in mittleren Breiten wird etwa

beschrieben durch
2/b
N(Z) = No e (3.2)

(GARRETT & MUNK, 1972) mit N = 7.3 - 1077 s7! und b = 1.3 Km.

Beschrinken wir uns auf w < f, so ergibt sich folgende Situa-
tion: Solange k2 + Bkllw > 0 ist, beschreibt (3.1) eine von
der Oberfliche in das Innere des Ozeans abklingende Bewegung.
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Abb. 3.1:

Frequenz-Wellenzahl-Diagramm zur Bestimmun

: de . S
tlefe von Strdmungsschwankungen. Die im ungchrgf?iggzégg
Gebiet durchgezogenen Kurven bezeichnen (fiir k- = 0) die
Frequenz-Wellenzahl-Kombination, fiir die h_ = 21 km bzw

5 km ist. Die dick gestrichelten Kurven sigd Ei + 2k{ms.

aus (2.11); sie schlieBen den Bereich

1) vorwiegender
atmosphdrischer Anregung ein. .
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Zur n8herungsweisen Bestimmung der Eindringtiefe benutzen wir
die WKB-L&sung von (3.1),

W(z) = W) [z‘[;jh exp ( - 25 9(2)de' ) 5.5

mit g (2) = N(2) (szﬁl(q/w)yz-(fiwz)—yz

Die exakte L&sung von (3.1) 1#8t sich mit Hilfe von Bessel-
funktionen darstellen, bringt jedoch gegenilber (3.3) keine
gualitativ neuen Gesichtspunkte. Wir definieren nun die
effektive Eindringtiefe z = -h, gemé B

o
[ ) dz = 1 (3.4)
~h,
Damit ergibt sich
fkl + Bk, /o l/‘ N, b ~he /b !
TR (R S

PlUr ky = O sind die Kombinationen von w und kl’ flir die gemiB
(3.5) h, =1 km bzw. h, = 5 km ist, in Abb. 3.1 eingezeichnet.

Eine etwas verschiedene Situation ergibt sich fir k2

+ Bkl/w <Q
Dies entspricht flir k2 = 0 dem schraffierten Bereich in Abb.
3.1, filr k, = .0005 km'-1 bzw. k2 = .005 lrcm_1 dem unterhalb der
entsprechenden Kurve liegenden Teil des schraffierten Bereichs.
Fiir nicht zu kleine |q(z)| 148t sich erneut eine WkB-N#herung
aufstellen, die jedoch im Gegensatz zu (3.3) oszillierenden
Charakter hat und nicht auf einen bestimmten Tiefenbereich be-
schrinkt ist. In Analogie zu (3.4) kann man eine vertikale
Skala (Wellenlinge) definieren, flr die eine zu (3.5) analoge
Beziehung gilt. Diese Skala ist, wie man aus (3.5) entnehmen
kann, bei gleichem w und !kll stets gréBer als die Eindring-

tiefe fir k1 > 0.

Ein Vergleich mit den in Kap. II.3 bestimmten Parametern der
atmosphérischen Anregungsfunktion, d.h. mittlerer Wellenzahl
E;(m) und Bandbreite Q?f (w), die beide ebenfalls in Abb. 3.1
eingetragen sind, ergibt nun folgendes: Im Periodenbereich von
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1 d bis ~ 300 d konzentriert sich die atmosph#irische Anregungs-
funktion auf einen Bereich der w-k,-Ebene, in dem die
(lineare) ozeanische Reaktion auf atmosphirische Stdrungen
anndhernd barotrop ist, d.h. die gesamte Wassersfule erfaBt.
Nur bei sehr langen Perioden, oder bei atmosphirischer Anre-
gung mit Wellenzahlen 0(100 km)_1 ist eine starke barokline
Reaktion méglich, entweder (flr k2 + Bk1/w > 0) in Form einer
zur Oberfliche hin konzentrierten Strémungsanomalie, oder
aber in Form resonant erzeugter interner planetarischer Wellen.
Da, wie in Kap. II.l4 dargelegt, der kleinskalige Anteil der
meteorologischen Felder nur sehr ungenau bekannt ist, be-
schridnken wir uns hier auf die Untersuchung groS8riumiger
Variabilitidt. Beschrinken wir uns weiterhin auf Perioden
unterhalb etwa eines halben Jahres, dann ist es eine gute
Ndherung (und gleichzeitig eine wesentliche Vereinfachung

des Problems), nur den barotropen Teil der Strémungen zu be-
trachten. Dazu k&nnen die Bewegungsgleichungen in ihrer ver-
tikal integrierten Form herangezogen werden, und Dichteunter-
schiede kdnnen vollstindig vernachlissigt werden. Es ist noch
zu bemerken, da8 diese Aussage unabhiéingig von dem physikali-
schen Mechanismus ist, welcher die Strdmung hervorruft. Neben
Windschubspannung und Luftdruck kann ja auch ein variabler
AuftriebsfluB eine Vertikalgeschwindigkeit an der Unterkante
der ozeanischen Deckschicht erzeugen (MAGAARD, 1977). Die
Eindringtiefe héngt jedoch nur von der Skala des so erzeugten
Geschwindigkeitsfeldes ab, nicht vom physikalischen Ursprung.

III.3. Bewegungsgleichungen fir den Massentransport

Wir gehen aus von den vertikal integrierten Erhaltungsgleichun-
gen fir Impuls und Masse, die in Kugelkoordinaten die folgende
Form annehmen (WILLEBRAND et al, 1980)

»0\”1 No\ NL"‘&RG - LL

Tl LAM4 T e fH, +ch059?"(3§*
t4 _ S’.‘" 9 (3 63.)
oot Al L, M, i ia ?A J
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IN, ME fau © h j

AR + L M + s TA + .FH""“—(g_('fP/?o

2t N * 36 (3.)6b)
- r1 2_51519 2_
) _?: ! A[ L‘_’DN" T @ o h?/\(n"/h) ) BM‘Z'

g_{— * o.lse [ 2’:' + 38_9(“,_6059)] = 0 (3.6¢)

Dabei bedeuten My M2 die Ost- bzw. Nordkomponente des hori-
zontalen Volumentransportes, £ die Auslenkung der Meeresober-
fl8che aus dem Gleichgewichtszustand, 6 und A geographische
Breite bzw. L&nge, a Erdradius, h = HO + 7 - hB die Tiefe der
gesamten Wassersdule, hB(x,e) das Bodenprofil, f = 2Q sin®
Coriolisparameter, A horizontaler Austauschkoeffizient, B

5 die Ost- bzw.
Nordkomponente der kinematischen Schubspannung an der Meeres-

Bodenreibungskoeffizient, p Luftdruck und Tys T

oberfléche. Die Operatoren L, (Advektion) und Ly (Dissipation)
sind definiert durch

(3.7a)

L ! [3 M. + 0 "z%gj
A~ o cs8 A h PI h

L - t h _z'____ + .._}_\__..9_.059.?—-— + (\--}a.‘teﬂ(l?b)
D7 ol h | ces8 0B M h

Es ist zweckméBig, die Oberflichenauslenkung ¢ um den direkten

LuftdruckeinfluB zu reduzieren, d.h. statt ¢ die Variable

7 = 3 + F/jf, (3.8)

einzufihren. Die reduzierte Auslenkung n kann mit einem Boden-
druckmesser gemessen werden, falls barokline Druckschwankungen
hinreichend klein sind.

Das Gleichungssystem (3.6) ist in dieser Form unmittelbar fir
die Anwendung numerischer Methoden geeignet (vgl. Kap.V).

Fiir die folgenden analytischen Betrachtungen sind jedoch weit-
gehende Vereinfachungen erforderlich, die sich die Gr&B8enord-
nungen der hier untersuchten Strdmungsvorginge zunutze machen.
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Zundchst fihren wir an Stelle von A und 6 neue Koordinaten

mit der Dimension einer Linge ein:

A a cos O,
a(6-06,)

X

(3.9)

Xy

Dabei ist 60 eine Referenzbreite, die wir zu 40° festsetzen.
Weiterhin filhren wir ein anderes MaBsystem ein, in dem der
Volumentransport in Einheiten von UjHo, horizontale Lingen

in Lo, Zeiten in Ty, das Bodenprofil in bg> die Schubspannung
in Ty Luftdruck in PO sowie reduzierte Oberflichenauslenkung
in Z, gemessen wird. Dabei wollen wir die folgenden fir den

Ozean typischen GrdBenordnungen zugrunde legen:

Uomlocm/s, Ho'\»5km, Ay~ 1 km, L, ~ 500 km, Tomsd,

2
T, v 1 dyn/cm”, Po A 10 mb

ZO bleibt zun#chst unbestimmt, wir erwarten jedoch Z, 21 m.
Ferner wird die GrdBenordnung der Reibungskoeffizienten zu-
nichst zu Ay v 108 cm?/s und B ~ (100 @)1 ~ 1077 571 ange-
nommen. In den neuen dimensionslosen Einheiten nehmen (3.6)

bzw. (3.7) die folgende Form an:

6,%—-—? + e, LM —e e MMy o SLLAY

26, h Sm@, 'z

¢ §wsfp 0t

€os 0, X,
(3.10a)

= SNth%G) f) I11 _.A
T, + €L M, -2¢ hao= ] - &M,

e M ;
'Dt +€J_L.A“,_ +éz€3 ‘l"ﬂ.Mg +SH M +(S‘I7’l-—(3 10b)

b T :hQ Q
= &G +é‘[[_,JI‘11 t2e25s h?v :'] —€,M,

(3.10¢)
€, 65‘%"‘.‘} + 6){@.‘;@@::_%& Qﬂ'} - 63”2}%9] =é'éa%&
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Parameter Definition GréBenordnung Bedeutung

€ (f‘OTO)-1 2 . 1072 Zeitliche Xnderung

€5 Uo(foLo)—1 2 - 1072 Nichtlinearitét
(Rossby-Zahl)

€5 Lo/a 1071 Abweichung von
kartesischer
Geometrie

€y Zo/Hg <107 Freie Oberfliche

€5 A /H, 2 . 1071 Bodentopographie

€6 A(foLg) 2 y - 107" Horizontale Reibung
(Ekman-Zahl)

€ B/f, 1073 Bodenreibung

eg Po(poHo) "1 2 + 107 Luftdruck

€q To(pofoUoHo)—i 2 « 1077 Windschubspannung

d gZo/(foLoUs) 2 Druckgradient

Tabelle 3.1:

Definition, GrdBenordnung und physikalische Bedeutung der in

(3.10) eingefiihrten Parameter €.

i und
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mit
- LDJSc __a_ﬁ!_ 2_ ﬁ" —_ -’—1}
LA e N T + T & tau € (3.11a)
L _h(.ose 3 . +h9 - ejwlcu«@ +62[""I'4:9](3.11b)
¥ cos O Qx ?X’;_ h :

Dabei ist 6 = BO + 63x2 und h = 1 + Eyn - eShB-EBP. Die

dimensionslosen Parameter €4 sind in Tab. 3.1 erl8utert.

IIT.4. Quasigeostrophische Approximation

Bislang sind noch keine Vernachldssigungen gemacht worden,
d.h. das System (3.10, 3.11) ist zu (3.6, 3.7) &Hquivalent.

Die Gr&B8enordnung der €5

lung nach einigen oder allen der €5

zu einem einfacher behandelbaren System zu kommen. Eine solche

legt nun aber eine Stdrungsentwick-
nahe, um auf diese Weise

St8rungsentwicklung kann auf verschiedene Weise durchgefiihrt
werden. Eine M6glichkeit wire, die gesuchten Funktionen
(Mi’ M, n) = X nach allen e; einzeln zu entwickeln,

(m, -
X (x,t) Z X <x.£) (3.12)

My 1y e
mit le...m9)(§, t) = O(ei 1-.-€9m9). Diese M&glichkeit
scheidet jedoch als sehr unpraktisch aus, da zur Konstruktion
einer verniinftigen Ndherung in (3.12) eine groBe Anzahl von
Termen aufzusummieren wére. Wir wdhlen stattdessen eine Ent-
wicklung der Form

(m)
Xxt) = Z X (x ) (3.13)

mit X(m) (g, t) = 0(e™), wobei wir ungeachtet der verschiedenen
GrdBenordnung der e; filir alle i e; = O(e) << 1 annehmen. Diese
Entwicklung hat den Vorteil, daB bereits in der niedrigsten
nichttrivialen Ordnung alle der in Tabelle 3.1 angegebenen
Prozesse vertreten sind. Als Nachteil muB man allerdings in
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Kauf nehmen, daB (bei fester Stérungsordnung) die Approxima-
tion der verschiedenen Prozesse verschieden gut ist, z.B.
werden geometrische Effekte (83,65) schlechter approximiert
als etwa der LuftdruckeinfluB.

Die niedrigste Ordnung der Gleichungen (3.10) lautet

(°)
- M, + cfb = O (3.1ba)
J X,
I L (3.240)
) axz
) “‘(o) R 3 H‘;) _ - (3.1b4c)
X, 3)(

Gleichungen (3.14a,b) beschrelben das geostrophische Glelchge—
wicht zwischen Massentransport und reduzierter Oberfléchenaus-
lenkung als niedrigste Ordnung in der Impulsbilanz. Der Be-
quemlichkeit halber wollen wir noch Zo so wédhlen, daB § = 1
wird. Diese Skalierung ist mit den obigen Abschitzungen kon-
sistent. Die niedrigste Ordnung der Kontinuit#dtsgleichung ent-
h#lt keine neue Information, sie folgt bereits aus (3.14a,b).

Wir fiihren noch die Bezeichnung ?(g,t) E;n(O)(g,t) ein und
identifizieren ¥ gemiB (3.1l4a,b) als Transport-Stromfunktion.
Diese Interpretation ist natiirlich nur in niedrigster Ordnung

gliltig, da ja Xy Xp nicht streng kartesische Koordinaten sind.
Die n8chsthdhere Ordnung lautet nun:

o DL ) W 9
at t €& (_a';" + _—DTL ) - M, - € X, M:)C,o‘t &,
] i

B‘” t0) @
+—1)': + €5 %, tau O, gx’f(é”rl e, p - )gz

' (o)
) — 5?_I‘1 (3.15a)
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)4 .lo o<
BN(:) 3 |> to) Bﬁz-_ (1) o) 1@
e,at + (3 +3Xz ) + M o+ Ex, M ot G,
LY (e, 7" 4s,c>—éh)—az*(—n-J =
- - s =
PES ' ¢ BI3% (5150
az "(ol B‘z N;O) )
= & T T e“( 9):,"2 T € M,
L oM’ M o am” €3 M) 105, |
L -y Bt t+ 61[ vax‘ + axz f( 3 2) ) h
9
= €, ea Dg (3.15¢)

Die Gleichungen (3.15a,b) werden nun kreuzweise nach X, bzw.
X4 differenziert und subtrahiert. Diese Operation ist in
niedrigster Ordnung mit der Rotationsbildung #quivalent. Unter
Beriicksichtigung von (3.14a,b) erhdlt man dann

:}?v Y o+ e J(Y, VY) o+ escotg,gf

'

an’ A Y Y
+ T o Estan - e-’*"*“““gmxl

+ 63](#’),:) + €5 j(wl he) - (3.16)

3L 9L ) 4 VY -, V'Y

.
q 19)‘5 ‘3)(1
da_ 3db _ 3da_ 3b

Dabei sind die Definitionen J(a,b) =
3x1 8x2 8x2 ax

1
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2 52 32
3x2

2

benutzt worden. In niedrigster Ordnung sind diese Operationen
natiirlich der Jacobi-Determinante bzw. dem Laplace-Operator
dquivalent.

Unter Ausnutzung der Kontinuit#tsgleichung (3.15c¢) ergibt sich
schlieBlich eine Gleichung fiir ¥(x,t) allein:

ef%{(vl"éef)'\f/ + J(Y VY +échg)

Z
+ £; C,Otgo%— - ébvq\‘y + 6;V Y’ = 5473

Dt 0T € 9P
= €& ( - : ) - (""‘I -~ * >
"Wox, % e\, ¢ J(Y,p)
In den urspriinglichen Einheiten lautet (3.17)

—%c«(vl— —gfn—) Y+ J(—;—,V;i VYt fohe)

+ﬁ—3—} - AV'Y + BV VY

it

(3.47")

. dt, o [ 0
B Sio(%f.- ?xl) ‘3{9“[3: *j(LVO’P)]

Gleichung (3.17) bzw. (3.17') ist eine Approximation an die

Erhaltungsgleichung der potentiellen Vorticity. Wie aufgrund
des Stdrungsansatzes zu erwarten war, sind noch alle der durch
€1+02€g gekennzeichneten Prozesse in (3.17) enthalten, wenn-
gleich in unterschiedlich guter Ndherung. Die mit dem Parameter
€3 verknilipfte geometrische Approximation kann man librigens auckh
auf direktem Wege erhalten, indem man (3.6) von vornherein in
kartesischen Koordinaten schreibt mit f = fj + Bx, ( B ~Ebene).
Allerdings ist die Impulsbilanz (3.15a,b) nicht identisch mit
(3.6a,b) auf der B-Ebene, worauf PEDLOSKY (1979) hingewiesen
hat. Die abweichenden Terme entfallen jedoch beim Ubergang zur
Vorticity-Gleichung.
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IV. ANALYTISCHES MODELL WINDBEDINGTER STROMUNGSSCHWANKUNGEN IM
RECHTECKIGEN BECKEN

IV.1. Weitere Vereinfachung der Vorticity-Gleichung

Wir gehen aus von der Bewegungsgleichung (3.17), die flir ein
bestimmtes Wind- bzw. Luftdruckfeld und vorgegebene Geometrie
zu 18sen ist. Um mit analytischen Mitteln weiterzukommen, muB
das Problem jedoch noch weiter vereinfacht werden. Zun#chst
wollen wir (3.17) in ¥ linearisieren, d.h. die Terme mit €5
vernachlissigen. Dies ist ndherungsweise gerechtfertigt, da mit
den oben gemachten Abschdtzungen €y << €4, €3 ist (vgl. Tabelle
3.1). Eine solche Ungleichung besteht zwar auch, z.T. sogar
noch stdrker, fir die Parameter €ge--Eg- Jedoch dlirfen diese
Terme keineswegs vernachlissigt werden, da bei fehlender
Reibung (86, €7) Resonanzkatastrophe eintritt, bei fehlender
atmosphirischer Anregung (68, 89) dagegen das hier interessie-
rende Problem nicht behandelt werden kann.

Ferner beschrénken wir uns auf die Geometrie eines rechteckigen
Beckens mit ebenem Boden, d.h. hB(§) = 0. Wie aus Tabelle 3.1
hervorgeht, ist dieser Fall zwar keine gute Approximation der
typischen Verhdltnisse im Ozean. Die mathematische Behandlung
der Bodentopographie fiihrt jedoch, mit Ausnahme einiger
analytisch behandelbarer idealisierter Bodenprofile (s. z.B.
LEBLOND & MYSAK, 1978), auf #hnliche Schwierigkeiten wie die
der nichtlinearen Terme in (3.17). Ihre Behandlung wird auf
Kap. V verschoben.
Mit diesen Niherungen erhalten wir aus (3.17')
2
%;(v‘ - gf," )Y + @%—;ﬁ -AVY BV a
° )

wobei die atmosph&rische Antriebsfunktion durch

}
@ (x,t) = — Vxt - fo }—E- (4.2)
oo T 9% ot
als Summe von Schubspannungs- und LuftdruckeinfluB gegeben ist.
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Wie aus Abb. 2.4 und den Bemerkungen in Kap. II hervorgeht,
kann dabei der LuftdruckeinfluB8 in der Regel vernachlissigt

werden.

Die Erzeugung von Strdmungsanomalien durch fluktuierenden Auf-
triebsfluB (MAGAARD, 1977) wird in dieser Arbeit nicht behan-
delt. Neuere Abschitzungen (FRANKIGNOUL & MULLER, 1979b)

haben ergeben, daB dieser Proze8 gegenliber den beiden erstge-
nannten Mechanismen erst bei Zeitskalen 0(100 Jahre) ins Ge-
wicht f3llt.

Wir werden sp8ter voraussetzen, daB die atmosphirische Anregung
a(x,t) eine horizontal homogene und zeitlich stationdre Zufalls-
funktion mit verschwindendem Mittelwert ist. Die Ergebnisse

von Kap. IV.1 bis IV.3 gelten jedoch auch fiir eine beliebige

deterministische Anregungsfunktion.

Gleichung (4.1) wird in einem rechteckigen Becken O < X4 N Ly

o= X5 p L, betrachtet. Die kinematische Randbedingung ist
b4

Randbedingung wihlen wir V

0 (kein Transport normal zur Grenzfliche). Als dynamische
2y = 0 (freies Gleiten entlang der
Grenzfliche). Es wird sich zeigen, daB diese Bedingung zu
einer besonders einfachen Struktur der Reibungsgrenzschicht
am Beckenrand filihrt. Zu Vergleichszwecken wird auBerdem die
Lésung von (4.1) in einem unendlich ausgedehnten Gebiet stets

mitbetrachtet.

Wir interessieren uns flr einen statistisch stationdren Zustand

und suchen daher L&sungen von (4.1) in der Form

Vixit) = ) Yi(x,u) e (4.3)

Die Summe erstreckt sich Ulber positive und negative w, mit der
Realit4tsbedingung ¥(x,-w) = ¥*(x,w). Damit geht (4.1) iiber in

D Y(x.v) = Lalxw) (h.4)
mit den Abkilirzungen
T
z ) ) L 2
:D = 6‘(_‘7 - ‘il') + L.f3:2— - LAV (4.5)
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und 0 = w + iB. Dabei ist noch a(§,w) in Analogie zu (4.3)
als Fourierkoeffizient der atmosphirischen Antriebsfunktion

definiert.

IV.2. Freie Wellen und Eigenschwingungen 2. Art

Zur Orientierung behandeln wir zunichst den reibungs- und an-
triebsfreien Fall, A = B = a = 0, so daB Gleichung (4.l) iber-
geht in

_— u:('V

2

£ T
5—}1’—)\]’4« £ 5 o (4.6)

Diese Gleichung beschreibt die Ausbreitung freier planetarischer
Wellen. In der divergenzfreien Approximation (d.h. unter Ver-
nachlissigung des Terms fi/gHo) wurde sie erstmals von ROSSBY

et al (1939) hergeleitet. In einem unendlich ausgedehnten Ge=-

biet (im folgenden mit dem Index « bezeichnet) ist eine partikulire
Lésung von (4.6) gegeben durch

Y (x,w) Ys (w) €

wobel Frequenz und Wellenzahl durch die Dispersionsrelation

k
- D) = - £ &, (4.8)
7S] A ~) kz + .‘ﬂoz/g #o

verkniipft sind. Gleichung (4.8) gibt das bekannte Resultat

Clox
~ (4.7)

]

wieder, daB nur Wellen mit ky < 0 méglich sind, d.h. die
Phasenausbreitung erfolgt stets in westliche Richtungen. Wegen
der Linearitdt von (4.6) kdnnen weitere L®sungen durch tber-
lagerung von Wellen verschiedener Wellenzahlen (sofern sie

(4.8) gentigen) und beliebiger Amplituden erzeugt werden.

In einem endlichen rechteckigen Gebiet tritt zu (4.6) noch die
kinematische RB ¥ = O. (Die dynamische RB entf#llt bei Ver-
nachlissigung der Horizontalreibung) Eine partikulire L8sung
ist in diesem Falle gegeben durch |

X,
- ¢ -~

Z
Vixw) = Yalwle 7 8, () (4.9)
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m 1 : Tmn[d:l Tdiss/Tprop
1 1 9.4 10. 4
2 1 11.8 4.6
3 1 15.0 1.8
1 2 15.7 1.0
2 2 17.3 0.9
4 1 18.6 0.7
3 2 19.6 0.6
5 1 22.4 0.35
4 -2 22.5 0.34
1 3 22.6 0.18
2 3 23.7 0.22
Tabelle 4.1:

Eigenperioden Tpyn = 27/wy, in Tagen gem#B (4.10) fir Lq =

6500 km, Lp = 3700 km.

Das Verhdltnis von Dissipations- zur Propagationszeit wird

weiter unten im Text erliutert (vgl. (4.55)).
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(LONGUET-HIGGINS, 1964). Dabei sind die Eigenfrequenzen

w = gegeben durch

O = f_ [ ("L‘) + ("LT}2+ g{,"‘)]—q(u.w)

2

und zur Abkilirzung ist noch

/2 - —
S..(x) = 2 (L,L,_) Sin ”"/’—”' Sn WTXe (4 11)
! 2

gesetzt worden. Die durch (4.9) beschriebenen Eigenschwingungen
2. Art sind eine Kombination stehender und fortlaufender Wellen,
wobel letztere mit der Phasengeschwindigkeit ¢ = -2w2/B stets
nach Westen wandern. Weitere L&sungen kénnen aus (4.9) wiederum
durch Superposition erhalten werden.

Die zu den Eigenschwingungen niedrigster Ordnung gehdrigen
Eigenperioden Tmn z 21r/wmn sind fir ein Becken von typischer

ozeanischer Dimension in Tabelle 4.1 angegeben.

IV.3. Erzwungene Oszillationen

Im allgemeinen Fall (A,B,a#0) betrachten wir zun#chst wiederum
die Situation in einem unbegrenzten Gebiet. Da (4.4) konstante
Koeffizienten hat, 148t sich durch Ubergang zur Fourier-Dar-

stellung die Lsung auf einfache Weise finden. Definieren wir

v kox

~

a(x.w) = Z e, (w) e (4.12)
” X

so ergibt sich durch Einsetzen in (4.4)
. t
- (\-J) ¢ oy
vV (¥w) = LZ: ""“, 4 (4.13)
Dk \U"}
mit

P4
B (IR URELY N

und
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Ry = AKY + B+ £7/5h) s

Dabei hat Dk(w) den Charakter eines Resonanznenners und ver-
schwindet im reibungsfreien Fall genau dann, wenn Frequenz
und Wellenzahl der Dispersionsrelation (4.8) genligen.

Prinzipiell 1&Bt sich auch im abgeschlossenen Becken eine
exakte L&sung von (4.4) angeben. So kénnte man z.B. (4.13)
als eine spezielle L&sung der inhomogenen Gleichung (4.4)
wdhlen, und mit Hilfe von Exponentialfunktionen L&sungen der
homogenen Gleichung so bestimmen, daB die Randbedingungen er-
fiillt sind. Dieser Weg wird hier nicht beschritten, da die so
erhaltenen Gesamtl®sung algebraisch sehr kompliziert ist. Wir
begniigen uns stattdessen mit einer N&herungsldsung ,

die fir hinreichend schwache Reibung gliltig ist.

Als partikulire Losung der inhomogenen Gleichung (4.4), welche
noch nicht unbedingt alle Randbedingungen erfiillen muB, setzen
wir in Anlehnung an (4.9) versuchsweise an

- - X, X

-L ST I W 1]
V7 (x,0) =2_ &I/M (w) e Sm(,g) (4.16)
A
mit zunichst noch unbekannten (komplexen) Koeffizienten
I

¥imn
wo keine MiBverstindnisse m8glich sind.

und — Das Argument w wird im folgenden fortgelassen,

Durch Ausrechnen stellt man zunfchst fest, daB flr eine bestimmte

Wahl der a_ die Ortsfunktionen in (4.16) Eigenfunktionen des

Operators D aus (4.5) sind: .
-1 X X

T ~ = R
D kI/-L(‘{_(,) = Z ‘)Wh L{//vm. € S, {f)(4.17)

A A

Die Eigenwerte D . ergeben sich, mit der Abkiirzung
—\Z - \ ¢ 2
Y it M n
. = (————) + ) + X, (4.18)
Ll L)_
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’(:J - A[?L +0(1_%[1")z](u 19)
g oL

Voraussetzung fir die Gliltigkeit von (4.17) ist jedoch, das

DMW = 0<w\[3 - 6‘[‘1’M +

die %n der kubischen Gleichung

°<.....{ [+ Z;_A[ ,:)l+('z-.z)zf "(:.“} = Z_fi.__ (4.20)

genligen.

Die Eigenfunktionen des Operators D sind nun allerdings im
allgemeinen nicht orthogonal, und auch die Vollstédndigkeit
des Funktionensystems kann nicht ohne weiteres vorausgesetzt
werden. Der Operator D ist n#mlich nicht selbstadjungiert,
sofern A, B # O ist. Eine strenge Darstellung der gesuchten
Stromfunktion mit Hilfe dieses Funktionensystems st&Bt daher
auf groBe Schwierigkeiten.

Ist die Reibung jedoch geniligend schwach, so kénnen Eigen-
funktionen und Eigenwerte nach den beiden Reibungsparametern
A und B (bzw. g und 57) entwickelt werden. Dabei beschr&nken
wir uns bei den Eigenfunktionen auf die niedrigste Ordnung,
indem wir (4.20) dQurch

&

K = - = X (4.21)
2w
approximieren. In dieser N&herung sind also die a__ reell und

mn
hdngen nicht mehr von den Indizes ab. Bei den Eigenwerten

ist dagegen die niedrigste Ordnung nicht ausreichend, da sonst
bei den durch (4.10) gegebenen Frequenzen eine Resonanz-
katastrophe auftreten wirde. Wir approximieren daher Dmn’ in-
dem in (4.18) bzw. (4.19) o durch o aus (4.21) ersetzt

wird. Da dann D bereits linear in A und B ist, erilbrigt sich
eine weitere Linearisierung.

Mit dieser Ndherung lassen sich nun die Entwicklungskoeffizien-
ten Win aus (4.16) auf einfache Weise finden. Dazu entwickeln
wir die atmosph8rische Anregungsfunktion gemi#s

~h5-



a(x) = e Z Q.. SM (x) (4.22)

e gl

mit den Koeffizienten

Lo X

a, = /d5 alx) e

Durch Einsetzen in (4.4) und Vergleich mit (4.17) ergibt sich

tswh (x) (4.23)

dann

\f/: = L B (4.24)
~ ;Iu“m

Die atmosphirische Anregungsfunktion a(g) hat am Rand des be-
trachteten Gebietes keine Besonderheit, insbesondere verschwin-
det sie normalerweise dort nicht. Die Summe (4.22) ist daher
im allgemeinen nicht gleichm8B8ig konvergent, und flr groBe
Werte von m,n ist an = O(mn)—l. Dagegen ist Win =
O(mn[m2 + n2]2)"1. Wir kénnen daher fiir die Summe (4.16) bis
einschlieBlich zur zweiten Ableitung ausreichende Konvergenz-

eigenschaften voraussetzen.

Damit ergibt sich, daB die spezielle L&sung (4.16) bereits die
kinematische Randbedingung ¥ = O erfiillt. Vernachlissigt man
die Horizontalreibung, so entf8dllt ja die dynamische RB, und
(4,16) stellt dann bereits die endgliltige L8sung dar. Sie ist
sogar exakt, wenn man in (4.21) w durch o ersetzt. In diesem
Fall stimmt sie (bei anderer Darstellung) mit der von PEDLOSKY
(1965) gefundenen L&sung lberein, welche spéter auch bei
PHILLIPS (1966) und HARRISON (1979) verwendet wurde.

Wir wollen nun zeigen, daB auch unter Berlicksichtigung der
dynamischen RB (4.16) eine Niherungsl&sung von (4.4) dar-
stellt. Dazu suchen wir eine L&sung ¥ ger homogenen Gleichung

J W'y = © (4.25)

nit den EB Y8 = 0 una vovl = -¢2

durch ¥ = WI + YH gegeben ist. Es wird sich herausstellen, daB

WI, so daB die Gesamtl&sung
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|WH| << IWII ist, so daB der homogene Anteil vernachlissigt
werden kann. Zunichst werten wir V2WI auf dem Rande aus. Auf
291 _

¥+ = 0,
d.h. die spezielle inhomogene L8sung erfiillt hier auch die

den zonalen Berandungen x, = o, L, ergibt sich dabei V

dynamische RB. Auf den meridionalen Berandungen X4 = o, L1
erhdlt man dagegen

v: YT = -—Z 9. (x.) s ””‘ (4.26)

2

wobei die N durch

I —
q. () = T Z m Y. cos ’”"[:x‘ (4.27)

3
LYo )

gegeben sind.

Gleichung (4.25) wird nun durch den Ansatz

Py = L serpy Z to L we
=\

gelést, wobel filir jedes n die ﬁui Wurzeln der charakteristi-
schen Gleichung

L
2
T " ‘hv
X, +(—TL )+ P +~-—(X~.F J 0(u.29)
PVl 3"0
sind. Kinematische und dynamische RB bei Xq = O bzw. Xy = L1

ergeben nun

"
)]
%;:‘ H{W” = © (a)

o
Z:\Ve,f - 0 (b)

<
3
™~

(4.30)

Ve

. s :
Yoro %o = 0

1

d
3
\7

T

o, e = g (L) @

W
\
\;
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Flr jedeh Wert von n ist (4.30) ein System von 4 Gleichungen

X H
zur Bestimmung der Tnﬁ.

Flir die niherungsweise Bestimmung der Wurzeln von (4.29) be-
schrinken wir uns auf Frequenzen w M (B2A)1/3 und nicht zu

groBe Werte von n. Bei schwacher Horizontalreibung 148t sich
(4.29) dann aufspalten in

. 2
x“/‘ +(~,L,—_.T)L N j‘%‘ . {Z?c.,r - 0 }/‘,/,2 (a) o )
2 0 .31
x’;/k - Lo/A =0, aths (b)

Fliir u = 1,2 ergeben sich also Wurzeln, die der Horizontal-
skala planetarischer Wellen entsprechen, fiir u = 3,4 dagegen
entsprechen die Wurzeln einer Skala 4 = |A/olij2 << L1. Eine
Niherungsldsung von (4.30c,d) ist dann gegeben durch

¥ I N
Y.,,_g = ?'ﬂ (O> / k"h3

vhoo= aL)e T/ xy

't

\

Hier ist Knz definiert als diejenige Wurzel von (4.31b), deren
Imaginirteil positiv ist. Die zu u = 3,4 gehdrigen Summanden

in (4.28) beschreiben also L8sungen, die nur in einer Reibungs-
grenzschicht der Dicke d am westlichen (u = 3) bzw. am 8stli-
chen (u = 4) Rand des Beckens von Null verschieden sind. Aus
(4.32) ergibt sich dabei IWQBI > ¥,

hérigen Amplituden lassen sich nun aus (4.30a,b) leicht be-

H

u ni,?2

= O(an) ist. Das bedeutet, daB homogene und inhomogene L&sung

. Die zu pu = 1,2 ge-
rechnen, sind jedoch nicht weiter von Interesse, da ¥

im Verhdltnis

i
o

= O(fi--d2) << 1

zueinander stehen. Diese Ungleichung gilt im gesamten Gebiet
-48-
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einschlieBlich der Reibungsgrenzschichten. Ebenso gilt iberall
IVWHI << IV‘PI . Dagegen gilt |V2¥H| << |v2¥l| nur auBerhalb
der Reibungsschichten, widhrend innerhalb beide Anteile von

gleicher GrdBenordnung sein kdnnen.

Zusammenfassend stellen wir also fest: Die durch (4.16) und

I ist, im Rahmen der oben gemach-

(4,24) gegebene Funktion ¥ = V¥
ten N#herungen, eine L&sung von (4.4) einschlieBlich aller
zugehdrigen RB. Die Approximation ist im gesamten Gebiet gliltig,
solange wir nur die Stromfunktion und ihren Gradienten (Geschwin -
digkeit) betrachten. Flir hdhere Ableitungen muB in den Grenz-
schichten entlang meridionaler Berandungen die homogene L¥sung
(4.28) beriicksichtigt werden. Dabei ist eine Beschrinkung auf
u = 3,4 ausreichend. Entlang zonaler Beranduhgen existieren
keine Reibungsgrenzschichten, da die reibungsfreie L&sung hier
bereits die dynamische RB V2W = 0 erfiillt. Hitten wir statt-
dessen als dynamische RB Verschwinden der Tangentialkomponente
des Volumentransports gefordert, wirden sich auch an zonalen

Berandungen Grenzschichten ergeben.

Es bleibt noch zu bemerken, daB die obige Approximation fiir

w » O ihre Glltigkeit verliert. Dies ist schon aus physikali-
schen Grinden 2zu erwarten, da in diesem Grenzfall bereits die
Stromfunktion (d.h. nicht erst Vorticity und h8here Ableitungen)
am westlichen Rand entscheidend durch die Reibung beeinfluBt
wird. Mathematisch ergibt sich dieser Sachverhalt daraus, daB
die Ndherung (4.21) fir w + O singuldr wird. Wie aus (4.20)

zu ersehen, ist in diesem Grenzfall N und damit die Struktur
der Eigenfunktionen, entscheidend von den Reibungsparametern
bestimmt. AuBerdem ist natiirlich, wie in Kap. III.2 gezeigt
wurde, flir w + O die Vernachldssigung der baroklinen Reaktion
nicht erlaubt.

IV.4, Statistische Darstellung der ozeanischen Reaktion

Im vorigen Abschnitt wurde die Funktion

. . - LXX,
Y (x) L e A %"’“ S (%) (4.34)

it

~4g-
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als Niherungsl8sung der Gleichung (4.4) identifiziert.

Ebenso wie das HuBere Kraftfeld a(x) ist ¥(x) eine stochasti-
sche GrdBe, deren statistische Parameter im folgenden bestimmt
werden sollen. Wihrend nun im deterministischen Fall die Dar-
stellung (4.34) mit Hilfe der Entwicklungskoeffizienten ann

in vieler Hinsicht die natlirlichste ist, ergibt sich im
stochastischen Fall eine etwas andere Situation. Der Grund
daflr ist, daB die statistischen Eigenschaften des &4uBeren
Kraftfeldes ganz unabhiingig von der Beckengeometrie sind. Damit

eignen sich die an nicht besonders gut zur Darstellung der

n
statistischen Aspekte von a(g). Direkte Berechnung des Frequenz-

spektrums von Y,

i

2 < Yo ‘f’*(g)> (4.35)

fihrt nidmlich unmittelbar auf Erwartungswerte der Form

Eq,(co) A w

< a a >, die zwar im Prinzip berechenbar, jedoch nicht

*
mn “m'n'

mehr diagonal, d.h. proportional zu § Gnn" sind. ZweckmdBiger

m'
ist hier eine Darstellung der meteorologischen Antriebsfunktion

in der Form (4.12), mit statistisch orthogonalen Koeffizienten
\ * _
2 < e lhag )y = B (ko)Akbo S, 6

(vgl. Anhang A).
Durch Kombination von (4.12) und (4.23) ergibt sich fiir die

Entwicklungskoeffizienten ann

ey LXX,
a,. =23 fdg e e S0 (4.37)

k

~

Das Integral in (4.37) 148t sich analytisch ausrechnen mit dem
Resultat

a,. = 2o, I (k) Julk) (4.38)
O
mit
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; m f(l(.fo()l..
(2L) mw ‘z(") € (3%
| (v )™ = (kta) L,

n ok L,
7 () | -tlle
" : O”F)l - (lel)

Die Ausdriicke (4.39) sind regulire Funktionen der Wellenzahl

I.. (k)

il

(4.39b)

]

(Z_l;zjé¢n7r

auch an Stellen, wo der Nenner verschwindet. Die Ldsung (4.34)
schreibt sich als

| R L)) ¢ -
\,J().f;) = L e [E O.k Z “l )SMhL.)f)(Ll.uO)

~ o mm Dnm ~y

und ist hinsichtlich der a, von ghnlicher Struktur wie (4.13)
fiir ein unbegrenztes Beckerl. Unter Benutzung von (4.36) erhilt
man filir das Frequenzspektrum der Stromfunktion Ey(w) in beiden

Fdllen
Ey (w) = f‘“& Follk,w) Ty (kiw)

bei gleichzeitigem Ubergang zu einer kontinuierlichen Darstel-
lung im Wellenzahlraum. Die statistische Ubertragungsfunktion
TW(E,w) ist im unbegrenzten Gebiet gegeben durch

-] -~

iy (“S,Lu) = I Dk(w)

:Y (4.42a)

und im endlichen Becken durch

, NOANAK > |
R(B,w) = };M L $)J )SMMQ)‘ (4.42b)

Zu (4.41) analoge Darstellungen ergeben sich fiir die Spektren

von Volumentransport bzw. Strimungsgeschwindigkeit, mit den
Ubertragungs funktionen

. o i 2 _-‘OO
{(h‘,m; (5,w) = (k“k:‘) iy‘ (kw) (4.43a)

T lew) l(.?___,l_) e .. lz (4.43b)

:;Hg) ~ )x; ’3)&. M an
-51~
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Obwohl der Integrand von (4.41) stets nicht negativ ist,

kann er nur im unbegrenzten Gebiet eindeutig als Frequenz-
Wellenzahlspektrum der Stromfunktion interpretiert werden.

Im abgeschlossenen Becken sind dagegen die ozeanischen im
Gegensatz zu den atmosphidrischen Variablen nicht mehr hori-
zontal homogene Funktionen, und das Konzept eines Wellenzahl-
spektrums ist allenfalls filr gr&Bere Wellenzahlen lokal anwend-

bar.

1V.5. Diskussion der Ubertragungsfunktion

IV.5.1. Unbegrenztes Gebiet

Die durch (4.42a) gegebene Ubertragungsfunktion filir ein unbe-

grenztes Gebiet lautet ausgeschrieben

Ty (ko) = {[ Wkt £74H.) +(3‘<.Jl t Rz] (b.4)

und hat die Struktur des Resonanznenners aus (4.14). Sie ist in
Abb. 4.1 filir einige Frequenzen dargestellt. Falls nicht anders
angegeben, wurden flir die Reibungsparameter die Werte

A= 1.5 % 108 em®/s und B = 1.2 = 107/ 71 gewdhlt. Es lassen
sich drei verschiedene Frequenzbereiche identifizieren, in

denen ein qualitativ verschiedenes Verhalten vorliegt. Eine
zentrale Rolle kommt offensichtlich jenen Frequenzen zu, bei
denen der Ozean resonant reagieren kann, d.h. also die Resonanz-~
bedingung (4.8) erfilillt ist. Formal bildet dieser Frequenz-

bereich ein Kontinuum, welches nach oben hin durch die Frequenz

W, = F(gHD)VZ /1. (4.145)

begrenzt ist, widhrend nach unten hin keine formale Schranke
existiert, d.h. Resonanz ist auch bel sehr tiefen Frequenzen
m&glich. Mit den obigen Standard-Parametern ergibt sich aus
(4.45) eine Periode T ; ~
Wellenzahl k; = _fo/(gHo)ll2 bzw. ko = O und ist insoweit un-

2 d. Dieser Wert entspricht der
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realistisch, als solche Wellenlingen in einem Becken von
typischer ozeanischer Dimension nicht m&glich sind. Die
ozeanisch relevanten Grenzen des Resonanzbereichs sind, wie
sich im folgenden herausstellen wird, nach oben durch die
Beckengrﬁﬁe‘und nach unten durch die Reibung bestimmt.

Betrachtet man T?(K,w) fliir ein festes w, so ergibt sich im
Resonanzbereich folgendes Bild: Auf den Resonanzkreisen

[k, + Lyl - </5 R )

L w E—w_ 3“0

hingt der Wert der Ubertragungsfunktion entscheidend von

den Reibungsparametern A, B ab. Schreibt man (4.44) in der

Form
¢ L ¢ -1
L] :L ‘{ g , s i . . ‘ Vs
DR (R A HE TSI
so erkennt man, daB sich der ReibungseinfluB iiber einen
Wellenzahlbereich der Gr&B8enordnung

Sk~ @k. (4.48)
(k +7[., /jllo)v3

normal zum Resonanzkreis erstreckt, wobei vg = 3Q/3k die

Gruppengeschwindigkeit der freien Rossby-Wellen ist.

Approximiert man Ve v w/k, so ergibt sich unter Vernachlissigung
von ff/gH,gegen k° die Beziehung
C Vl )
L.K_ S~ A M t 5 (’4.“9)
k w

Die rechte Seite von (4.49) ist das Verhiltnis von Wellen-
periode zur Ddmpfungszeit, und ist normalerweise << 1. Nur

in einem sehr kleinen Bereich der k-Ebene wird also der Wert
der WYbertragungsfunktion von der Reibung beeinfluBt. In diesem
Bereich liegt er allerdings grdSenordnungsmdBig um den Faktor
(k/ék)2 iiber dem der Umgebung. Die Ubertragungsfunktion hat
also im Resonanzbereich ein nahezu diskontinuierliches Verhal-
ten (vgl. Abb. b.1c), ein Umstand, der bei der numerischen Aus-
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wertung des Integrals (U4.41) zu beachten ist.

Die ResonanziiberhBhung ist umso weniger ausgeprédgt, je griS8er
die Wellenperiode ist, mit Ausnahme sehr kleiner Wellenzahlen.

Ist die Ungleichung
w <« PB/k, (4.50)

erflillt, wobei kK, die groBte relevante Wellenzahl des Wind-
feldes ist (vgl. Kap. II.4.3.), dann 148t sich die Ubertra-

gungsfunktion (4.44) durch
-1

T‘;(k,w) = (Fz‘(.l + Rk) (4.51)

approximieren. Sie wird also unabhingig von w, und daher

wird ein (hinsichtlich w) weiBes Spektrum des Windfeldes auch
zu welBen Spektren der ozeanischen Variablen filihren. Die
durch (4.50) definierte Frequenz entspricht einer Periode

von 60-70 Tagen. Physikalisch entspricht der Ubertragungs-
funktion (4.51) in der Ausgangsgleichung (4.1) ein zeitlich
variables Sverdrup-Gleichgewicht zwischen planetarischer

und Schubspannungsvorticity, welches bei h6heren Wellenzahlen

durch Reibung modifiziert ist.

Bei sehr kurzen Perioden verschwindet das Resonanzph&nomen
ebenfalls. Hier 148t sich die Ubertragungsfunktion approxi-
mieren durch

T—&(m (f,w) = [w(kz +J{:/3//,,)]W (4.52)

Der Ozean reagiert in diesem Bereich mit erzwungenen Schwin-
gungen, die keinen Wellencharakter haben, keinerlei horizon-
tale Vorzugsrichtung mehr aufweisen und von der Reibung v&llig
unabhingig sind. Die Ubertragungsfunktion ist hier stark zu
den grdBeren Raum- und Zeitskalen hin gewichtet.

Die obige Einteilung in drei verschiedene Frequenzbereiche
gilt natlirlich in gleicher Weise auch fiir die Ubertragungs-
funktion (4.43a) der Komponenten des Massentransports. Sie
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ist in Abb. 4.2 fiir eine im Resonanzbereich liegende Frequenz
dargestellt. Als wesentlicher Unterschied gegeniliber der ent-
sprechenden Abb. 4.1 ergibt sich, daB die Ubertragungsfunktion
von-Mi(Mz) flir kleine kz(k1) verschwindet und bel groBen
Wellenzahlen entsprechend langsamer zurlickgeht. Der Massen-
transport reagiert also empfindlicher auf den kleinskaligen
Anteil der atmosphirischen Anregung als Stromfunktion bzw.

Oberflédchenauslenkung.
IV.5.2. Abgeschlossenes Becken

Die Ubertragungsfunktion (4.42b) im Zentrum eines Beckens

der Dimension Ly = 6500 km, L, = 5700 km ist fir die gleichen
Frequenzen wie oben in Abb. 4.3 dargestellt. Die Summe in
(4.42b) wurde dabei lUber m, n £ 50 erstreckt. Nahezu identische
Resultate erhdlt man bereits mit m, n < 30. Gegenliber dem un-

begrenzten Gebiet ergeben sich die folgenden Unterschiede:

a) Der Resonanzbereich besteht jetzt aus den diskreten, durch
(4.10) gegebenen Frequenzen ©Wpnn* Die Perioden der Eigenfunk-

tionen niedrigster Ordnung sind in Tab. 4.1 angegeben.

b) Wihrend Tm(g,w) eine glatte Funktion von w und auBerhalb
des Resonanzkreises auch eine glatte Funktion von k ist, sind
die einzelnen Terme in (U4.42b) oszillierend in k. Je dichter

nun die Frequenz an einer der Resonanzfrequenzen w liegt,

desto groBer wird der relative Beitrag des entspre?genden
Terms zur Gesamtsumme, die dann ebenfalls oszillierenden
Charakter hat. Am ausgeprigtesten sieht man dies bei der
Periode von 10 d, welche dicht an der Resonanzstelle flir
m = n = 1 liegt. AuBerhalb des Resonanzbereichs trigt eine
grtBere Anzahl von Summanden zur Ubertragungsfunktion bei,

und die Oszillationen werden weniger ausgeprigt.
c) Im Bereich der erzwungenen Schwingungen gilt T(k,w)/

Tm(g,m) = 1 fiir Wellenzahlen !kal >> Zﬂ/Lu. Dies ist zu er-

warten, da bei groBen Wellenzahlen der EinfluB des Randes
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gering sein muB, sofern keine propagierenden Wellen m&glich

sind.

d) Die Ubertragungsfunktion hingt jetzt vom Ort x ab. Das
Beckenzentrum ist insofern ein spezieller Punkt, als hier
Tw(g,w) spiegelsymmetrisch zur Wellenzahl (kl’ k2) = (-a, 0)
ist. Allgemein bleibt diese Spiegelsymmetrie erhalten, wenn
man gleichzeitig zum spiegelsymmetrischen Ort des Beckens
tibergeht, d.h. x_ durch La - X ersetzt. Abb. 4.4 zeigt

a
Ty(g,w) fiir (Xl’ x2) = (0.0NLl, O.5L2).

Die Tatsache, daB8 solche Symmetrieeigenschaften existieren,
weist Ubrigens darauf hin, daB die Niherungsldsung (4.34)
eine filir gewisse Fragestellungen bedeutsame Unsymmetrie
nicht enth#lt. Physikalisch 148t sich ja die Eigenschwingung
(4.9) interpretieren als Superposition von jeweils zwei freien
Wellen der Form (4.7), wobei die betragsmiBig gr®Bere der
beiden Wellenzahlen einer ostwlrts gerichteten Gruppenge-
schwindigkeit zugeordnet ist. Eine lange Welle mit Gruppen-
geschwindigkeit nach Westen erzeugt also durch Reflexion

am westlichen Beckenrand eine kurze Welle mit Gruppenge-
schwindigkeit nach Osten. Durch Horizontalreibung (nicht aber
durch Bodenreibung) werden die kurzen Wellen stirker gedémpft
als die langen, und man wird zum westlichen Rand hin eine
Zunahme der Energiedichte kurzer Wellen erwarten, im Gegen-
satz zur Abb. 4.4, wo keine solche Zunahme ersichtlich ist.
Der Grund hierfilir liegt in der Approximation (4.21), in der

das (komplexe) a__ aus der Eigenfunktion (4.16) durch den

mn
(reellen) reibungsfreien Wert o ersetzt wurde. Der besprochene
Effekt 148t sich erst dann durch eine L8sung der Form (4.16)
darstellen, wenn man beziliglich des Reibungseinflusses {iber

die niedrigste N#herung hinausgeht.

Abb. 4.5 veranschaulicht den EinfluB verschiedener Reibungs-
parameter. AuBer bei sehr kleinen Wellenzahlen hat die Boden-
reibung im Vergleich zur Horizontalreibung keinen erheblichen
EinfluB auf die Gestalt der Ubertragungsfunktion. Dagegen be-
deutet der Fortfall der Horizontalreibung, daB die D&mpfung
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nicht mehr skalenselektiv ist, d.h. alle nach (4.10) mdglichen
Eigenschwingungen haben die gleiche Di#mpfungszeit B-l. Die
ozeanische Reaktion ist daher in st#rkerem MaBe durch die

freien Eigenschwingungen geprigt.

Abb. 4.6 zeigt die Ubertragungsfunktionen der Massentransport-
komponenten. Sie verhalten sich zu 4.3 im wesentlichen wie

im unbegrenzten Gebiet Abb. 4.2 zu 4.1 mit der Ausnahme, daB
TMz(g,w) fir k; = O nicht verschwindet.

IV.6. Frequenzsprektren des Massentransports und der Stromfunktion

Frequenzspektren fir Massentransport und Stromfunktion lassen
sich mit (4.41) berechnen, sobald das Frequenz-Wellenzahl-
spektrum Fa(g,w) der atmosphérischen Anregung bekannt ist. Unter
Vernachllssigung des Luftdruckeinflusses wihlen wir gemiB

(4.2)

]
: _ |
F; (5, w) = ?1 F;x: (f}w) (4.53)
o -~
wobei das Rotationsspektrum gem#B (2.17) aus der analytischen
Form (2.22) bestimmt wird.

Die Inteération von (4.41) liber die Wellenzahlen wurde nume-
risch ausgefiihrt. Im abgeschlossenen Becken wurde lUber alle
Wellenzahlen integriert, bei denen das Anregungsspektrum
gemdB (2.23) nicht verschwindet. Im unbegrenzten Gebiet wurde
die Integration dagegen auf Wellenzahlen Ikal 2 n/L_, d.h.
Ik, 1 2 0.5 + 1072 km™! und lk,| > 0.85 - 1077 km™1 beschrénkt.
Macht man diese Beschrinkung nicht, dann wird die ozeanische
Reaktion entscheidend durch sehr lange Wellen beeinfluBt,

die in einem Becken von ozeanischer Dimension nicht auftreten
kdonnen. Wegen des schon erwdhnten, nahezu diskontinuierlichen
Verhaltens von Tw(g) war eine spezielle Integrationsmethode
erforderlich, die in Anhang B dargestellt ist.

Abb. 4.7 zeigt Frequenzspektren der Stromfunktion sowie der
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Abb. 4.7:

Frequenzspektren der Stromfunktion (links) und der horizontalen
kinetischen Energie (rechts) im unbeschrinkten Gebiet fiir
verschiedene Reibungsparameter. Die Ordinateneinheiten sind
dimensionslos.

a) A= 1.5 x 108, B = 1.2 & 1077
b) A =0 , B =1.2 « 1077
c) A=0 , B = 0.4 x 1077
d) A = 1.5 +« 10°, B =0
e) A =0.5%10°, B =0
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horizontalen kinetischen Energie, Egn(w) = %[EM (w) + EM2(w)]
fir verschiedene Werte der Reibungsparameter A bZw. B im
unbegrenzten Gebiet. Die oben besprochene Aufteilung in drei
verschiedene Frequenzbereiche ist deutlich zu erkennen. Ober-
halb von 0.3 cpd werden die Spektren unabhidngig von der Rei-
bung und sind proportional zu w_2, in Einklang mit (4.52).

Im Resonanzbereich erfolgt eine sehr starke Zunahme der Energie
zu groBeren Perioden hin, bis zu einem Maximum bei einer
Periode von 10 d. Das Maximum fehlt nur im Spektrum der hori-
zontalen kinetischen Energie in den Fdllen, in denen die
Horizontalreibung keine Rolle spielt. Sowohl die H8he des
Maximums, als auch der Spektralverlauf zu tieferen Frequenzen
hin sind entscheidend von Form und Gré8enordnung der Reibung
abhéngig.

Abb. 4.8 demonstriert den EinfluB der lateralen Rinder am
Beispiel des Spektrums Ew(w) im Zentrum des abgeschlossenen
Gebiets. Am markantesten ist das scharfe Maximum bei etwa 10 4,
es entspricht der Eigenperiode m = n = 1 (vgl. Tabelle 4.1).
Weitere Maxima liegen bei Perioden von 15 bzw. 23 Tagen. Das
Beckenzentrum ist insofern ein spezieller Ort, als gemiB

(4.9) nur Eigenschwingungen, fiir die beide Indizes ungerade
sind, von Null verschieden sein k&nnen. Wir identifizieren

die letztgenannten Maxima daher mit den Indexpaaren (3.1)

sowie (5.1) bzw. (1.3).

Spektren auBerhalb des Beckenzentrums, die hier nicht wieder-
gegeben sind, weisen eine grodBere Anzahl von scharfen Maxima
auf, in Ubereinstimmung mit Tabelle 4.1. Dies Ergebnis ist
jedoch etwas unrealistisch und beruht auf der approximativen
Behandlung der Reibung. Die Eigenschwingungen (4.9) lassen
sich ja als Uberlagerung von zwei freien Wellen der Form
(4.7) darstellen, mit den Wellenzahlen ki = --B/2wmn + mn/L1
bzw. kg = tnn/Lz. Fiir die Durchquerung des Beckens in Ost-
West-Richtung bendtigt eine Wellengruppe die Zeit T =

prop
L1/|29/3k1i. Fir die Dissipationszeit Tg; . erh#lt man aus

(4.1)
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Abb. 4.8:

Vergleich der Frequenz-
spektren der Stromfunktion
im unbeschrinkten Gebiet
(a) und im abgeschlossenen
Becken (b).

Abb. 4.9:

Frequenzspektren der
Stromfunktion im abge-
schlossenen Becken.
Reibungsparameter wie in
Abb. 4.7.
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— - 2(BK + Ak

diss 7 I P (4.54)
k ' '[c /’g/’/o
Das Verh3ltnis beider Zeiten ergibt sich mit (4.8) zu
z ?. 2 .
Tas Blk” -k - 1 /ghs | (4.55)

2 ? —~ 2 \
[ peop L, (I + £ 9l )(BIC+AKY)
und ist in Tabelle 4.1 fiir die Komponente mit ostwirts gerichte-
diss/Tprop
hinreichend gro8 ist, kann man erwarten, daB die Eigenschwin-

ter Gruppengeschwindigkeit angegeben. Nur wenn T

gungen identifizierbar bleiben. Die Tatsache, da8 in Abb. 4.8
Resonanzperioden auftreten, fiir die dieses Verh#ltnis erheb-
lich unterhalb von 1 liegt, weist darauf hin, da8 zu langen
Perioden hin die Approximation (4.21) weniger gut wird. Insbe-
sondere wird auch fir w + O nicht das korrekte asymptotische
Verhalten erreicht (Unabhingigkeit von der Frequenz). Die Grilinde
hierfiir sind oben bereits dargelegt worden. Es bleibt festzu-
halten, daB die N#herungsldsung (4.3%) nur filr Perioden unter-
halb von 0(20) Tagen brauchbar ist.

Bei hBdheren Frequenzen ist der Spektralverlauf im abgeschlosse-
nen Becken sehr &hnlich wie im unbegrenzten Gebiet, liegt

jedoch um ca. 40 % hoher. Dies ist darauf zuriickzufihren,

daB im unbegrenzten Gebiet der Wellenzahlbereich Ikal < ﬂ/La

aus den oben erwidhnten Griinden von der Integration ausgeschlos-

sen wurde.

Abb. 4.9 zeigt den EinfluB der Reibung auf die Spektren im ab-
geschlossenen Becken. Grunds&tzlich sind die Verh#ltnisse &hn-
lich wie in Abb. 4.7a. Insbesondere zeigt sich, daB die Anzahl
der Resonanzstellen anwidchst, wenn keine Horizontalreibung
vorhanden ist, im Einklang mit den bei der Diskussion der
ttbertragungsfunktion getroffenen Feststellungen.

IV.7. Korrelation zwischen ozeanischen und atmosphirischen

Variablen

In diesem Abschnitt wird die Frage untersucht, inwieweit die
kausale Beziehung, die gem#B dem oben beschriebenen analytischen
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Modell zwischen atmosphdrischen und ozeanischen Variablen
besteht, zu einer lokalen Korrelation dieser Variablen fihrt.
Eine solche Korrelation ist ja auf einfache Weise aus lokalen
Beobachtungen zu bestimmen, und diese Frage hat groB8e Bedeu-
tung fiir die Auswertung und Interpretation ozeanographischer
Daten. Wir beschridnken uns hier auf den Fall des unendlich
ausgedehnten Gebietes, da die Berlicksichtigung lateraler Be-
randungen keine wesentlich neuen Gesichtspunkte ergibt.

Zundchst wollen wir den Zusammenhang zwischen Massentransport
und Schubspannung betrachten. Ausgehend von (4.13) und (4.2)
(bei Vernachlissigung des Luftdruckterms) erhalten wir fir
die Fourier-Amplituden die Beziehung

L

M (k] = -« H"‘F (k)"CF(k)/J% (4.56)

(Index w unterdriickt).

Dabei ist

Hep ()

Wie in Kap. II.4 erl8utert, ist es aus Griinden der algebrai-

i

k™ gﬁp - &x[(ﬁ (4.57)

schen Einfachheit zweckmiBig, an Stelle von T, die Schubspannungs-
komponenten T& in einem um den Winkel ¢g gedrehten Koordinaten-
system zu betrachten, wdhrend Schubspannung und Wellenzahl im
alten Koordinatensystem bleiben. Aus (4.56) folgt dann

M = -0 HO‘P Z(g/‘ f: /Dg (4.58)

X

wobeli die Drehmatrix g durch

%
vy
O~

by % ' ' X3 cos (fﬁ - éwﬁ St Lf'g (4.59)

4
i H

gegeben ist.

Mit den Definitionen (A9) und A10) ergibt sich dann fiir das
Kreuzspektrum AM c:(w) zwischen Massentransportkomponente Ma

a . .
und Schubspannungsﬁomponente ré die Beziehung
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Ay plw) = -¢ fdﬁg G“F(‘S>/:Db (4.60)

<

mit

‘ 7
G“P (k) = H"‘;““f) ?:/W Ft;,‘c{; (k) (4.61)
Ist der Spektraltensor der Schubspannung bekannt, so kann

(4.60) analog zu (4.41) numerisch ausgewertet werden; anschlie-
Bend kann gemiB (A5), (A6) Kohirenz und Phasendifferenz zwischen
den Variablen berechnet werden. Es zeigt sich nun aber, daB man
auch ohne numerische Auswertung von (U4.60) bereits zu weitgehen-
den Aussagen kommen kann, wenn man gewisse Symmetrieeigenschaf-
ten des Integranden von (4.60) beriicksichtigt. In Kap. II war

ja gezeigt worden, daB die Luftdruckfluktuationen niherungs-
weise symmetrisch hinsichtlich der Nord-Silid-Richtung sind.
Daraus folgte, daB die Schubspannungsfluktuationen zwar nicht
streng symmetrisch, aber doch pseudosymmetrisch sind, d.h.

gemd8 (2.19) gilt

xiﬁ .
- = _;) , ,
Fz:' - (k, -k,) ( FEMT' (k. k) (4.62)
« p
in den gedrehten Koordinaten. Die Diagonalelemente von
FT&Té sind also gerade, die Nicht-Diagonalelemente ungerade
Funktionen von k2. Betrachtet man nun etwa das Kreuzspektrum
zwischen der Ostkomponente M1 und Té, also ungefihr der Nord-
komponente von 1, so erh#lt man aus (4.61)
2 - ; -
] e i i
= Cos"[k F. -kk r-_.__,j
62 (k) T)?, Z 'E|-Cz 1 3 A 3

! 2

(4.63)

- simg Lk Rtk B |

LrLZ

Unter Berilicksichtigung von (4.60) ist demnach der Koeffizient
von cos¢_ in (4.62) ungerade in k,, der von simbg gerade. Da
auch Dy gem#B (L4.14) gerade ist, bleibt von dem Integral (4.60)
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nur ein zu sin¢g proportionaler Beitrag nichtverschwindend.
Ist dariiber hinaus aber (2.19) erfiillt, dann verschwindet der
Koeffizient von sin¢g identisch, und damit auch das Kreuz-
spektrum AM1Té(w)' Diese Aussage gilt flir alle Frequenzen.
Entsprechendes gilt auch fir AM2Ti(w). Allein aufgrund der
Symmetrieeigenschaften der atmosphirischen Fluktuationen und
der Gliltigkeit von (2.19) sind also zueinander nahezu orthogo-
nale Komponente von Wind und Massentransport unkorreliert,
unabhingig von der Form des Wellenzahlspektrums.

Ein weniger allgemeines Ergebnis ergibt sich flir die Korrela-
tion nahezu parélleler Komponenten. So erhdlt man z.B. fir
die Kombination My-7]

6, k) = cosy [ E -k, EL:Z,’J

" ,

8 o v -
- &l‘f\ '{3 [ kz t'.(.:z; .* K‘ID{L F-L.

Jetzt ist der Koeffizient von sin¢_ ungerade in k, und trégt
daher nichts zum Integral (4.60) bei. Der Koeffizient von

cos¢_ ist gerade und bei Beriicksichtigung von (2.19) sogar

g
stets positiv.

Betrachtet man nun zundchst tiefe Frequenzen im Bereich des
Sverdrup-Gleichgewichts, so 14Bt sich D, gem#B (4.51) approxi-

mieren als

D= - Pk‘, - ¢« R, (4.65)
Soweit man die Reibung vernachl#ssigen kann, ist also Dk unge-
rade in k. Wegen der Ost-West-Symmetrie bei tiefen Frequenzen
ist der Koeeffizient von cos ¢g in (4.64) gerade in ky, und
damit verschwindet AM1Ti(w) hier, ebenso wie auch AM2Té(m). Bei
niedrigen Frequenzen sind also auch die parallelen Komponenten
von Wind und Strémung unkorreliert, wobei die Ursache hier,
neben der Symmetrie im Windfeld, in der starken Anisotropie
der ozeanischen Reaktion zu suchen ist.

Auch im Resonanzbereich erwartet man keinerlei lokale Kohirenz
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zwischen atmosphirischen und ozeanischen Variablen. Das

liegt daran, daB in diesem Bereich lokal erzeugte Strdmungs-
schwankungen als Rossby-Wellen propagieren, und daher sind
Ozean und Atmosphdre nicht lokal miteinander verkniipft. Diese
Aussage 14Bt sich (flir schwache Reibung) auch formal aus
(4.60) und (4.64) herleiten, worauf hier aber verzichtet wird.

Damit verbleibt nur der Bereich der hochfrequenten erzwungenen
Oszillationen, also der Periodenbereich von 1-10 d, in welchem
wir Korrelation zwischen parallelen Komponenten von Wind und
Strémung erwarten k&énnen. Mit Hilfe von (2.19) 148t sich auch
hier eine Niherung angeben, die unabhingig von der Form des
Luftdruckspektrums ist. Aus (4.60) und (4.64) erhllt man fir
das Kreuzspektrum die Darstellung

’,

A (w)v = - L)\zcostfjjdki(:&zl:?(if)/zg (4.66)

Mt

Die Energiespektren von M; bzw. 1] ergeben sich aus (4.56) bzw.
(2.19) zu

. 2 AR o 1
EH, () = A “’&Z‘f’j 50“5 <, k Fr('lf)/‘bxl (4.67)

LA

A Sdf i bk (4.68)

.

E_. ()

L

¥

Approximiert man nun analog zu (4.52) Dy = —wk2, so werden die
Integranden in (4.66-68) identisch, und daher ist die gem#8
(A5) definierte Koh3renz YMlTi(w) Z 1, unabhlngig von der Form
des Luftdruckspektrums. Die Phasendifferenz ergibt sich aus
(A6) zu ¢M11i(m) = -x/2, d.h. die Schubspannung fihrt mit 90°

vor der Strdmung.

Abb. 4.10 zeigt die durch numerische Integration von (4.60) mit
dem Spektrum (2.22), (2.23) berechnete Kohdrenz und Phase.
Die vorausgegangenen qualitativen Uberlegungen werden durch
Abb. 4.10 vollauf bestidtigt. Bemerkenswert ist insbesondere der
rapide Abfall der Kohdrenz bei der Periode von 10 d, also beim
Einsetzen der Resonanz. Bei tiefen Frequenzen ist
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Abb. 4.10:

Koh#renz und Phasendifferenz zwischen Ostkomponente M4 des
Massentransports, und der um den Winkel ¢, gedrehten
Komponente Ti der Schubspannung. Berechnet durch numerische
Integration von (4.66) - (4.68) mit dem Modellspektrum

(2.22).
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YM T'(w) ¥ 0.2, ein Wert, der von den Reibungsparametern ab-

h&ngt und bei schwlcherer Reibung noch kleiner wird.

Ganz analoge Verh#ltnisse wie filir die Korrelation Ml-Ti er-
geben sich auf flir die Kombination M2-Té sowie ¥-p, worauf
nicht weiter eingegangen wird. Stattdessen betrachten wir noch
die Kombination My-p. Fir das Kreuzspektrum ergibt sich hier

h, p (o) = A cos tf? SO(!{._ k,kl FP("S)/JQ (4.69)

Die zugehOrigen Energiespektren sind
_ 2 2 2, % e
E, () = Aoy, Sd,lg bk "P(,‘s)/l%f (4.70)

,

E, (o) = ydk F, (k) (4.71)

. - e
Fiir DK = -wk

Jpr;l ; (";) - E. (.L_.{)\/Z (4.72)

, d.h. bei hohen Frequenzen, erhilt man daraus

filr niedrige Frequenzen (Dk = _Bkl) dagegen

Y () S (F) : 13)

Gem#B (2.11) bzw. Abb. 2.7 kann bel einer Periode von 3 Tagen,
also im Bereich maximaler Ost-West-Unsymmetrie der Atmosphére,
die Koh#renz (4.72) den Maximalwert vy D * 0.7 annehmen. Fir
(4.73) erhilt man mit dem Spektrum (2.33)

L[k )VZ (4.74)
Xm,o d = 5 % << |

Zusammenfassend stellen wir fest, daB der kausale Zusammenhang
zwischen atmosphirischen und ozeanischen Variablen nur in
wenigen Fillen zu lokalen Korrelationen fihrt, die deutlich
von Null verschieden sind und daher leicht zu beobachten wéiren.
Insbesondere bei tiefen Frequenzen wird man in der Regel keine
signifikante Kohirenz erwarten k&nnen.
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V. NUMERISCHE INTEGRATION DER BEWEGUNGSGLEICHUNGEN

V.1. Das numerische Modell

Die Resultate des vorigen Kapitels wurden unter sehr ideali-
sierten Voraussetzungen gewonnen. Diese betrafen die Linearitit
der Bewegungsgleichungen, die stark vereinfachte Struktur der
atmosphdrischen Anregung (z.B. Stationaritit und Homogenit&t)
und die idealisierte Geometrie bzw. Topographie des Ozeans.
AuBerdem war flir das abgeschlossene Becken eine Approximation
benutzt worden, deren Gliltigkeit auf Perioden unterhalb von

etwa 20 Tagen beschridnkt war.

Will man von diesen Einschrinkungen abgehen, so kommt man
mit analytischen Methoden nicht mehr wesentlich weiter, und
es wird erforderlich, zu einer numerischen L&sung der Bewegungs-

gleichungen Uberzugehen.

Grunds8tzlich eignen sich hierzu sowohl die primitiven Glei-
chungen (3.6) als auch die quasigeostrophische Approximation
(3.17). Der wesentliche Unterschied zwischen den beiden Model-
len ist, neben den in (3.17) explizit vorgenommenen geometri-
schen Approximationen, die Tatsache, daB in (3.6) zusitzlich
zu den planetarischen Wellen noch Trigheits~Schwerewellen
enthalten sind, die fir das vorliegende Problem von geringem -
Interesse sind. Ein Vergleich von numerischen L&sungen beider
Modelle unter gleichen &uBeren Bedingungen (SEMTNER & HOLLAND,
1978) ergab weitgehende Ubereinstimmung im niederfrequenten

Bereich.

In WILLEBRAND et al (1980, im folgenden mit II bezeichnet)
wurden die Gleichungen (3.6) mit Hilfe eines Differenzver-
fahrens numerisch gel&st. Die wichtigsten Ergebnisse werden im
folgenden dargestellt und mit den Resultaten von Kap. IV ver-
glichen. Drei verschiedene Gebiete wurden betrachtet:

a) Ein idealisiertes Ozeanbecken mit ebenem Boden (Wassertiefe
H = 4 km), welches sich zwischen den L#ngen- bzw. Breiten-

o
graden 100° W - 180° W sowie 20° N - 60° N erstreckt.
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b) Ein idealisiertes Becken wie unter 1), jedoch zwischen
0° W - 80° W sowie 25° N - 60° N.

¢) Ein Gebiet, welches hinsichtlich seiner Geometrie und
Topographie dem Nordatlantik zwischen 25° N und 60° N ent-
spricht (vgl. Abb. 5.8a unten).

Als antreibende Kraft wurde die gemiB (2.1) - (2.3) aus den
NMC-Wetterkarten des jeweiligen Gebietes berechnete Windschub-
spannung benutzt. Allerdings wurden nur die Abweichungen der
Schubspannung von ihrem (zeitlichen) Mittelwert betrachtet.
Auf diese Weise wird vermieden, daB sich eine mittlere Zir-
kulation aufbaut, die mOglicherweise instabil wire und daher
Fluktuationen erzeugen kdnnte, die von den direkt winderzeug-
ten Fluktuationen nicht mehr zu trennen wiren.

Die Modelle a) und b) unterscheiden sich, abgesehen von der
geringfigig verschiedenen Breitenausdehnung, nur durch das
Windfeld, welches dem des Nordpazifik bzw. Nordatlantik ent-
spricht. Wie in I gezeigt, sind die statistischen Eigenschaf-
ten der Windschwankungen Uber beiden Ozeanen sehr &hnlich.
Die Ergebnisse der numerischen Integration unterscheiden sich
ebenfalls nur in unwesentlichen Details. Beide Fille werden

~daher gemeinsam diskutiert.

Das Differenzverfahren zur L&sung von (3.6) entspricht, mit
Ausnahme der Kugelgeometrie und der Form der Reibung, dem
Modell von BLUMBERG (1977), aus welchem es entwickelt worden
ist. Zeitliche Ableitungen sind durch zentrale Differenzen-
quotienten 2. Ordnung approximiert. Zur Vermeidung numerischer
Instabilitidt sind die Reibungsterme in (3.6a,b) um einen Zeit-
schritt zuriickversetzt (vgl. MESINGER & ARAKAWA, 1976). Auch
alle rdumlichen Ableitungen werden durch zentrale Differenzen-
quotienten ersetzt. Allerdings wird aus Griinden der Rechen-
Bkonomie ein verschachteltes Gitter benutzt, d.h. die drei
Variablen Ml’ Mys T sind an verschiedenen Gitterpunkten de-
finiert. Dadurch ergeben sich gewisse Modifikationen an den
Differenzengleichungen; insbesondere miissen auch solche Terme
der Bewegungsgleichungen, die keine horizontale Ableitung ent-
halten, approximativ dargestellt werden (z.B. Coriolisterm).
—7“—
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Als Gitterweite wird AX = 1° und A6 = 0.7° (1° im Fall a) ge-
wdhlt, entsprechend einem horizontalen Abstand von etwa 70-80
km. Der Zeitschritt ist At = 100 sec. Dieser Wert ist sehr
klein, sowohl im Vergleich zur Zeitskala der untersuchten
Phinomene als auch im Vergleich zur zeitlichen Auflésung des
Windfeldes (12 h). Er ergibt sich grdBenordnungsmiBig als
Zeitraum, in dem eine Schwerewelle die Entfernung zwischen
zwel Gitterpunkten zurlicklegt; ein sehr viel gr&Berer Wert
von At wiirde das Differenzenverfahren numerisch instabil
machen (COURANT et al, 1928). Die groBe Rechenzeit, die sich
als Folge des kleinen Zeitschrittes ergibt, ist der Preis

fir die Benutzung der Bewegungsgleichungen (3.6). Numerische
Integration von (3.17) wiirde unter den gleichen Verh#ltnissen
einen Zeitschritt von einigen Stunden erlauben, als Folge

der sehr viel kleineren Phasengeschwindigkeit der planetari-

schen gegeniiber den Schwerewellen.

Die Differenzgleichungen wurden mit den Anfangsbedingungen

M1 = M2'= z = 0 und den Randbedingungen M1 = M2 = O flir einen
Zeitraum von 4 Jahren integriert. Fir die weitere Analyse der
LOsung wurden Tagesmittelwerte gebildet. Dadurch wurden Trig-

heits- und Schwerewellen weitgehend aus der L8sung eliminiert.

Das Ergebnis der numerischen Integration wurde aus den in der
Einleitung erwdhnten Grilinden als Realisierung eines stochasti-
schen Prozesses angesehen. Flir die Berechnung von Erwartungs-

werten wurde stets das zeitliche Mittel verwendet.

Die hier beschriebenen L&ufe des Modells hatten die Reibungs-
parameter Ay = 5-1O7cm2/s und B = 0. AuBerdem wurde in (3.6a,b)
der direkte LuftdruckeinfluB vernachlissigt. Weitere Liufe mit
anderen Werten der Reibungsparameter sowie mit EinschluB

des Luftdrucks als antreibender Kraft wurden durchgefiihrt. Sie
entsprachen in allen Punkten qualitativ den Feststellungen von
Kap. IV lber die Bedeutung von Reibung und Luftdruck; auf

eine Wiedergabe der Ergebnisse wird daher verzichtet.
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Abb. 5.1:

Isolinien der FeldgréBen als Funktion von Zeit und Linge (a)
bzw. Breite (b) fiir die Dauer von 4 Monaten.
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V.2. L&sung im rechteckigen Becken

Einen Eindruck von der typischen raumzeitlichen Struktur der
Lsung vermittelt Abb. 5.1. In Abb. 5.1a sind die Isolinien

von Oberflichenauslenkung ¢ und vertikal gemittelter Geschwin-
digkeit U = IXI/HO als Funktion von Zeit und Lingengrad bei 6 =
4O° dargestellt filir die Dauer von U4 Monaten. Hervortretendes
Merkmal ist die Schrigstellung der Isolinien, die nahezu

immer und an allen Orten eine westwidrts gerichtete Phasenaus-
breitung anzeigt. Als typische Phasengeschwindigkeit ergibt
sich ein Wert von 3-5 m/s. Die dominante Periode der Schwankun-
gen liegt bei etwa 10 Tagen. Weiterhin sind Wellengruppen zu
erkennen, die vom westlichen Rand ausgehen und mit einer
Geschwindigkeit von 0(1) m/s nach Osten wandern. Dies Verhalten
ist besonders ausgeprigt in den Feldern r und U2, weniger in
Ul'
Abb. 5.1b zeigt die entsprechende Darstellung als Funktion

von Zeit und Breitengrad bei A = 140° W. Wesentlicher Unter-
schied zu Abb. 5.1a ist das Fehlen einer klar bevorzugten
Ausbreitungsrichtung, sowohl hinsichtlich der Phasen wie auch
von Wellengruppen. Die Amplituden der Schwankungen liegen bei
v 10 cm flr die Oberfldchenauslenkung und bei & 3 em/s fiir die

Geschwindigkeit.

Einen erheblich genaueren Einblick in die Ausbreitungseigen-
schaften geben die Kohérenz- und Phasendiagramme von Abb. 5.2.
Aus den Phasendifferenzen flir Ost-West-Separation (Abb. 5.2a)
ergibt sich, daB westwlrts gerichtete Phasenausbreitung bei
allen Perioden im Bereich der Rossby-Wellen vorherrschend

ist. Bei sehr langen Perioden, etwa ab 50 d, geht die Phasen-
differenz jedoch allm&hlich auf Null zurilick. Hier findet der
Ubergang in das Sverdrup-Regime statt, und die Ubertragungs-
funktionen (4.42) werden symmetrisch hinsichtlich der Ost-West-
Wellenzahl. Bei sehr kurzen Perioden (< 5 d) #ndert die Phase
ihr Vorzeichen, und die atmosphidrisch induzierte Ausbreitung
nach Osten dominiert hier. Wegen der sehr kleinen Amplituden
ist dies in Abb. 5.1a nicht zu erkennen.
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Abb. 5.2:

Kreuzspektren der ozeanischen Variablen zwischen zwei Orten

in der Ndhe des Beckenzentrums nach II.
(a) Ost-West Separation 495 km
(b) Nord-Siid Separation 620 km
Positive Phase bei Fortpflanzung nach Osten bzw. Norden.
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Abb. 5.3:

Ausgezogene Kurve: Zeitlicher Verlauf des Volumentransports im

Einheit in m3/s.

westlichen Randstrom nach II.
Gestrichelte Kurve: Integrierter Sverdrup-Transport gemiB

(5.2).
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Die Phasendifferenzen bei Nord-Siid-Separation (Abb. 5.2b)
stimmen nur im Periodenbereich um 10 d mit der aus Abb. 5.1b
gefundenen Symmetrie hinsichtlich der Nord-Slid-Ausbreitung
{iberein. Besonders bei lingeren Perioden, in geringem MajBe
auch bei klirzeren Perioden, ergibt sich Bevorzugung der
Phasenausbreitung nach Norden. Diese Asymmetrie ist wahrschein-
lich eine Folge der Tatsache, daB die Amplitude des Windfeldes
in der ndrdlichen Beckenhilfte am grd8ten ist (vgl. Abb. 2.1).
Dort ist demnach die Erzeugung von Wellen am effektivsten.
Daher erwarten wir im Beckenzentrum einen UberschuB von

Wellen mit silidwdrts gerichteter Gruppengeschwindigkeit, was
nach der Dispersionsrelation (4.8) Phasenausbreitung nach
Norden entspricht. Der Betrag dieser Unsymmetrie hingt von der
Stdrke der Reibung ab.Er ist um so gréBer, je wirksamer die
Reibung ist, und daher bei den kurzen Rossby-Wellen am meisten

ausgeprigt.

In Kap. IV wurde die spektrale Form des Sverdrup-Gleichgewichts
eingeflihrt, welches eine Approximation bei tiefen Frequenzen
darstellt (vgl. (4.51)). Im Orts-Zeitraum lautet die ent-

sprechende Approximation aus (4.1)
{3 ¥/ = a (i (5.1)

Integriert man nun (5.1) ldngs eines Breitenkreises ilber das
Becken, mit Ausnahme einer dlinnen Reibungsgrenzschicht der
Dicke d am westlichen Rand so ergibt sich unter Beachtung der

Randbedingungen ¥ = O sowie der Definition von M

A L,
- g M, dx, - i § alet) dy, (5.2)
G ‘ f)(

d.h. der meridionale Transport in der Grenzschicht ergibt sich

aus dem Integral Ulber die atmosphidrische Anregungsfunktion.

Abb. 5.3 gibt ein anschauliches Bild davon, wie gut die numeri-
sche L&sung der Approximation (5.2) genligt. Fir die Berechnung
der Kurven in Abb. 5.3 ist die Grenzschichtdicke zu d = 300 km
angenommen; auBerdem sind beide Zeitreihen tiefpaBgefiltert,
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wodurch Perioden unterhalb von 20 d unterdriickt werden. Beide
Kurven zeigen ein hohes MaB8 an Ubereinstimmung. Die bestehenden
Abweichungen sind auf kurze Rossby-Wellen mit ostwirts ge-
richteter Gruppengeschwindigkeit zurilickzufiihren, filir die

(5.1) keine gute Approximation darstellt.

Abb. 5.4 zeigt die rdumliche Verteilung der mittleren
quadratischen Amplitude der drei fluktuierenden Felder.
Typische Werte sind 5-10 cm flir die Oberflichenauslenkung und
1-2 cm/s fir die Horizontalgeschwindigkeit. Die Verteilungen
haben nicht sehr viel Khnlichkeit mit der Verteilung der Wind-
Amplitude iber dem Nordpazifik. Insbesondere deutet das
Energiemaximum im westlichen Teil des Beckens auf dominierend
nichtlokale Vorginge hin. Bemerkenswert ist auch der sehr viel
glattere Verlauf der Verteilung filir ¢ gegeniiber u. Dies deutet
darauf hin, daB ¢ im allgemeinen gré&Bere Horizontalskalen hat

als die Horizontalgeschwindigkeit.

Bei der Betrachtung der Abb. 5.4, ebenso wie auch bei Abb.

5.1 sowie 5.7 unten, f&llt ein eigenartiges Verhalten in der
Ndhe des Randes auf. Dies gilt insbesondere fiir Darstellungen
von Ul’ U2. Der Grund daflir liegt in der diskreten Formulie-
rung der Randbedingungen in Kombination mit der Benutzung

eines verschachtelten Gitters. Die jeweils ein bzw. zwei
duBersten Gitterpunkte in diesen Abbildungen liegen tatsichlich
auBerhalb des betrachteten Gebiets. Bei der automatischen An-
fertigung der Zeichnungen wurden jedoch auch diese Punkte mit-
berlicksichtigt.

Abb. 5.5 zeigt Frequenzspektren der Feldgr&Ben im Zentrum des
Beckens sowie an zwei weiteren Orten nérdlich und stidlich

des Zentrums. Ein Vergleich mit Abb. 4.8 ergibt prinzipielle
Ubereinstimmung hinsichtlich der Lage des dominanten Peaks bei
einer Periode von etwa 10 Tagen, welcher der Eigenschwingung

(m, n) = (1, 1) aus Tabelle 4.1 zuzuordnen ist, sowie hinsicht-
lich des steilen Abfalls des Spektrums zu hohen Frequenzen hin.
Bei tieferen Frequenzen ergibt sich jedoch ein deutlich ver-
schiedenes Bild. Auf die weiteren Eigenschwingungen weist nur
noch ein weniger stark ausgeprigtes Maximum bei 15-16 Tagen hin,
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Abb. 5.5:
Frequenzspektren der Variablen des numerischen Modells an

drei verschiedenen Orten nach II.
Der schraffierte Bereich gibt das 95%-Konfidenzintervall an.
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welches den Kombinationen (3,1) bzw. (1,2)'zuzuordnen ist.
Kombinationen mit geradem m scheiden aus, da bei dem zentralen
Lédngengrad die Felder U1 und ¢ eine Nullstelle und U2 ein
Minimum der rms-Amplitude haben. Dadurch entf#llt insbesondere
der Beitrag der Kombination (2,1) in Abb. 5.5. Weitere Maxima
sind nicht mehr eindeutig zu identifizieren, und zu tieferen
Frequenzen hin sind die Spektren mehr oder weniger weiB.

Der Grund fiir das Ausbleiben weiterer Maxima ist in der Wir-
kung der Horizontalreibung zu suchen; vgl. die Diskussion im
AnschluB8 an (4.55).

SchlieBlich betrachten wir noch die lokale Korrelation der
numerischen LOsung zum atmosphirischen Kraftfeld. Abb. 5.6
zeigt Kohdrenz und Phasendifferenz zwischen Strémungs- und
Windkomponenten, sowie zwischen Oberflichenauslenkung und
Luftdruck, im Zentrum des Beckens. Auch hier ergibt sich sehr
weitgehende Ubereinstimmung mit den Ergebnissen des analyti-
schen Modells (Kap. IV.7). Bei niedrigen Frequenzen besteht
praktisch keine Kohdrenz zwischen ozeanischen und atmosphiri-
schen Variablen. Zu hohen Frequenzen hin erfolgt ein sprung-
hafter Anstieg der Kohirenz fiir gewisse Kombinationen von
Variablen (ul—rl, Us=Tys z-p). Die Kohdrenz wird allerdings
nicht perfekt wie in (4.66). Dies liegt vorwiegend daran, daB
in (4.66) die endliche Beckengr&Be nicht berlicksichtigt ist.
AuBerdem ist in diesem Frequenzbereich die flir (L4.66) voraus-
gesetzte quasilineare Beziehung (2.12) eine weniger gute

Approximation.

V.3. Rektifikation

In einem streng linearen System erzeugt ein Kraftfeld mit
verschwindendem Mittelwert eine ozeanische Reaktion, deren
Mittelwert ebenfalls verschwindet. Die Bewegungsgleichungen
(3.6) sind aber infolge der Advektionsterme nicht linear. Der
Mittelwert der numerischen L&sung wird daher AufschluB iber
die Bedeutung der nichtlinearen Terme geben.
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Die Mittelwerte der drei Feldgr&Ben sind in Abb. 5.7 darge-
stellt. Verglichen mit den typischen Amplituden der Schwan-
kungen sind die Mittelwerte sehr klein; sie erreichen maximal
0.3 ecm (z), 0.1 cm/s (Ul) bzw. 0.2 em/s (U2), also etwa

5-10 % der mittleren quadratischen (rms) Amplituden. Diese
Werte lassen sich aus einer 4-jihrigen Zeitreihe statistisch
nicht eindeutig als von Null verschieden bestimmen. Bei einer
MeBreihendauer von 4 Jahren und einer dominanten Zeitskala
von 10 Tagen enthdlt eine Zeitreihe etwa 140 unabhiingige Werte.
Der Fehler des Mittelwerts der Zeitreihe ist dann (140) 2
bezogen auf die Standardabweichung, also etwa 8 % der in Abb.
5.4 gezeigten rms-Amplituden.

Der maximale Meridionaltransport tritt am westlichen Beckenrand
in einer dlinnen Grenzschicht auf. Der ilber die Grenzschicht
integrierte rektifizierte Transport entspricht 1-2 Sverdrup

und ist nach Norden (Siiden) in der n&rdlichen (siidlichen)
H&1fte des Beckens gerichtet. Diese Vorzeichen stimmen mit
analytischen Resultate von PEDLOSKY (1965) und VERONIS (1970)
Uberein. Der absolute Betrag ist jedoch so gering, daB sich

ein klarer Widerspruch zu der Aussage von VERONIS (1970) er-
gibt, wonach die rektifizierte Strdmung nahezu von gleicher
GroBenordnung wie die windinduzierte mittlere Zirkulation

sein kann.

Zwel Grilinde kommen zur Erklirung dieser Diskrepanz in Betracht.
Zum einen haben die Modellrechnungen von VERONIS (1970) eine
wesentlich h&here Rossby-Zahl, als sie sich im vorliegenden
Modell aufgrund der Amplitude der Windschwankungen ergibt.
Entsprechendes gilt Ulbrigens auch flir die Tankversuche von
WHITEHEAD (1975) sowie FIRING & BEARDSLEY (1976). Zum anderen
ergibt sich ein Unterschied durch die stochastische Natur des
Prozesses, die bei VERONIS nicht betrachtet wurde. Um dies zu
verstehen, greifen wir auf die quasigeostrophische Bewegungs-
gleichung in der nichtlinearen Form (3.17) zuriick, die sich
schreiben 148t als
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Abb. 5.7:
Horizontale Verteilung des zeitlichen Mittelwerts.

Isoclinienintervalle:
0.017 cm (g), 0.007 cm/s (U1), 0.015 cm/s (U,)
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L Y o) = 2 (st (5.3)

mit nichtlinearem Operator L. Statistische Mittelung von (5.3)
ergibt, mit < a > = O und ¥' = ¥ - < ¥ >

i
. ¢ — & ] N
L <Y > —-<j(_‘._/\/(/’)) (5.4)
Ho
Die rechte Seite von (5.4) stellt die durch Rektifikation ent-

standene Antriebsfunktion der mittleren Zirkulation dar. Wir

i

werten sie aus flir einen Wellenansatz der Form (4.7), d.h.

— ,‘ \L{X - t.‘)( )
Yixt) = 2 Y. e (5.5

'
A a3
v\rl.a

~

und erhalten

."{(k%’)d s i ]
, , ; b AL J
Lo<¥> = =5) kxk<Y Y e (5.6)

Dabei spielt es keine Rolle, ob Frequenzen und Wellenzahlen
gemdB der Dispersionsrelation (4.8) verkniipft sind oder nicht.
Sind nun die Phasen der Komponenten mit verschiedenen Wellen-
zahlen zuf8llig und unabh&ngig voneinander, oder anders ausge-
drickt ist das Wellenfeld r#umlich homogen, so ergibt sich un-
mittelbar

[ <Y

i

@ (5.7)

Das Bestehen von festen Phasenbeziehunger ist also (in der
quasigeostrophischen N&herung) eine notwendige Voraussetzung
dafir, daf Uberhaupt Rektifikation auftreten kann. Feste
Phasenbeziehungen wird man am ehesten in der Nihe lateraler
Ré&nder infolge von Reflexionen erwarten. Sie k&nnten jedoch

auch als Folge nichtlinearer Wechselwirkungen der verschiedenen
Wellenkomponenten sowie durch feste Phasenbeziehungen im Wind-
feld auftreten.

Zusammenfassend bleibt als Resultat der numerischen Rechnungen
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festzuhalten, daB winderzeugte Fluktuationen keinen nennens-
werten EinfluB auf die mittlere Zirkulation haben.

V.4, Der EinfluB der Bodentopographie

Zieht man den irreguléren Verlauf der ozeanischen Bodentopographie
in Betracht, so ergeben sich wesentliche neue Gesichtspunkte flir
das Problem der winderzeugten Strdmungsanomalien. Durch die
Topographie kommt eine weitere Lingenskala (beziehungsweise ein
Spektrum von Lingenskalen) ins Spiel, und die Skalen in Ozean

und Atmosphire sind nicht mehr direkt miteinander verknipft.

Der EinfluB irregulirer Topographie auf ozeanische Strdmungen
wurde bislang mit verschiedenen Methoden theoretisch untersucht.
RHINES & BRETHERTON (1973), THOMSON (1975) sowie ODULO & PELINOV-
SKY (1978) benutzten analytische Approximationen, die auf der
Kleinheit gewisser Parameter beruhen (z.B. relative Amplitude
der Topographie, Skalenverhdltnis von Topographie und Stroémung).
Dagegen wandten HERRING (1977) und HOLLOWAY (1978) eine Technik
an, die filr die Behandlung starker Wechselwirkungsprobleme ent-
wickelt worden ist. BRETHERTON & HAIDVOGEL (1976) fiihrten eine
numerische Integration der (stark vereinfachten) quasigeostro-
phischen Bewegungsgleichung (3.17) durch. All diesen Arbeiten
ist gemeinsam, daB die Evolution eines anfangs gegebenen Strdo-
mungsfeldes untersucht wird. Schwerpunkt der Untersuchungen ist
die nichtlineare Energiekaskade; der Prozess der atmosphlrischen

Anregung wird dagegen nicht betrachtet.

Wir wollen zunidchst die Frage diskutieren, ob die ozeanische
Reaktion auf groBridumige Windfelder auch lber irreguldrer
Topographie weiterhin vorwiegend barotrop bleibt, so wie das
{iber ebenem Boden der Fall ist. Dazu gehen wir davon aus, da8
die Horizontalskala der atmosphirischen Felder in der Regel
erheblich grdBer ist als die filir die Bodentopographie charak-
teristische Linge. Wie in Kap. III.2 gezeigt, greift die wind-
erzeugte Strdmungsschwankung bis zum Boden durch. Durch das
Bodenprofil wird hier ein Vertikalgeschwindigkeitsfeld erzeugt,
dessen Horizontalskala der des Bodens entspricht. Durch dieses
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Vertikalgeschwindigkeitsfeld kann nun entweder ein zusdtzliches
barotropes Signal, oder aber eine barokline Strdmung induziert
werden. Welcher der beiden Fidlle wirklich auftritt, kann auf
die gleiche Weise wie in Kap. III.2 festgestellt werden. Bei
der Definition (3.4) der Eindringtiefe h, muB natiirlich die
Integration vom Boden aus beginnen. Nimmt man die Schichtung
(3.2) auch fiir den tiefen Ozean als gliltig an, so erhdlt man im
wesentlichen (3.5), wobel allerdings Ng durch Ny, die Schich-
tung am Boden, zu ersetzen ist. Da NH/NO * 0.1 ist, verschiebt
sich in Abb. 3.1 die Kurve konstanter Eindringtiefe zu hdheren

Wellenzahlen hin, und zwar um mindestens den Faktor 1015 * 3,

Bei diesen hohen Wellenzahlen enthfdlt jedoch das Bodenprofil
noch genligend viel Variabilitdt, um barokline Bewegungen zu er-
zeugen. Nach BELL (1975) ist das Spektrum des Bodenprofils iso-
trop und verhdlt sich wie k"2 bei héheren Wellenzahlen. In

der kinematischen Randbedingung tritt nur der Gradient des
Bodenprofils auf; dessen Spektrum ist weiB. Diese Aussage gilt
bis zu Wellenlédngen von wenigen Kilometern. Daraus folgt, daB
bei typischer ozeanischer Topographie das windinduzierte
Strémungsfeld eine kleinskalige barokline Komponente hat,

" welcher in der Regel zum Boden hin intensiviert ist (vgl.
McWILLIAMS, 1974).

Ein barotropes Modell kann jedoch trotzdem nlitzliche Aussagen
liefern, sofern man nur an der groBrdumigen Struktur der
Strémung interessiert ist. Die Gleichungen (3.6) bzw. (3.17)
bleiben dann glltig, falls man alle Variablen als geeignete
horizontale Mittelwerte interpretiert. Voraussetzung ist
allerdings, daB die durch die barokline Bewegung und die
Wechselwirkung mit der kleinskaligen Topographie hervorge-
rufenen Reynolds-Spannungen entweder vernachlissigbar sind
oder in die Parametrisierung von Horizontal- bzw. Bodenreibung

einbezogen werden kdnnen.

Die numerische Integration von (3.6) wurde fiir das in Abb.
5.8a dargestellte Gebiet durchgefiihrt. Die Topographie ist
in dieser Abbildung in Form der Isolinien von f/H wiedergegeben;
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Abb. 5.8:

a) Verteilung von f/H im Modell des Nordatlantik. Einheit
10-10 (em s)-1, Linienintervall 0.3 » 10-10 (em s)-1

b) Mittlere quadratigche Amplitude des horizontalen Massen-
transportes in 100 cm? s~1. Linienintervall 105 em? s-1,
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diese GrdB8e ist dynamisch relevanter als das Bodenprofil allein.
Die tats&dchliche Bodentopographie des atlantischen Ozeans
wurde flr die Zwecke des numerischen Modells geglittet.

Wie im Fall des ebenen Bodens, so war auch in diesem numeri-
schen Experiment die rektifizierte mittlere Strﬁmung duBerst
klein und nicht weiter von Interesse. Es scheint demnach, daB
trotz der von der Topographie erzwungenen kleineren Skala
der Bewegung die nichtlinearen Wechselwirkungen weiterhin nur

eine untergeordnete Rolle spielen.

Die mittlere Amplitude der Transportfluktuationen,

< Mi + M§> %2 ist in Abb. 5.8b dargestellt. Ihre riumliche Ver-
teilung ist stark von der Topographie beeinfluBt. Maximalwerte
treten, auBer in der N#he der Kiisten, im Bereich des mittelat-
lantischen Riickens auf. Die in Abb. 5.4 vorhandene Ost-West-
Asymmetrie ist nur noch andeutungsweise festzustellen. Die
GroBenordnung der Amplitude entspricht dagegen in etwa dem

Fall des ebenen Bodens.

Wihrend die Spektren in Abb. 5.5 typisch fir den gréften Teil
des Beckens waren, ergab sich im topographischen Experiment eine
starke r8umliche Variabilitit nicht nur der Amplitude, sondern
auch der Form der Frequenzspektren. Auf die Wiedergabe einzelner
Spektren wird daher verzichtet. Abb. 5.9 zeigt die Isolinien

der Spektraldichte Eml(w) + Ey_(w) als Funktion von Frequenz

und Breitengrad (a) bzw. Li#ngengrad (b). In Abb. 5.9a f&11t
besonders das Energiemaximum bei etwa 65° W und einer Periode
von 10 Tagen auf. An dieser Stelle ist die Topographie nahezu
eben, und man erwartet &hnliche Verhiltnisse wie im idealisier-
ten Becken. Dagegen liegt in Abb. 5.9b bei U40° N das Maximum

bei 5 Tagen. Wellen dieser Periode treten im rechteckigen

Becken nicht auf; es handelt sich eindeutig um topographische
Wellen. An den meisten Orten liegt ein Energiemaximum zwischen
diesen Perioden; wie aus Abb. 5.8a hervorgeht, ist der topo-
graphische gegeniiber dem planetarischen EinfluB meist dominant.

In Abb. 5.9a zeigt sich weiterhin starke Variabilitit der Spek-
tren im Periodenbereich um 50 Tage. In diesem Bereich erwarten
wir nach dem oben gesagten ein Sverdrup-Gleichgewicht. Unter
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LONGITUDE

10.0-

PERIOD (days)

PERIOD (days)

2.5

Abb. 5.9:

Spektrale Energiedichte des Massentransports als Funktion
der Frequenz und .

a) der geographischen Lénge bei 35° N

b) der geographischen Breite bei 28° W
Die Linien 35° und 28° W sind in Abb. 5.8a gestrichelt einge-

zeichnet.
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Berlicksichtigung der Bodentopographie lautet dies

HM-V(Of7u) = alsd) (5.8)
Durch (5.8) ist der Transport normal zu den Kurven mit
gleichem f/H-Wert gegeben; die Tangentialkomponente findet
man durch Integration der Kontinuit#tsgleichung entlang
dieser Kurve. Wie HASSELMANN (1980) ausfiihrlich diskutiert,
kommt es nun entscheidend darauf an, ob die Isolinien von
f/H geschlossen sind oder an den Kiisten enden. Im letzteren
Fall ergeben sich gegenliber H = const keine wesentlich
neuen Gesichtspunkte. Auf geschlossenen Kurven versagt dagegen
die Approximation (5.8). Dieser Fall liegt hier vor: Wie aus
Abb. 5.8a ersichtlich ist, schneidet der Breitenkreis 35° N
mehrfach geschlossene f/H-Kurven. Die starke niederfrequente
Variabilitdt in Abb. 5.9a wird dadurch verstindlich.

Die Koh8renz zwischen ozeanischen und atmosphirischen Variablen,
die schon im rechteckigen Becken nur bei hohen Frequenzen

und nur zwischen gewissen Variablen besteht, wird durch die
Bodentopographie vollends zerstdrt. Dies liegt zum Teil an

der hSheren Frequenz der topographischen (gegeniiber planeta-
rischen) Wellen, wodurch der Resonanzbereich insgesamt breiter
wird. Zum anderen haben hochfrequente erzwungene Strémungen
Jetzt eine andere Wellenzahlstruktur als die jeweiligen
atmosphérischen Felder, wodurch ebenfalls die Kohirenz redu-
ziert wird. Nur im silidwestlichen Teil des Beckens, bei nahezu
ebenem Boden, ergeben sich 3hnliche Resultate wie in Kap. V.2
(Abb. 5.6).

Um den EinfluB der Klistengeometrie von dem der Bodentopographie
zu trennen, wurde schlieBlich noch ein Experiment mit der Geo-
metrie von Abb. 5.8a, jedoch ebenem Boden gemacht. Es zeigte
sich, daB8 die Klistengeometrie wenig EinfluB auf die L&sung hat;
gegenliber Kap. V.2 ergaben sich keine wesentlichen Unterschiede.
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VI. SCHLUSSBEMERKUNG

Das Ziel der vorliegenden Arbeit war, den ProzeB der atmos~
phirischen Anregung von niederfrequenten Strdmungsschwankungen
im Ozean zu verstehen. Der gegeniiber fritheren Arbeiten wesent-
lich neue Gesichtspunkt besteht in der statistischen Betrach-
tungsweise. Diese erweist sich als unumginglich, wenn man zu
Aussagen kommen will, die sich zumindestens prinzipiell durch
Messungen im Ozean Uberpriifen lassen.

Einige Aspekte des Problems kdnnen bereits mit einem linearen
analytischen Modell zufriedenstellend beantwortet werden. In
einem groB8en Bereich von Raum- und Zeitskalen ist die ozeani-
sche Reaktion vorwiegend barotrop; ausschlieBlich der barotrope
Anteil wird in dieser Arbeit behandelt. Die allgemeine Struktur
der barotropen Reaktion, die typische Form von Frequenzspektren
und horizontale Ausbreitungscharakteristiken werden diskutiert.
Es zeigt sich, da8 selbst unter sehr idealisierten Voraus-
setzungen fast keine Koh#renz der ozeanischen mit den atmosph&-
rischen Feldvariablen besteht. Mit Hilfe eines nichtlinearen
numerischen Modells wird ferner gezeigt, daB die Rektifikation
windinduzierter Schwankungen flr die allgemeine Zirkulation

des Ozeans nur eine untergeordnete Rolle spielt.

Einige wichtige Problemkreise bleiben jedoch unerledigt. Da

ist zun#chst die Frage nach der baroklinen Reaktion, die ja
z.B. filir alle mit dem Temperaturfeld und Wirmetransport zusam-
menh#ngenden Probleme wichtig ist. Wie oben gezeigt, hingt

die Stirke des baroklinen Strémungsfeldes entscheidend von der
Energie der atmosph#rischen Felder bei hohen Wellenzahlen ab.
Letztere ist leider nur sehr unzureichend bekannt. Um hier
weiterzukommen, sind kleinskalige (0(20~50)km) Messungen der
atmosphirischen Felder iber dem Ozean ndtig. Bislang sind
solche Messungen deswegen nicht durchgefiihrt worden, weil diese
Information fiir das Verstdndnis der in der Atmosphdre ablaufen-
den Prozesse nicht zentral ist. Es scheint deshalb, daB8 die
Initiative zu Messungen dieser Art mehr von Ozeanographen als
von Meteorologen ausgehen miiBte. Ein systematisches MeBprogramm
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ist mit den derzeit vorhandenen Hilfsmitteln jedoch nicht in
Sicht, hauptsichlich wegen des groBen Aufwandes, der dazu
nétig wédre. Es erscheint mdglich, daB sich in der Zukunft
durch die Satelliten-Ozeanographie diese Situation verbessern

wird.

Ein zweiter unbefriedigender Punkt betrifft die Interpretation
ozeanischer Beobachtungen im Hinblick auf den in dieser Arbeit
untersuchten Prozess. Die Amplitude der Strdmungsschwankungen
h&ngt ja zum Teil stark von Reibungsparametern ab, deren
GrdB8enordnung nur sehr unzureichend bekannt ist. Eher schon
kénnten Messungen der Fluktuationsamplitude zur Bestimmung
dieser Reibungsparameter benutzt werden, sofern anderweitige
Evidenz dafiir vorhanden ist, daB die Fluktuationen atmosph#-
risch erzeugt sind. Solche Evidenz ist aber h&chstens indirekt
zu erhalten, da, wie ausfilihrlich dargestellt, das Vorhandensein
einer Kausalbeziehung im allgemeinen keine Koh#renz zwischen
atmosphdrischen und ozeanischen Variablen zur Folge hat.
Versuche, eine solche Kohdrenz zu messen, werden daher in

der Regel nicht erfolgreich sein. Indirekte Evidenz 14Bt sich
aber mdglicherweise aus den Propagationseigenschaften von
Fluktuationen im Ozean erhalten; vgl. etwa das Phasendiagramm
in Abb. 5.2a. Solche Béobachtungen sind nun ebenfalls sehr
aufwendig; sie erfordern die gleichzeitige Messung von Strdmung
und evtl. Bodendruck an mindestens drei hérizontal hinreichend
benachbarten Orten flir die Dauer etwa eines Jahres oder linger.
Es ist zu hoffen, daB die geplanten Messprogramme des neuge-
grindeten Sonderforschungsbereichs "Warmwassersphire des
Atlantiks" an der Universit#dt Kiel hierzu einen Beitrag leisten

werden.
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Anhang A:
Notation bei der Spektraldarstellung

Seien Xi(f’t)’ i=1,2..., stochastische Funktionen von Ort und
Zeit, welche rdumlich homogen und zeitlich station#r sind und
verschwindenden Mittelwert haben. Die wichtigsten statistischen
Eigenschaften der Xi(f’t) (bei gauBverteilten Variablen sogar

alle) werden durch die Kovarianzmatrix

Rij(sT) = <x3(x,t)x;(x+x,641)> (A1)
beschrieben. Die Kreuzspektralmatrix Aij ist mit Rij verknipft
durch

1 -iwt

Co- bzw. Quadraturspektrum sind definiert als Real- bzw. Imaginir-
teil des Kreuzspektrums,

Aij(z’w) = Cij(s’w) °1Q1J(£‘,w) (AB)
Das Frequenzspektrum der Variablen Xi(f’t) ist dann
Ei(w) = Aii(o’w) (AL)

Fiir die Kohdrenz Y3 sowie Phasendifferenz ¢ij zwischen zwei

J
Zeitreihen gilt

_1/2
(A5)

vi;(Ts0) = |Aij(§,w)l(Ei(w)Ej(w))
tan ¢;;(r,w) = Q;5(r,w)/C;5(r,u) (A6)

Bei dieser Definition ist die Phasendifferenz positiv, wenn die

zuerst genannte Variable fiihrt.

Die Fourier-Zerlegung von xi(g,t) lautet in diskreter Schreibweise



- i i(kex-wt)
X (,8) = g L ay, et s (AT)

~ ~

mit der Realit#tsbedingung

i _ i *
ag T (a-k,-w) (A8)
Die Homogenit#dts- und Stationarititsbedingung ist
i J - . -
2<al~(w a}f'w'> = Fij(lf’w)Alwadkk'amw o ,‘ (A9)

Dabei bezeichnen Ak, Aw das Intervall, fir das der entsprechende
Summenterm in (A7) reprisentativ ist, und Gk,k' bzw. 6 ., das
Kronecker-8. Durch (A9) wird der Spektraltensor Fij(g,w) definiert.
Er ist mit der Kreuzspektralmatrix verknilipft durch

~iker
Aij(f,w) = fdk Fij(g,w)-e ~ = (A10)

Die Diagonalelemente Fi(k,w) sind die Frequenz-Wellenzahlspektren
der jeweiligen Variablen und mit den Frequenzspektren verknlpft

durch

E;(w) = fdk Fi(g,m) (A11)



Anhang B:

Numerische Auswertung der Integrale (4.41) und (¥.00)

Fiir die numerische Auswertung der Integrale (4.41) bzw. (4.60)
werden zunidchst Polarkoordinaten r,6 gemiB

(1]

K a + r cos 6O

1
(B1)

r sin ©

K

eingefiihrt, deren Ursprung im Zentrum des Resonanzkreises (4.46)

liegt. Anstelle von r wird als Integrationsvariable x = arsinh(r/r )
mit v, = 27/2000 km T )
numerische Konvergenz erreicht. Das Doppelintegral iiber x und 8

verwandt. Dadurch wird wesentlich bessere

wird durch eine Doppelsumme mit 3quidistanten Schrittweiten

Ax = xmaX/Nx und A8 = 2m/N, approximiert. Die Ergebnisse in

Abb. 4.7 bzw. 4.10 wurden mit Xpax = 2+95 Ny = 55 und Ny = 45
erhalten. Sie sind nahezu unabhéngig von der Wahl dieser Parameter,
sofern die Ubertragungsfunktion (4.42b) des abgeschlossenen

Beckens als Integrand gewidhlt wird.

Wegen des in Abschnitt IV.5 erwdhnten fast diskontinuierlichen
Verhaltens von Tw(g) wirde man jedoch extrem groBe Werte N,» Ng
fiir eine gute Approximation des Integrals im unbegrenzten Gebiet
bendtigen. Die numerische Integration lber T”(k) wird daher wie
folgt modifiziert. Die Umgebung des Resonanzkr;ises wird durch

die Bedingung
lu-2(k) |2 <e Min(w?,22(k)) (B2)

definiert (vgl. (4.47)). Dabei ist willkiirlich € = 0.2 gew#hlt;
der genaue Wert von € erwies sich in weiten Grenzen als unwesent-
lich. Punkte, filir welche die Ungleichung (B2) erfiillt war, wurden
von der oben beschriebenen numerischen Integration ausgeschlossen.
Zu dem so erhaltenen Wert muB noch der Beitrag des Resonanzkreises
addiert werden, der durch die folgende analytische Approximation

erhalten werden kann.



Das Integral (4.41) 148t sich schreiben als {(Index w unterdrickt)

E = fdk F (k) T (k)
(B3)
= frdrdé F_(r,6) T (r,0)
Aus der Umgebung des Resonanzkreises
r=r_= [(8/20)% - £ %/gH ]%é (BY)
o w o "8%

kommt der Hauptbeitrag zum Integral. Daher wird (B3) approximiert
durch

E = Jdor,F,(r_,0) fdr T (r,6) (B5)

Zur Auswertung des Integrals liber r fiihren wir zunichst £ = r - r
als Integrationsvariable ein und entwickeln fiir kleine E£:

o

T(r +£,0) = [(2ury)?e%+R%(r_,8)+0(£”)] (B6)
wobei R(r,0) mit R, aus (4.15) identisch ist.

Hinsichtlich £ erstrecken wir die Integration von ~* bis += und

erhalten:

I T(r +£,0)dE = 11[2wr=oR(ro,e)]‘1 ‘ (B7)

Damit ergibt sich aus (B5)

F.(r,,0)

= a "o’ (B8)
B =55 Jd6 Rfro,65

Der Integrand von (B8) ist nicht l#nger pathologisch, und das

Integral kann leicht numerisch ausgefiihrt werden.
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