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Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wird mit Hilfe eines eindimensionalen Deck-
schichtmodells und klimatologischer Oberflachenflisse, unter dem Gesichts-
punkt der Warmebilanz und der potentiellen Energie, der EinfluB verschiedener
physikalischer Prozesse auf die Entwicklung der saisonalen Grenzschicht
untersucht. Das Deckschichtmodell ist ein integrales Modell, basierend auf
der Erhaltung der Warme bzw. des Auftriebs und der turbulenten kinetischen
Energie (TKE) innerhalb der turbulent durchmischten Schicht, die nach oben
durch die Meeresoberflache und nach unten durch eine Turbokline begrenzt
wird. Die Parametrisierung der Produktion und Dissipation der TKE erfolgt
proportional der Reibungsgeschwindigkeit des Wassers mit einer Tiefen-
abhangigkeit der Dissipationsrate. Turbulente Oberflédchenflisse, langwellige
Strahlungsbilanz und Bewblkungsgrad werden dem klimatologischen Datensatz
von Bunker entnommen, wahrend die kurzwellige Strahlung bei wolkenlosem
Himmel mit Hilfe eines empirischen Strahlungsmodells berechnet wird, um den
Tagesgang der solaren Strahlung aufldésen zu kodnnen. Dieser bewirkt eine
tagliche Sprungschicht im Ozean, deren EinfluBR auf den Jahresgang der Deck-
schicht mit Hilfe eines mittleren Zenitwinkels und einer additiven, empirisch
bestimmten Konstanten parametrisiert wird, um die Modellintegrationen mit
einer zeitlichen Aufldésung von zwei Zeitschritten pro Tag durchfihren zu

kdénnen.

Die Modellergebnisse stellen ausschliellich eine Reaktion der Mischungs-
schicht und der Sprungschicht auf den téaglichen und saisonalen Zyklus der
Oberflachenflisse dar. Nach dem Einsetzen der frihjéhrlichen Erwdrmung, zur
Zeit der Tag- und Nachtgleiche, beginnt das tégliche Maximum der Mischungs-
tiefe rasch abzunehmen. Je flacher die Deckschicht wird, desto geringer
wird die Dissipationsrate der TKE, und die turbulent durchmischte Schicht
splirt mehr und mehr den Einflull der an der Oberfldche durch brechende Wellen
und Luftdruckschwankungen und der an der Basis durch Scherungsinstabilitat
produzierten TKE. Der Anstieg wird deshalb schwacher und die Deckschicht
erreicht 1ihr sommerliches Minimum, wenn das Maximum des Nettowadrmeflusses
erreicht wird, etwa zur Zeit der Sommersonnenwende. Von diesem Zeitpunkt an
vertieft sich die Deckschicht und kélteres Wasser aus der Sprungschicht
wird ihr zugefihrt ((“"entrainment'). Die Deckschichttemperatur erhoéht sich
noch so lange, bis der positive Warmeflul an der Oberfldche durch den

negativen FIluR am Boden der Deckschicht kompensiert wird. Im weiteren



Verlauf der Integration vertieft sich die Deckschicht zuerst Ilangsam, um
dann rasch die Hauptsprungschicht zu erreichen (bei ausgeglichener jahrlicher
warmebilanz). Dieser mittlere Zyklus beschreibt den mittleren Zustand der

saisonalen Grenzschicht.

Vergleiche zwischen Modellresultaten und mittleren beobachteten Oberfléachen-
temperaturen von Bunker und Deckschichttiefen von Robinson, Bauer und
Schroeder (RBS) an vier ausgewahlten geographischen Orten im Nordatlantik
zeigen, daB in der Region um 41° N, 27° W, ein Gebiet, in dem die Bilanz
des jahrlichen Oberflachenwarmeflusses ausgeglichen ist, simulierte Werte
relativ gut mit den Beobachtungen bereinstimmen. In der Sargasso-See
(33° N, 50° W), ebenfalls ein Gebiet ausgeglichener jahrlicher Warmebilanz,
entsprechen zwar die sommerlichen Deckschichttiefen den RBS-Tiefen, das
Modell Uberschatzt aber im Sommer die Oberflachentemperatur. Mit einer
Reduzierung der jahrlichen Amplitude des Nettowdrmeflusses lalkt sich dagegen
eine gute Anndherung an die beobachteten Werte erreichen: In den Gebieten
nérdlich (62° N, 35° W) und sudlich (31° N, 25° W) der Linie ausgeglichener
jahrlicher Warmebilanz fallen die Temperaturen erwartungsgemdl zu niedrig
bzw. zu hoch aus, Abweichungen mit umgekehrten Vorzeichen lassen sich bei
den Deckschichttiefen feststellen. Die Modellresultate in diesen vier
betrachteten Regionen haben eines gemeinsam, sie unterschidtzen den frih-
jahrlichen Anstieg der Deckschichttemperaturen. Da die mittleren ozeanischen
Verhaltnisse in den Gebieten verschieden sind (Nordatlantikstrom, Ruck-
zirkulation des subtropischen Wirbels), in den sudlich gelegenen Regionen
geostrophische Stromung und Ekman-Strom im Mittel kalteres Wasser heran-
fuhren und Ekman'pumping™ im Fruhjahr keinen wesentlichen Einflul3 auf die
mittlere Warraebilanz hat, ist der Schlul3 zuldssig, dall dieser Fehler auf

ungenaue Messungen der Temperaturprofile iIm Ozean oder auf fehlerhafte

Oberflachenflisse zurickzufihren ist.

Untersuchungen hinsichtlich zufalliger téglicher Variationen der Kkurz-
welligen Strahlung und mittlerer Fehler in den Warmeflissen zeigen, dal die
taglichen Variationen, vorausgesetzt der integrierte Warmeinhalt erfdhrt
keine Anderung, nur einen geringfigigen Einflul auf die Bestimmung der
mittleren Deckschichttemperatur ausiben. Mittlere Fehler von £ 10 W/m2

kénnen jedoch eine Temperaturanomalie von bis zu * 1.5 K bewirken. Diese

Ergebnisse stehen im Einklang mit den Untersuchungen von Adamec und Elsberry
(1984). Sie zeigen, wie stark der EinfluB mittlerer Warmeflisse auf die

Bestimmung der Deckschichtteraperatur ist.



In Gebieten positiver bzw. negativer jahrlicher Warmebilanz wird davon aus-
gegangen, dall advektive Prozesse den Haushalt auszugleichen versuchen. Um
den Effekt barotroper mittlerer Stromungen bericksichtigen zu kénnen, werden
Modellintegrationen entlang ausgewahlter Trajektorien durchgefiuhrt, die
Drifterexperimenten bzw. dem Princeton-Modell entnommen wurden. Die Modell-
experimente iIn der Region des Nordatlantikstromes =zeigen, dalR der mittlere
barotrope Transport nicht ausreicht, die negativen jahrlichen Oberflachen-
warmeflisse zu kompensieren. Angewandt auf die Region des subtropischen
Wirbels, tragt die lagrangesche Methode zum Verstédndnis der Formation des
subtropischen Mode-Wassers bei. Uberschreitet die sich nach Siiden bewegende
Modellwassersdule die Linie ausgeglichener jahrlicher Warmebilanz der
Oberflachenflisse (Null-Linie), nimmt das Jahresmaximum der Deckschicht-
tiefe einen weiltaus geringeren Wert an als in vorangegangenen Jahren. Die
vertikale Ausdehnung der saisonalen Grenzschicht wird somit stark reduziert
und das iIm vorangegangenen Fruhjahr entstandene Wasser stellt mit seinem
charakteristischen Thermostad das in der Sargasso-See zu beobachtende
subtropische Mode-Wasser dar. In den darauffolgenden Jahren nimmt die
Machtigkeit der saisonalen Grenzschicht nur allmdhlich ab und Ekman-""pumping"
bestimmt zu groflen Teilen die Entstehung des starker geschichteten Zentral-
wassers. Die Formationsrate des Mode-Wassers hangt im wesentlichen von der
Differenz zwischen den maximalen jahrlichen Deckschichttiefen auf der
Trajektorie und von der Geschwindigkeit der mittleren Stromung orthogonal
zur Null-Linie ab. Dieser simulierte Prozel der Wassermassenformation kann
auch die von Tally und Raymer (1982) und von Jenkins (1982) beobachtete
negative Korrelation zwischen Oberflachenwarmeflissen und Mode-Wasser-
Temperaturanomalien erkldren. In einem relativ “kalten” Jahr verschiebt
sich die Null-Linie um mehrere Breitengrade nach Suden, um auf diese Weise
warmeres Mode-Wasser entstehen 2zu lassen. "Warmere'" Jahre haben einen
umgekehrten Effekt. Dieser fallt aber geringer aus, da der horizontale
Gradient des jahrlichen Nettowadrmeflusses noérdlich der Linie starker ist
als sudlich davon und somit eine starke Verschiebung nach Norden nicht

stattfinden kann.



Summary

In this paper the role of heat budget and potential energy in the seasonal
boundary layer is investigated with help of a one-dimensional mixed-layer
model . The model is a Kraus-Turner type integral model based on conservation
of buoyancy and turbulent Kkinetic energy (TKE) within the mixed layer.
Production and dissipation rates of the TKE are assumed to be proportional
to the friction velocity with a depth dependence of the dissipation rate.
The model 1is forced by Bunker"s climatological surface fluxes. To resolve
the diurnal cycle of the boundary layer short-wave radiation is calculated
by a radiation model based on Paltridge and Platt"s empirical parameteriza-
tion of the atmospheric transmission of solar radiation. Integrating the
model with a 24-hour time step leads to large errors in the seasonal varia-
tion of mixed layer temperature and depth. The errors are reduced by using
two time steps per day and an empirical parameterization based on tuning
the daily equivalent solar elevation to sea-surface temperature (SST). This
parameterization 1is used to investigate the sensitivity of the seasonal
cycles of mixed-layer depth and temperature to (1) the seasonal cycle in the
surface fluxes, (2) systematic changes in annual solar heating, wind stress
and cooling rate, (3) monthly and daily random changes of solar heating and
water turbidity and (4) Ekman-flux divergences calculated from the climato-

logical data set of Bunker.

The model results at 41° N 27° W, a region with balanced net annual surface
heat flux, are essentially in good agreement with the observed monthly mean
SST from Bunker and the mixed layer depths (MLD) from Robinson, Bauer and
Schroeder (RBS). In a region with zero annual net heat flux in the Sargasso
Sea, the predicted summer and autumn MLD corresponds with the RBS-depths,
but the model overestimates the SST during these seasons. By reducing the
annual amplitude of the net heat flux a good approximation of the observed
data can be achieved. In this case, the potential energy decrease due to
a summer decrease of the total surface heat flux reduces the SST to a
comparable value. In the test regions with negative or positive net annual
heat fluxes, the model underestimates or overestimates the SST, whereas
differences with opposite sign are to be found in the MLD. In all of these
four regions the model underestimates the vernal rise of SST. At least in
the recirculation zone of the subtropical gyre, these underestimates
probably are caused by errors In surface heat fluxes or temperature measure-

ments, because geostrophic and Ekman current would provide these regions



with colder water from the north or northwest and Ekman pumping has not
significant influence on the change of the mixed layer heat content during
the vernal rise of the thermocline. Only in the region of the North Atlantic
current, the neglected heat advection might be responsible for the vernal

underestimate.

Investigations of daily random changes in solar radiation and water turbi-
dity show that the daily variations only have negligible influence on the
11 days®"™ mean of SST, provided the integrated heat content is conserved,
whereas systematic uncertainties of = 10 W/m2 are able to produce tempera-
ture anomalies up to + 1,5 K in summer, and errors over 1 K can easily be
attributed to uncertainty in water turbidity of = 1 unit on the Jerlov
scale. For the heat flux these results are comparable with those of Adamec
and Elsberry (1984) showing the strong influence of mean heat flux anomalies
on the determination of the summer SST. Uncertainties of * 10 W/m2 in the
cooling rate and plus/minus half the production rate of TKE due to wind

stress produce temperature anomalies comparable to those just discussed.

These results show that in regions where advective processes are negligible
the model is able to simulate observed monthly mean SST and MLD with the

help of climatological forcing.

In regions with positive, or negative, mean annual heat flux it is supposed
that advective processes try to balance the heat budget. The model is
integrated along selected trajectories taken from drifter experiments and
from the Princeton GCM to take into account the effect of mean barotropic
currents. Model experiments in the region of the North Atlantic curreut show
that the mean barotropic heat transport is unsufficient to compensate the

negative annual surface heat flux.

When used in regions of the subtropical gyre this Lagrangian method contri-
butes to the understanding of the formation process of Atlantic 18 °C water.
Integration along selected trajectories of the Princeton GCM show that the
annual maximum of the mixed layer depth increases slightly iIn regions with
negative annual heat flux but decreases as the integration enters the zone
of net annual heat gain, and a thick layer of water is subducted below the
seasonal boundary layer. The water 1is statically stable but the total
density change is so small that the subducted water has the characteristic
pycnostad of a mode water. The difference D between the annual maximum MLD

of adjacent years determines the annual production of this water. After the



mode water has been formed the model predicts a much smaller D but it
remains positive as long as the annual heat flux is positive and Ekman

pumping becomes more important. More stratified water is formed downstream

of the subducted mode water.

The 18 "C water 1is formed iIn a sector crossing the zero-line of annual heat
flux. The length of the sector equals the distance the water moves iIn that
year. There is no significant change of the production rate due to Ekman
pumping but because of Ekman convergence of heat the sector is displaced

further upstream.

This simulated process of water mass TfTormation 1is able to explain the
negative correlation between surface heat flux and mode water anomalies
observed by Talley and Raymer (1982). In an anomalously cold year the zero-
line will be displaced some degrees of latitude to the south producing the

observed warm mode water anomalies.

With help of the Lagrangian method the formation process of Atlantic 18 °C
water could be explained. An exact quantitative estimation of the production
rate is not possible because of uncertainties of surface fluxes and trajec-
tories as well as insufficient model assumptions. In particular the limit
of its application is to be seen from the results in the region of the
North Atlantic current and from the inaccurate simulation of SST of the mode
water. This method might be useful to simulate the formation of Atlantic
subpolar mode water and the salinity maximum observed in the eastern part
of the central North Atlantic.



1 EINFUHRUNG

Tages— und Jahresgang der Oberflachenflisse bestimmen Im allgemeinen die
taglichen und saisonalen Variationen der Temperatur-, Salzgehalts- und
Dichteprofile in der oberen Grenzschicht des Ozeans. In Regionen, die
sich durch geringe advektive Prozesse auszeichnen, ist die Struktur der
saisonalen Grenzschicht im wesentlichen vom Impuls- und WaraefluR abhéngig.
Wahrend der ImpulsfluR von Frihjahr bis Herbst neben dem WarmefluR mit-
verantwortlich fur die Entwicklung der Deckschichttiefe ist, bestimmt im
Winter, als Folge der starken Abkihlungsrate, eine tiefreichende Konvektion
die Tiefe der durchmischten Schicht. In Gebieten, in denen die Advektion
von Warme und Frischwasser nicht mehr vernachlassigbar ist, wird sie die
zeitliche Anderung von Deck- und saisonaler Sprungschicht beeinflussen, der

Charakter der Grenzschicht bleibt aber erhalten.

Das Temperaturprofil einer Wassersdule ist bis auf eine beliebige Konstante
eindeutig durch 1ihren Warmeinhalt und ihre potentielle Energie bestimmt
(Entsprechendes gilt auch Tfir Salzgehalt und Dichte). Der Warmehaushalt
setzt sich in erster Naherung aus dem Anteil des Transports durch die Ober-
flache und der advektiven Prozesse zusammen. Der Haushalt der potentiellen
Energie muR der Tatsache genigen, dall bei gleicher Masse eine leichtere
homogene Wassersdule einen hdéhergelegenen Schwerpunkt und damit eine groéfRere
potentielle Energie hat als eine schwerere Saule und dal bei gleichem Warme-
inhalt verschiedene Temperaturprofile auch verschiedene potentielle Energien
zur Folge haben. Die Prozesse, die bei Erhaltung des Warmeinhalts die poten-
tielle Energie &ndern, sind die Vertiefung der Deckschicht durch “entrain-
ment® wund die Absorptionsprofile der solaren Strahlung bei verschiedenen
Wassertribungen. Dagegen kdnnen advektive Prozesse und Oberflachenwarmef ilsse
sowohl den Warmeinhalt als auch die vertikale Struktur der Grenzschicht

andern.

Mit Hilfe eines eindimensionalen Deckschichtraodells und klimatologischer
Oberflédchenflisse soll unter dem Gesichtspunkt der Waraebilanz und der
potentiellen Energie der EinfluR verschiedener physikalischer Prozesse auf
die saisonale Grenzschicht untersucht werden. Die Moéglichkeiten, die ein
Deckschichtmodell in Verbindung mit klimatologischen Flissen hinsichtlich
der Beschreibung des mittleren Zustandes der saisonalen Grenzschicht in
ausgewédhlten Gebieten des Nordatlantiks erdffnet, werden anhand einer euler-
schen Betrachtungsweise aufgezeigt. Ein lagrangescher Gesichtspunkt wird

bevorzugt, um die Wassermassenentstehung iIn der Sargasso-See zu simulieren.



1.1 Beschreibung der ozeanischen Grenzschicht

1.1.1 Die TurbokllIne

Unter der ozeanischen Grenzschicht soll derjenige Teil des oberen Ozeans

verstanden werden, der nach oben durch die Meeresoberfldche und nach unten
durch die maximale Tiefe winterlicher Konvektion begrenzt ist. Sie ist
gekennzeichnet durch einen gut ausgepragten Jahresgang einer Schicht
starker turbulenter kinetischer Energie (TKE) mit typischen sommerlichen
Dicken von 20 - 30 m. Die Turbulenz in dieser Schicht ist hinreichend grofR3,

um das Wasser nahezu vollstandig zu durchmischen. Sie wird deshalb in der
englischsprachigen Literatur als "mixed layer”™ (ML) bezeichnet. Der deutsche
Ausdruck 'Deckschicht” soll hier nur fur die turbulente Schicht mit maxi-
maler taglicher Dicke benutzt werden, wdhrend die Bezeichnungen "turbulent
durchmischte Schicht™ oder *"Mischungsschicht” (im folgenden auch ML genannt)
der Beschreibung des aktuellen Zustandes dienen sollen. In Tabelle 1 ist
die von verschiedenen Autoren aus Messungen bestimmte GroéRenordnung der
Dissipationsrate e dargestellt. Sie liegt in dem Bereich zwischen 10- " Wm~3
und 10 6 Wm 3. In den Fallen, 1in denen e innerhalb und unterhalb der ML
bestimmt wurde, betragen die Unterschiede zwischen diesen beiden Regionen
ein bis drei Zehnerpotenzen. Diese beiden Bereiche sind durch einen starken
vertikalen c-Gradienten getrennt, der taglichen, saisonalen und regionalen
Schwankungen unterworfen ist. In Abb. 1.1 sind zwei Beispiele aus den von
Shay und Gregg (1984) gemessenen e- und at-Profilen dargestellt. Die
Messungen fanden, wahrend eines Kaltluftausbruches in der Atmosphare, im
Kern eines warmen Golfstromringes (41° N, 66“ W) statt. Die e-Profile
zeigen eine oberflachennahe Zone mit Werten groélRer als 106 Wkg"1l (dies
entspricht 103 Wm*“3), eine ebenfalls gut durchmischte zentrale Zone nmit
Tiefen bis 70 m bzw. 170 m und Werten von 107 Wkg_1, sowie direkt unterhalb
dieser Region eine Zone mit Dissipationsraten von 109 Wkg” 1. Der tiefere
von den beiden starken e-CGradienten wird auch als Turbokline bezeichnet, er
trennt die turbulent durchmischte Schicht von der darunterliegenden schwach
turbulenten Region, 1in der die Turbulenz nicht gleichmaRBig verteilt ist,
sondern in schmalen, zeitweilig verschwindenden Wolken konzentriert sein
kann, die sich mit einer sonst laminaren Stromung fortbewegen (Woods, 1968).
Die durchmischte Schicht in Abb. 1.1 ist nicht nur durch starke Turbulenz
gekennzeichnet, sondern auch durch eine nahezu homogene Dichteverteilung,

wenn man von den Schwankungen in den oberen 40 m im rechten Profil absieht.
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Im Kern eines warmen Golfstromringes (41* N, 66* W) gemessene
Dissipationsrate e und Dichte als Funktion des Druckes
wadhrend zweier verschiedener Stadien eines Kaltluftein-
bruches. Linke Seite: 19. Jan. 02.00 GMT; rechte Seite:
20. Jan. 05.00 GMT. Dargestellt ist auch der jeweilige
AuftriebsflulR jJ£ und die Monin-Obukhov-L&nge L.

(aus Shay und Gregg, 1984)



Nach unten wird diese quasi-homogene Schicht von einer Dichtesprungschicht
(PyknoklIne) begrenzt, deren Tiefe im linken Teil der Abbildung sehr gut
mit der Tiefe der Turbokline Ubereinstimmt und im rechten Teil in ihrer

Nahe liegt.

Da im Ozean Temperatur- und Salzgehaltsmessungen einen viel groleren Raum
einnehmen als Turbulenzmessungen, werden die Deckschicht und die darunter-
liegende Dichte- oder Temperatursprungschicht (Thermokline) 1in der Regel

mit Hilfe der entsprechenden Profilmessungen bestimmt.

Tabelle 1.1
Dissipationsrate e [Wm 3]
innerhalb der ML unterhalb der ML
-3 -t
Shay and Gregg, 1984 10 - 10 10 6
Oakey and Elliott, 1982 10-3 - 10-5 -
Dillon and Caldwell, 1980 10k - 10~6
Osborn, 1980 10“1 - 10-~-3 10" “ - 10-5
-4
Gargett et al., 1979 10 10“6 - 10“7
_ -5 -6
Dillon and Powell, 1979 10 - 10 -
-3 -4
Grant et al., 1968 10 - 10 105

1.1.2 Tagliche, saisonale und regionale Variationen

Die ozeanische Grenzschicht ist einem typischen Jahresgang unterworfen, wie
z.B. die Temperaturprofile in Abb. 1.2 zeigen. Sie wird deshalb auch als
saisonale Grenzschicht bezeichnet. Im Spatwinter, wenn die AbkiUhlungsrate
(latenter und sensibler WarmefluR, langwellige Strahlungsbilanz) im Mittel
gleich der Erwdrmungsrate (solare Strahlung) 1ist, wird die Grenzschicht
durch eine nahezu vollstédndig durchmischte quasi-isotherme Schicht (Deck-
schicht) charakterisiert, die von der Meeresoberflache bis zur Hauptsprung-
schicht reicht. Bel ansteigender Erwarmung (Abb. 1.3) - der WMrmefluB wird
jetzt zunehmend positiver - reduziert sich die Deckschichttiefe und hinter-

143t elne Temperatursprungschicht, die die Deckschicht vom unteren Ozean
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Abb. 1.2: Jahresgang der Temperaturprofile am OWS "P".
(aus Tulley und Giovando, 1963)

Abb. 1.3: Jahresgang des Nettowarmeflusses und der Meeresoberflachen-
temperatur am OWS "P'".
(aus Tulley und Giovando, 1963)



trennt. Gleichzeitig steigt die Oberflachentemperatur an. Die geringste
Schichtdicke (20 m) 1ist im August zu beobachten. Im Herbst und Winter
vertieft sie sich als Folge des nun abnehmenden Nettowadrmeflusses. Der
vertikale Temperaturgradient an der Obergrenze der Sprungschicht wird dadurch
verstidrkt und die vertikale Ausdehnung der Sprungschicht reduziert, bis im
Spatwinter die Isothermie wieder hergestellt ist. Das Maximum der Ober-
flachentemperatur wird in dem in Abb. 1.2 dargestellten Beispiel iIm August
erreicht. Der fur diese Variation verantwortliche Antriebsmechanismus ist
der saisonale astronomische Zyklus der Erde, der wiederum von einem
taglichen Zyklus uberlagert wird. Kurz nach Sonnenaufgang uUberschreitet die
solare Strahlung die Abkihlungsrate und erzeugt einen zusatzlichen
Auftrieb, der die Dicke der turbulenten Schicht reduziert, da gegen die
Archimedischen Krafte der entstandenen Dichteschichtung Arbeit verrichtet
werden muf, um die Wasserteilchen zu bewegen. Die dafiur benétigte Energie
wird aus der mechanisch erzeugten Energie der Turbulenz genommen. Tagliche
Fluktuationen der Dissipationsrate e von bis zu zweil Zehnerpotenzen haben
Gregg et al. (1985) in der Region des aquatorialen Unterstroms gemessen.
Die Variationen reichten bis weit iIn die Sprungschicht hinein. Zwischen
10 m und 30 m Tiefe anderten sich Mischung und Schichtung phasengleich mit
dem Tagesgang der Oberflachenwarmeflisse, die 1im wesentlichen von der
solaren Strahlung bestimmt wurden, wahrend bei 65 m Tiefe das Minimum von e
erst drei bis sechs Stunden nach der Kulmination der Sonne auftrat. Als
moglicher Mechanismus fur die Unterdrickung der Turbulenz durch den
Auftrieb konnte die Absorption der Sonnenstrahlung in Frage kommen. Die
Autoren konnten sich aber nicht erklaren, wie dieses ohne Tagesgang des N-
Profiles (N = Brunt-Vaisala-Frequenz) 1innerhalb der geschichteten Zone
geschehen konnte, und nahmen daher an, daR nachts, wenn die Turbulenz 1in
der ML sehr stark ist, die erzeugten internen Wellen nach unten propagieren,
somit in die geschichtete Zone einbrechen und die beobachtete Turbulenz
erzeugen. Am Tage, wenn sich die Oberfldchenzone restratifiziert, wird die
Anregung unterdrickt, was zu einem Minimum von e unterhalb der ML fuhrt.

Das Abwartspropagieren der Wellen kodnnte auch die beobachtete Phasen-

differenz zwischen 6min und Kulmination erklaren.

Der Tagesgang der turbulenten Schicht bedingt auch einen Tagesgang der
Oberflachenteraperatur, da die absorbierte Sonnenenergie — im obersten Meter
wird etwa 50 % der Strahlung absorbiert - am Tage einer relativ flachen

Schicht zugute kommt. Je +flacher die MischungsSchicht ist, desto groRer



werden die taglichen Schwankungen der SST ausfallen. Das heif3t, sie werden
hauptsédchlich im Sommer bei schwachwindigen Wetterlagen und starker Sonnen-
strahlung in den niederen und mittleren Breiten oder aber auch in den
Wintermonaten 1in den Tropen bzw. Subtropen beobachtet werden kénnen. Diese
Voraussetzungen sind iInsbesondere 1in der Sargasso-See, in der Region des
subtropischen Hochdruckgirtels, weitgehend erfullt. So konnte z.B. Stommel
et al. (1969) in der Nahe der Bermudas im Marz tagliche Amplituden von
0.1 °C bis 1.0 °C beobachten. Neuere Untersuchungen der Oberflachen-
temperatur, die mit Hilfe von Satellitendaten aus Strahlungsmessungen im
Infrarotbereich berechnet wird, =zeigen fiur die Jahre 1982 und 1983 in der
Sargasso-See einen typischen Jahresgang der taglichen Erwarmung: in den
Fallen, 1in denen die Amplitude des Tagesganges 1° C uUberschreitet, betragt
die relative Haufigkeit im Sommer Uber 10 % und im April und September unter
5 %. Die relative Haufigkeit der Tage, an denen die tégliche Amplitude 2 °C
Uberschreitet, liegt dagegen im Sommer unter 5 % (Cornillon und Stramma,
1985). In Abbildung 1.4 wird schematisch der Bereich der saisonalen und
taglichen Sprungschicht sowie die mittagliche turbulente Schicht dargestellt.
Tages- und Jahresgang der mit dem spater zu beschreibenden ML-Modell und
den klimatolgischen Oberflachenflissen von Bunker und Worthington (1976)
berechneten Tiefen der MischungsSchicht gibt Abb. 1.5 wieder. Té&gliche
Variationen des Nettowdrmeflusses, der Oberflachentemperatur, der Tiefe der
Konvektionsschicht und der Turbokline, der Energieproduktion durch Windstrel}
und Konvektion zeigen die Modellergebnisse in Abb. 1.6. In Abb. 1.7 ist
der Jahresgang des mit dem gleichen Modell berechneten taglichen Minimums
und Maximums der ML-Tiefe dargestellt. Die hochfrequenten Schwankungen
resultieren aus einer den mittleren Bedeckungsgraden uberlagerten, zufallig

verteilten Variation des Bedeckungsparamters in der Wolkenformel.

Regionale Variationen der mittleren sommerlichen Deckschichttiefe im Nord-
atlantik sind relativ schwach ausgepragt und schwanken zwischen 30 m und
40 m, sie erreichen nur iIn tropischen Regionen Werte von dber 60 m
(Robinson, Bauer und Schroeder, (RBS) 1979). Da nur eine geringe Anzahl
von Turbulenzmessungen im Ozean vorliegt, werden die Deckschichttiefen
mit Hilfe von fest vorgegebenen Differenzen der Temperatur oder Dichte
bestimmt. Die entsprechenden Werte (RBS: 1,1 K; Levitus, 1982: 0.5 K bzw.
0.125 kg ra”) werden an die Oberflachenwerte angebracht und ergeben dann
aus den mittleren Profilen die jeweilige Deckschichttiefe. In den Sommer-

monaten ist aufgrund der stark ausgebildeten Sprungschicht die so bestimmte
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Abb. 1.4: Schematische Darstellung der saisonalen Grenzschicht,
(aus Woods, 1982)
Abb. 1.5: Tages- und Jahresgang der Tiefe der turbulent durchmischten

Schicht beir 41° N, 27° W, berechnet mit einem Deckschicht—

modell und den mittleren Oberflachenflissen von Bunker.
(aus Woods und Barkmann, 1986a)



50

ConvectionX Turbocline \
100

264 265 266

MIM **

iiiiiiiTLiLIrLL i

24 48 h 72

Time

Abb. 1.6: Téagliche Variationen des Oberfladchenwédrmeflusses, der ML-
Temperatur, der Konvektionstiefe, der Tiefe der Turbokline
und der Produktion turbulenter kinetischer Energie durch
Konvektion und Windstrel3 bei 41° N, 27° W.

a) Fruhjahr, b) Sommer, c¢) Herbst, d) Winter.
(aus Woods und Barkmann, 1986a)



Abb.

1.7:

Jahresgang der SST und des taglichen Minimums und Maximums
der ML-Tiefe sowie ausgewdhlter Isothermen bei 41* N, 27* W.
Die kleinskaligen Variationen sind eine Folge angenommener
zufalliger téaglicher Schwankungen der Bewdlkung.

(aus Woods und Barkmann, 1986a)



Deckschichttiefe von Art und GroRe des Kriteriums nur schwach abhangig. In
den Wintermonaten, besonders im Marz, wenn die Profile extrem schwache
Gradienten aufweisen, konnen sich Unterschiede zwischen den so berechneten
Tiefen bis zu 100m ergeben (Woods, 1984). Nach RBS (Abb. 1.8) zieht sich
ein Band maximaler Tiefe, vor Nordspanien beginnend, entlang den Britischen
Inseln bis nach Island, um dann nach Sidwesten zu schwenken. Ein isoliertes
Maximum liegt vor der Kiuste Neufundlands, das wohl durch die in diesem
Gebiet auftretenden starken winterlichen AbkUhlungsraten verursacht wird.
Das Ergebnis eines Versuches mit einem Konvektionsmodell (Zubov, 1978),
diese Strukturen zu erklaren, 1ist in Abb. 1.9 dargestellt. Der Vergleich
mit Abb. 1.8 zeigt, dall die maximalen Tiefen winterlicher Konvektion nicht

allein Uber die Warmeflisse an der Oberflache erklart werden kdnnen.

1.2 Die Bedeutung der ozeanischen Grenzschicht fur das Klimasystem der

Erde und fir die Dynamik des Ozeans

Etwa 75 % der an der Erdoberfldche ankommenden solaren Strahlungsenergie
wird im Ozean absorbiert und entweder sofort oder zu einem spateren Zeit-
punkt, eventuell auch an einem anderen Ort, wieder an die Atmosphéare
abgegeben. Diese Energieabgabe erfolgt Uuber Warmestrahlung, Verdunstung
(latenter WarmefluR) und Warmeleitung (sensibler WarmefluR). Den effektiven
Energieverlust des Ozeans durch langwellige Strahlung gibt die Strahlungs-
bilanz an, die aus der terrestrischen Strahlung und der atmospharischen
Gegenstrahlung berechnet wird. Sie hdngt von den Eigenschaften der Atmosphare
(Wolken, Temperatur und Feuchte) und von der Temperatur einer dinnen Wasser-
schicht mit laminarer Stromung ab, deren Oberflache einige zehntel Grad
kalter ist als die darunterliegende turbulente Schicht und in der vertikale
molekulare Warmetransporte stattfinden. Sensibler und latenter WarmeflulR
sind Funktionen der Temperatur- bzw. Taupunktdlfferenz zwischen atmo-
sphérischer und ozeanischer Grenzschicht, der Windgeschwindigkeit und der
Schichtungsstabilitdt der atmospharischen Grenzschicht. Gleichzeitig mit
dem latenten Warmeflul? findet ein Frischwasserflul vom Ozean an die
Atmosphdre statt. Die drei Energieflisse erwdrmen die Atmosphare auf
verschiedene Art und Weise. Ein Teil der terrestrischen Strahlung erwarmt
die atmospharische Grenzschicht, der Rest wird 1in der daruberliegenden
Atmosphare absorbiert oder direkt in den Weltraum entlassen. Die Energie

des latenten Warmeflusses heizt die Atmosphdre erst, wenn der Wasserdampf
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Mittlere Deckschichttiefen im Marz.

(Woods, 1984, nach Robinson, Bauer und Schroeder, 1979)
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kondensiert (Wolkenbildung), und bleibt, wenn das Wasser ausregnet. Der
sensible Warmeflul? erwdrmt die Grenzschicht direkt. Der Ozean besitzt eine
hohe Warmekapazitat, die etwa tausendmal groRer ist als die der Atmosphare.
Deswegen ist er trotz seiner schwachen Strémungen in der Lage, nahezu
ebenso viel zum meridionalen Warmetransport beizutragen wie die Atmosphéare.
Die iIn den niederen Breiten im Ozean absorbierte Energie gelangt somit in
die mittleren und hdheren Breiten, um dort an die Atmosphare abgegeben zu
werden. Das Klima der Atmosphére wird daher stark durch die raumliche und
zeitliche Phasenverschiebung zwischen Absorption der solaren Strahlung und
Freigabe dieser Energie durch die beschriebenen Prozesse beeinfluRt. In
diesem Sinne kommt der ozeanischen Grenzschicht eine besondere Bedeutung
zu, in der der groRte Teil der absorbierten Energie gespeichert und

transportiert wird.

Ein weiterer Gesichtspunkt, der die saisonale Grenzschicht betrifft, ist
die Ventilation des inneren Ozeans. Wassermassen, die innerhalb der Deck-
schicht erzeugt werden, wie z.B. die Mode-Wasser, gelangen mit Hilfe
geostrophischer Stromung und/oder "Ekman pumping™ in die Hauptsprungschicht
und tragen somit zur Erneuerung des Wassers 1In dieser Region bei. Auf
diesem Wege kann die hohe thermische Kapazitdt des inneren Ozeans eine
Klimadnderung verzogern, die als Folge der CO02-Zunahme in der Atmosphéare
und der damit verbundenen Erh6hung des Glashauseffektes zu erwarten ist.
Durch den Vorgang der Ventilation gelangt auch die wadhrend der fruhjahr-
lichen Erwdrmung in der saisonalen Sprungschicht entstandene potentielle
Vorticity q und Dichte p in die Hauptsprungschicht. Geht man von einer
Stromung mit vernachlassigbarer Dissipation aus, werden sowohl q als auch p
im lagrangeschen Sinne erhalten und kénnen Uber lange Strecken transportiert
werden. Das Wasser bewegt sich dann entlang Trajektorien konstanter poten-
tieller Vorticity auf Flachen konstanter Dichte. Nimmt man an, dalR das
Profil von g nur uber die Oberflachenflisse von Impuls und Auftrieb als
lagrangesche Korrelation zwischen saisonal veranderlicher Deckschichttiefe
und Dichte bestimmt ist (Woods, 1985), konnen Variationen der klimatolo-
gischen Oberflachenflisse auch Anderungen der allgemeinen Zirkulation im
Ozean bewirken, die wiederum EinfluR auf die Entwicklung der saisonalen

Grenzschicht haben koénnen.



1.3 Turbulenz in der saisonalen Grenzschicht

Wie bereits in Abschnitt 1.1.1 erwadhnt, ist hinsichtlich der téglichen und
der saisonalen Variation der Grenzschicht die dreidimensionale Turbulenz
im oberen Ozean von Tfundamentaler Bedeutung. Im folgenden sollen deshalb
Turbulenzvorstellungen erlautert werden, um eine theoretische Basis fir die

Modellierung der Grenzschicht zu schaffen.

1.3.1 Merkmale

Die Turbulenz ist ein Phdnomen der Bewegung eines Kontinuums. Da es schwierig
ist, eine genaue Definition fur sie anzugeben, sollen einige wichtige
Charakteristiken aufgefihrt werden. Neben der zZufalligkeit, die eine deter-
ministische Anndherung an das Problem unméglich macht, sind die Fahigkeit,
zu vermischen und zu transportieren, und die Eigenschaft der Dissipation
wichtige Merkmale der Turbulenz. Turbulente Diffusion Iist weitaus effek-
tiver als molekulare, sie bewirkt deshalb einen starkeren Transport von
z.B. Impuls, Warme und Masse. Turbulente Bewegungen sind immer dissipativ.
Turbulenz benétigt deshalb eine kontinuierliche Versorgung von Energie, um
diese Reibungsverluste auszugleichen. Fehlt dieser Nachschub, klingt die
Turbulenz ab und eine z.B. ehemals turbulente Strémung wird laminar. Wellen-
formige Bewegungen - auch zufalliger Art - fallen nicht in die Kategorie der
Turbulenz, da sie, obwohl in der Regel dispersiv, im allgemeinen vernach-
lassigbar dissipativ sind. Turbulente Stromungen treten bei hohen Reynolds-

Zahlen (Re = auf, die im Ozean sehr grof3 sind.

Reynolds teilte die Bewegungen in einen mittleren und einen Ffluktuierenden
Teil auf. Wahlt man das (zeitliche und raumliche) Mittelungsintervall hin-
reichend grof3, erhdlt man einen mittleren Zustand (in Ozean und Atmosphéare
als allgemeine Zirkulation bezeichnet) und einen variablen Teil, den Woods
(1980a) in zwei Kategorien unterteilt: (1) wellenfdrmige Bewegungen, die
Energie und Impuls transportieren, (2) advektive Bewegungen, deren Trans-
port von Energie und Impuls mit eilnem Massetransport verbunden ist. Die
advektiven Vorgange konnen wiederum in Bewegungsvorgdnge aufgeteilt werden,
bei denen sich (2a) Dichteflachen nicht uUberschlagen, und in Bewegungen mit
sich Uberschlagenden Dichteflachen (2b). FiUr die Beschreibung der turbulenten
Grenzschicht ist gerade die Kategorie (2b) von Bedeutung. Prozesse, die zu

ihrer Entstehung fuhren, sollen im folgenden Abschnitt diskutiert werden.



1.3.2 Ent8tehungsmechanismen

Hinsichtlich der Turbulenz kann die saisonale Grenzschicht iIn zweil Bereiche

unterteilt werden:
(&) in eine kontinuierlich turbulente Mischungsschicht und

(b) in eine Schicht, 1in der die Turbulenz nur vorubergehend und in vonein-

ander 1isolierten Volumina anzutreffen ist.

Monin (1970) unterteilte die Entstehungsmechanismen in 6 Klassen, die hier,

nach (&) und (b) unterteilt, aufgefihrt werden sollen.

(1) Oberflachenwellen

Das Brechen der Oberflachenwellen scheint ein wichtiger Faktor in der
Produktion turbulenter kinetischer Energie zu sein. Obwohl noch nicht
genugend untersucht, =zeigen die Daten von Longuet-Higgins (1969), daR etwa
10-1* der Wellenenergie pro Zyklus als turbulente kinetische Energie in der
Mischungsschicht wiederzufinden ist. Die totale Energie einer Schwerewelle
pro Einheitsflache ist mit V2 g POA 2 gegeben (A = Amplitude). Der Energie-
flulB pro Masseneinheit ist dann e = 10-1t»gA2/2x h. t ist eine typische
Wellenperiode, h ist die Mischungstiefe. Fur A = 1.5m, t = 15 sec und
h = 30 m ergibt sich eine Produktionsrate von 2.5»10-3 W/m3. Stewart und
Grant (1962) haben Dissipationsraten in 1m bis 2 m Tiefe von 10-2 W/m3 bis
103 W/m3 gemessen (bei Windstarken zwischen 5 und 10 m/sec). Die Beispiele
von Shay und Gregg (1984) zeigen einen Bereich in Oberflachenndhe, in dem
die Dissipationsenergie groRer als 103 W/m3 ist und der der Wellenzone

zugeordnet werden kodnnte.

(2) Triftstrome

Die Triftstrome werden durch den Wind an der Meeresoberflache direkt verur-
sacht, und da sie in der MischungsSchicht, also in neutraler Schicht, Vor-
kommen, kann ihre Instabilitdt mit Hilfe des Reynolds-Kriteriums (Re > Recr)
bestimmt werden. Wendet man die Analogie zwischen MischungsSchicht und
Grenzschicht an einem ebenen Wall an, kann die kritische Reynolds-Zahl mit
etwa 3000 angenommen werden (Monin und Ozmidov, 1985). Re =" wird dann
folgendermallen bestimmt: die Langenskala wird durch die Tiefe h der
Mischungsschicht, die Geschwindigkeitsskala durch die Geschwindigkeits-
differenz, die gleich der Triftgeschwindigkeit an der Oberflache ist,

ersetzt. Mit einer Geschwindigkeit U von 5 cm/sec in der téglichen Sprung-



Schicht (Woods und Stral3, 1986), einer Mischungstiefe h von 50 m und
v = 10“2 cm2 sec-*, erhdlt man eine Reynolds—Zahl von 2.5 »10". Selbst mit
Werten von U = 1 cm/sec, h = 1 m, ergibt sich Re = 10, so dall dieses

Kriterium in weiten Teilen des Ozeans in der Mischungsschicht erfullt ist.

(3) Konvektion

Negative Warme- und Frischwasserflisse an der Meeresoberflache bewirken
eine instabile Dichteschichtung und folglich ein Absinken des schweren
Wassers. Dieser Vorgang fuhrt zur Entstehung einer Bewegung, die von Natur
aus turbulent ist. Nimmt man an, daR die Produktionsrate der Turbulenz gleich
dem Auftriebsflul ist (Shay und Gregg, 1984), ergeben sich Dissipations-
raten von etwa 10“* W/m . Diese Werte liegen ein bis zwel Zehnerpotenzen
unter den Produktionsraten der direkt vom Wind beeinfluRten Mechanismen
(siehe Abb. 1.6). Konvektionsschichten sind u.a. von Farmer (1975) beobachtet

worden.

Diese drei beschriebenen Prozesse sind im wesentlichen fir die Produktion
der Turbulenz innerhalb der Mischungsschicht verantwortlich. In der saiso-
nalen Sprungschicht tragen (4) Instabilitédten der vertikalen Geschwindig-
keitsgradienten in groflraumigen Stromungen (z.B. Golfstrom, Kuroshio),
(5) das Brechen von Internen Wellen und (6) Instabilitidten mesoskaliger
Bewegungen zur Produktion kleinskaliger Turbulenz bei. Die Stabilitat
grollraumiger Stromungen hé&ngt von dem Coriolisparameter f, der Baroklini-
tat b und der Stabilitdt N der Schichtung ab. Es gilt das Richardson-
Kriterium Ri * (f/Nb)2 < Ricr» Miles (1961) und Howard (1961) haben
gezeigt, dall eine hinreichende Bedingung fiur die Stabilitadt in gescherten
Stromungen die Beziehung Ri > V4 ist. Fir das Uberschlagen der Internen
Wellen geben Monin und Ozmidov (1985) ein Richardson-Zahl-Kriterium an
(R <1+ Kz = horizontale bzw. vertikale Wellenzahl). Die In-
stabilitdt der mesoskaligen Bewegungen entsteht 2z.B. durch Tiden- und

Tragheitsstromungen in Skalen von einigen hundert Metern.

Die zeitweilig auftretende und raumlich begrenzte Turbulenz der saisonalen
Sprungschicht und des inneren Ozeans, auch "billow"-Turbulenz genannt (Woods,
1980a), bewirkt Ilokale Vermischungen mit vertikalen Skalen von bis zu 1 m
(Osborn, 1980). Der Dichtegradient wird oberhalb dieser "billows"™ verstarkt

und unterhalb abgeschwacht. Ein weiterer Proze3 zur Erzeugung von Turbulenz



ist die Doppeldiffusion, die aber nur in bestimmten Teilen des Ozeans vor-

R 4
kommt. Eine notwendige Bedingung fir Doppeldiffusion ist: R >0, R =-— -

B /70
(Turner-Parameter).

1.3.3 Spektrale Betrachtung der turbulenten Bewegung

Turbulente Bewegungen kann man sich aus mehr oder minder groflen Wirbeln
zusammengesetzt denken. FiUr den gesamten Ozean ist die GroRe der Wirbel
einerseits durch die Erstreckung des Ozeans, anderseits durch molekulare
Reibung begrenzt. Unter turbulenter Bewegung soll hier nicht nur die in
Abschnitt 1.3.1 beschriebene dreidimensionale Turbulenz, sondern ebenso
jede Fluktuation um einen beliebigen mittleren Zustand verstanden werden.
In Abb. 1.10 ist ein (teilweise hypothetisches) Spektrum der Bewegungen im
Ozean dargestellt. Es =zeigt ein Energiemaximum im L&ngenskalenbereich des
Rossby-Deformationsradius, wo potentielle Energie durch den Prozel3 der
baroklinen Instabilitdt in turbulent kinetische Energie umgewandelt werden
kann. Ein zweites Maximum stellt sich im Bereich der Ozmidov-Skala ein.
Es wird allgemein angenommen, daR Uber den Proze der Kelvin-Helmholtz-
Instabilitdt die Energie interner Wellen in diesen spektralen Bereich
hineingelangt (Woods, 1977). Ein Raum-Zeit-Diagramm fur Wirbel und interne
Wellen ist in Abb. 1.11 dargestellt. Die grodReren Wirbel, mit einer Rossby-
Zahl (Ro = U/fL) kleiner als eins, werden stark durch die Erdrotation
beeinflult und fallen deshalb 1in den sogenannten Rotationsbereich. Die
nachst kleineren Wirbel haben Rossby- und Richardson-Zahlen groRer als
eins, sie werden dem sogenannten Auftriebsbereich zugeordnet. Diese beiden
Klassen fallen in die Kategorie (2a) aus Abschnitt 1.3.1 und tragen zu den
Fluktuationen der zweidimensional 1isotropen Turbulenz bei (Woods, 1977).
Wirbel mit Richardson-Zahlen kleiner eins unterscheiden sich von diesen
beiden Klassifizierungen dadurch, dall die turbulente Bewegung durch eine
anndhernd dreidimensionale Isotropie gekennzeichnet ist. Je kleiner die
Wirbel werden, desto mehr nadhern sie sich einem voll entwickelten turbu-
lenten Zustand an. Sie fallen in die Kategorie (2b) aus Abschnitt 1.3.1.
Woods (1977) teilte diese Wirbel in drei Bereiche ein: (a) Kelvin-Helmholtz-
"billows", die den Ubergang von sich nicht iiberschlagender zu sich Uber-
schlagender Bewegung beeinflussen, (b) eine Klasse kleiner Wirbel, die zum
Tréagheitsbereich gehdren, mit Ri <1 und Re > 1, und (c) einen viskosen

Bereich mit Re < 1.



Abb. 1.10: Klimatologisches Spektrum (teilweise hypothetisch) der
turbulenten kinetischen Energie im Ozean.
(nach Woods, 1980a)

Abb. 1.11: Raun/Zeit-Diagramm fur Wirbel und interne Wellen in der
saisonalen Sprungschicht, (aus Woods, 1977)



Den Ubergang vom Tragheits- zum Zahigkeitsbereich gibt die Kolmogorov-
Mikroskala an. Kolmogorovs (1941) Theorie geht davon aus, dalR groRere
Wirbel wegen 1ihrer hydrodynamischen |Instabilitat in kleinere Wirbel
zerfallen und somit den Spektralbereich groRerer Wellenzahlen mit kinetischer
Energie versorgen (Energiekaskade). Fiur stationdre Verhdltnisse ist dieser
ProzeR durch einen konstanten EnergieflulR e(k) durch das Wellenzahlspektrum
der turbulenten Bewegung charakterisiert. Nur die kleinsten Wirbel sind
stabil, sie dissipieren ihre Energie direkt mit der Rate e(k) bei Reynolds-
Zahlen, die kleiner als eins sind. Der Ahnlichkeitstheorie folgend (siehe
z.B. Landau und Lifschitz, 1974) koénnen die statistischen Eigenschaften
dieser kleinskaligen isotropen Turbulenz, deren Wellenladngen sehr viel
kleiner sind als die Langenskalen der Prozesse, die zur Produktion der
Turbulenz beitragen, nur Funktionen der auf die Dynamik dieses Spektral-
bereiches Einflull ausibenden Parameter sein. Diese Groélen sind die Energie-

flulRrate e0 und die kinetische Zahigkeit v, mit deren Hilfe die Langen-( t@v)-,
Zeit-(i;v)- und Geschwindigkeitsskala-(v Vv) (Kolmogorov-Mikroskala) gebildet

werden konnen:

- N - - -
Dv = (v3/e0) , X, = (v/eo) vy, = t)v /tv = (ve0

Fur alle Wirbel im Tragheitsbereich gilt: T = (eOt3)V2. Daraus folgt, daR
kleinere Wirbel auch geringere Lebenszeiten haben als gréRere Wirbel. Als
obere Begrenzung im geschichteten Wasser am Ende des Tréagheitsbereichs
(t = N-~) gibt 0zmidov (1965) eine Langenskala von 1g= (e/N3)V2 anj djle

auch als 0Ozmidov-Skala bekannt ist.

Das Wellenzahlspektrum der turbulenten kinetischen Energie mul3 aufgrund der
Kolmogorov-Hypothese ebenfalls von € und v abhadngen und hat die Form
E(k) = (eovs)va (J<t’c). Da Reibungskrafte im Tragheitsbereich nicht oder
kaum wirksam sind (eQ = konstant), muB 4 (iic) aus Dimensionsgrinden so
gewahlt werden, daB v verschwindet. Daraus folgt: <M¥Y) -~ @EJK-~~. Das
Energiespektrum hat dann die Form E(k) = AeQ~™/" k--*/~, mit der universellen
Konstanten A. Dies ist das sogenannte 5/3 "power law" von Kolmogorov und
Obukhov. Es ist vielfach uberpruft worden. Die mit Hilfe von Messungen
bestimmten Spektren von z.B. Grant et al. (1962), Stewart und Grant (1962),
Wunsch (1972), Gargett et al., (1979), Dillon und Powell (1979) stimmen alle

recht gut mit der Theorie uberein.



1.4 Modellierung der ozeanischen Grenzschicht

In grolRen Teilen des Ozeans tragt hauptsachlich die Variation der Warme-
bilanz zur Struktur der saisonalen Grenzschicht bei. Die durch Niederschlag
und Verdunstung bestimmte Frischwasserbilanz hat im allgemeinen nur einen
geringen Einflull auf den Auftriebsflul. Die folgende Diskussion soll deshalb
in Temen der Temperatur und der Warmeflisse gefuhrt werden. Eindimensionale
Modelle koénnen zur Bestimmung der Oberflachentemperatur zweckdienlich sein,
da Temperaturvariationen entlang der Vertikalen in der Regel viel starker
sind als entlang der Horizontalen. Austauschprozesse zwischen Luft und
Wasser tragen dann schneller und effektiver zur Beschaffenheit der Wasser-
saule bei als z_.B. horizontale Advektlon und Vermischung. Wie spater gezeigt
wird, missen auch horizontal wirkende Prozesse zur genaueren Bestimmung von
Deckschichttemperatur und -tiefe bericksichtigt werden. Die Bestimmung der
Oberfléachentemperatur (SST) ist wohl eilnes der wichtigsten Ziele eines ein-
dimensionalen Modells, da 1i1hre Variationen einen bedeutenden EinfluR auf
das Klima der Erde und auf die biologischen Prozesse im oberen Ozean haben.
In erster Naherung werden die Anderungen der SST von den Warmefliussen an
der Meeresoberflache und von der Deckschichttiefe bestimmt. Die Temperatur-
struktur einer Wassersaule wird allgemein durch ihren Warmeinhalt und ihre
potentielle Energie, relativ zu einer Referenztemperatur TQ> festgelegt.
Der momentane Warmeinhalt entspricht dem zeitlichen Integral Uber die Ober-
flachenwarmeflisse. Variationen der potentiellen Energie sind dagegen von
den Variationen des Warmeinhalts und von den Vermischungsprozessen durch
die Turbulenz abhangig. Diese befdrdern, z.B. beim Vertiefen der turbulenten
Schicht, schwereres Wasser nach oben und leichteres nach unten und &ndern
somit die potentielle Energie der Wassersaule bei Erhaltung des Gesamtwdrme-
inhalts. Die Grundgleichungen, die zur Beschreibung dieser physikalischen
Prozesse dienen, sind die Erhaltungsgleichungen fur Warme und Impuls. In

vereinfachter Form lauten sie:



T wund v sind die horizontalen Mittel Uber Temperatur bzw. Strémung, w’T1
und wV" sind die mittleren vertikalen turbulenten Flisse von Warme und
Impuls, T ist der Coriolis-Parameter und 1 der Strahlungsflull im Ozean

(Naheres siehe Kap. 2).

Um diese Gleichungen 1d8sen zu konnen, mussen explizite Ausdrucke Tfur die
turbulenten Flisse gefunden werden. Vier Methoden, die man fir die
Modellierung der ozeanischen Grenzschicht benutzt, sollen hier angesprochen

werden.

Erste Versuche, die turbulenten Flisse zu parametrisieren, bezogen sich auf
die Annahme einer Analogie zwischen molekularen und turbulenten Transport-
prozessen. Diese klassische Methode drickt die turbulenten Flisse als Produkt
zwischen dem vertikalen Gradienten der transportierten mittleren GrolRe (z.B.
Impuls, Warme) und einem entsprechenden turbulenten Transportkoeffizienten

(Austauschkoeffizient) aus:

-wv’? = vV ; WwW'T" = Kv T

Obwohl schon vor etwa 50 Jahren entwickelt, wird diese Methode noch sehr
oft benutzt und taucht u.a. 1in ozeanischen Zirkulationsmodellen zusammen
mit der Methode der konvektiven Angleichung auf, um die Mischungsschicht
zu parametrisieren (z.B. Bryan et al., 1975). Ein Nachteil dieser Methode
ist, daR die Austauschkoeffizienten komplizierte Funktionen der Tiefe und
der lokalen Stabilitdt sind und empirisch bestimmt werden missen. Auch ist
sie nicht mehr anwendbar, wenn die vertikalen Gradienten verschwinden. Die
algebraische Formulierung eines einfachen eindimensionalen Modells mit

turbulentem Austausch und konvektiver Angleichung lautet:

11 = “fef + CAT (Holland, 1977)

CAf ist der Term der konvektiven Angleichung. Er ist identisch null, wenn



die Wasserséule stabil ist, ungleich null, wenn sie instabil wird. Wahrend
der Erwarmungsphase im Frihjahr und Sommer ist CAj = O und nur die abwéirts-
gerichtete turbulente Diffusion kann das Temperaturprofil &ndern. Im Herbst
und im Winter (Abkuhlungsphase) wird die Wassersédule als Folge des zunehmenden
negativen Oberflachenwdrmeflusses instabil und freie Konvektion vermischt
die obere Schicht bis zu einer bestimmten Tiefe. Die Methode der konvektiven
Angleichung taucht in einfachen gekoppelten Klimamodellen auf (z.B.
Webster und Lau, 1977) und wird auch in eindimensionalen atmosphéarischen

Klimamodellen angewandt (z.B. Ramanathan, 1978; Charlock und Seilers, 1980).

Ein weiterfiuhrender Schritt in der Entwicklung eindimensionaler Grenz-
schichtmodelle ist die Einfuhrung der SchlielBungshypothese zweiter Ordnung.
Ausgehend von den Bewegungsgleichungen der turbulenten Strémungskomponenten
und von den Erhaltungsgleichungen des turbulenten Warmeanteils, wurden
Differentialgleichungen fiur die turbulenten Flusse aufgestellt. Diese
Gleichungen enthalten unbekannte Terme dritter Ordnung, wie aus der verein-
fachten Form der eindimensionalen Gleichung fur den Reynold-Strell hervorgeht

(Niiler und Kraus, 1977):

wlv* = - w"2 \ - (v + w* \Hp* ) .

Die SchlielBungshypothese besteht darin, die Momente dritter Ordnung als
Funktionen der mittleren Variablen und der Momente zweiter Ordnung zu para-
metrisieren. Man erhalt dann zusédtzlich zu den Erhaltungsgleichungen fir
Warme und Impuls Differentialgleichungen zweiter Ordnung fur die turbulenten

Flisse, u®» uj , u" T1, und fur die Temperaturvarianz T’1 (z.B. Mellor,1973;
Zeman, 1981). Mellor und Yamada (1974) entwickelten eine Hierarchie von
Turbulenzmodellen, Indem sie durch zunehmende Vereinfachungen der Modell-
gleichungen von Mellor (1973) das Problem schliellich auf die klassische,
mit Hilfe von Austauschkoeffizienten beschriebene, Darstellung reduzierten.
Die Koeffizienten sind dann Funktionen der Mischungslange 1, der Wurzel

aus den mittleren quadratischen Fluktuationen der Geschwindigkeit

@ « w’>* + »v”) und der statischen Stabilitat S.

Fur die vertikalen Komponenten gilt dann:



WV = KMV -AA=1g 0

= KV T -iq sH t .

SM und SN sind Funktionen der Richardson-Zahl R~ (Mellor und Durbin, 1975)

und konnen aus den von Mellor und Yamada (1974) abgeleiteten Formeln

= ‘sH

bestimmt werden. Die kritische Richardson-FluR-Zahl Rfc (RF R™) liegt

in diesen Gleichungen bei 0.21. Nimmt man die Prandtl-Zahl der Turbulenz mit
SM
SH
Diese Art der Modellierung ist zuerst fiUr die atmospharische Grenzschicht

~ 1.04 an, dann geht R,~ gegen 0.22, wenn sich R:_gegen 0.21 bewegt.

entwickelt worden, spater wandte man die erhaltenen Erkenntnisse auch auf
die obere Grenzschicht des Ozeans an (z.B. Mellor und Durbin, 1975; Martin,

1982, 1985).

Eine weitere Methode, die turbulente Grenzschicht zu modellieren, ist die
deterministische Bestimmung der turbulenten GrofRen aus den Erhaltungsglei-
chungen. Die Ildee ist, ein dreidimensionales turbulentes Feld zu berechnen
und nur die nicht-aufgeldsten kleinskaligen turbulenten Flisse zu parame-
trisieren. Dieses erfordert aber sehr feine r&umliche Skalen und eine hohe
zeitliche Aufl6sung. Deardorff (1970) hat diese Methode =zuerst zur Model-
lierung der atmospharischen Grenzschicht angewandt, spater dann auch ein
entsprechendes Modell der ozeanischen Grenzschicht entwickelt (Deardorff,
1983). Die Methode ist aber zu rechenintensiv, als daR sie routinemallig zur

ozeanischen Modellierung benutzt werden kénnte.

Aus Beobachtungen ist zu ersehen, dall die vertikalen Gradienten von Tempe-
ratur, Salzgehalt, der horizontalen Stromungen und der Turbulenz in der
Mischungsschicht in der Regel sehr viel kleiner sind als in der Turbokline
oder in der saisonalen Sprungschicht, wenn sie auch nicht vollstandig
verschwinden. Diese Erkenntnisse erlauben die Modellannahme, die turbulente
Schicht als vollstandig durchmischt zu betrachten, um vertikale Gradienten
nicht bericksichtigen zu missen. Diese Approximation fiuhrt zu einer problem-
losen vertikalen Integration der Erhaltungsgleichungen Uber die Mischungs-
schicht, mit dem Ergebnis, die unbekannten turbulenten Transportterme w"v-",
w*T" in Termen mittlerer Eigenschaften und der Randbedingungen ausdriicken zu
kénnen. Diese sogenannten Integralmodelle (Kraus und Turner, 1967) werden

wegen ihrer einfachen Struktur im groflen und ganzen dann den komplizierteren



Differentialmodellen (Mellor und Durbin, 1975) vorgezogen, wenn uUberwiegend
Wert auf Bestimmung von Deckschichttemperatur und -tiefe gelegt wird und
Geschwindigkeitsprofile bzw. Profile der turbulenten kinetischen Energie
(TKE) von untergeordneter Bedeutung sind. Dieses ist z.B. in ozeanischen
Zirkulationsmodellen (Adamec et al., 1981) der Fall. Integralmodelle werden
auch haufig als untere Randbedingung fur atmosphdrische Zirkulationsmodelle

benutzt (z.B. Biercamp, 1986).

Die Entwicklung eines Integralmodells von Kraus und Turner (1967) bedeutete
einen wichtigen Schritt in der Modellierung der saisonalen Grenzschicht des
Ozeans. Vor dieser Zeit sind mehrere theoretische Arbeiten abgefalt worden,
um die Struktur der Grenzschicht zu erklédren. Die Lo6sung der klassischen
Ekman-Gleichung (stationare Bewegungsgleichung mit konstanten Austausch-
koeffizienten, Ekman, 1905) fihrte zu einer Tiefe der Ekman-Schicht, die
proportional der Windgeschwindigkeit ist (h ~ W /sing ). Munk und Anderson
(1948) erweiterten die Gleichungen, indem sie eine Abh&ngigkeit des turbu-
lenten und molekularen Austausches von der Stromscherung und dem vertikalen
Dichtegradienten bericksichtigten. Rossby und Montgomery (1935) nahmen eine
Abh&ngigkeit der Ekman-Tiefe von der Reibungsgeschwindigkeit und dem
Coriolis-Parameter an (h ~u~f), wahrend Kitaigorodskii (1960) die Tiefe h
proportional zur Monin-Obukhov-La&nge setzte (h ~u #/B). Kraus und Rooth
(1961) zeigten, daR die Tiefe einer konvektiven Schicht im wesentlichen vom
Gleichgewicht zwischen Absorption der solaren Strahlung und Abkuhlung an der
Meeresoberflache abhangt, und definierten eine entsprechende Kompensations-
tiefe. Kraus und Turner (1967) bezogen nun sowohl die mechanische Vermischung,
die in Termen der Windschubspannung parametrisiert wurde, als auch die
konvektive Produktion als wichtige Quelle fur die turbulente kinetische
Energie (TKE) mit ein. Die Erhaltungsgleichungen fir TKE und Warme bildeten
das Gleichungssystem, mit dem Deckschichttemperatur und -tiefe bestimmt
werden konnten. Die daraufhin folgenden Entwicklungen integraler Modelle
bauten auf die Methode von Kraus und Turner auf und verfeinerten die Parame-
trisierung der Produktions- und Dissipationsterme der TKE und der Absorption

der solaren Strahlung im Wasser.



2 BESCHREIBUNG DES DECKSCHICHTMODELLS

In diesem Kapitel sollen Grundlagen der Deckschichtphysik, die iIm wesent-
lichen Uber die Erhaltungsgleichungen fiur thermische und mechanische Energie
bestimmt Ist, sowie Approximationen und Parametrisierungen beschrieben und
diskutiert werden. AuBerdem wird das Konzept zur Bestimmung der ML-Tiefe
vorgestellt. Die fur die Deckschicht relevanten ZustandsgroéfRen sind Dichte p,
Temperatur T, Salzgehalt S und die drei Geschwindigkeitskomponenten u”™.

ErhaltungsgréfRen sind Masse, Impuls, Energie und Salzgehalt.

2.1 Physikalische Grundlagen
2.1.1 Erhaltungsgleichungen fur thermische Energie, Salzgehalt und Masse

Der erste Hauptsatz der Thermodynamik fur eine inkompressible Fliussigkeit,
unter Beriucksichtigung der Boussinesq Approximation und unter Vernach-

lassigung der Reibungswarme, lautet:

— + U, ——— ————————— + ——————— (2-1)

Die Erhaltungsgleichung fiur den Salzgehalt hat die gleiche Form, es fehlt

aber ein analoger Term zur solaren Strahlungsenergie |I.

S @2.2)

Rp und Kg sind die molekularen Diffusionskoeffizienten fir Warme und Salz.
In dem Koordinatensystem (Xj, X2, x3) oder (X, Yy, z) ist der Einheitsvektor
k der vertikalen Komponente X3 positiv nach oben gerichtet. Die Dichte pQ

ist eine Konstante, ebenso die spezifische Warme bei konstantem Druck Cp.

Die GroRenordnung der Reibungswarme oder der Uber die Deckschicht
integrierten Dissipationsrate liegt in dem Bereich zwischen 10~3 Wm~2 und
10“1 Wm-2 (Oakey und Elliott, 1982), wadhrend die der turbulenten Warmeflisse
an der Oberflache zwischen 10 Wm-2 und 200 Wm-2 Uliegen. Die Reibungswarme
tragt damit nicht signifikant zur Erwarmung der Deckschicht bei und wurde

deshalb in Gleichung (2.1) vernachlassigt.



Masseerhaltung ist durch die Kontinuitatsgleichung

gegeben. FiUr eine inkompressible Flussigkeit gilt

_6){): = 0. (2'3)

2.1.2 Der Auftrieb (buoyancy)

Fur den Ozean ist der Tfunktionale Zusammenhang zwischen T, S und p Uber
eine empirische Zustandsgleichung p = S(T,S) gegeben. Die Druckabhangigkeit
soll innerhalb der saisonalen Sprungschicht vernachlassigt werden. Wie
spadter gezeigt wird, ist eine lineare Zustandsgleichung geeignet, um die

Prozesse in der Deckschicht ausreichend genau zu beschreiben.

Sie ist gegeben durch

pP=R (1-a(T-Tg )+ BCS-S5Q) ) 2.4)
mit a-= - n thermischer Ausdehnungskoeffizient
o]
R= -~ Ausdehnungskoeffizient fur Salz
o

pO, Tq und SQ sind Referenzgroflen.

Da in den hydrodynamischen Gleichungen die Dichtednderungen h&ufig in Ver-

bindung mit der Schwerebeschleunigung g auftreten, wird ein Ausdruck Tfur

den Auftrieb (buoyancy) eingefihrt.



P - P
b =g— p--- 2.4

Aus den Gleichungen (2.1), (2.2), (2.4) und (2.47) ergibt sich dann die
Erhaltungsgleichung fur den Auftrieb

6b db ag b5
9t N OX. c 3z 2.5
J R) P (2-9)

Die molekularen Flusse sind hier vernachlassigt, da sie klein sind im

Verhaltnis zu den turbulenten Flissen.

Diese Gleichung beinhaltet Erhaltung von W&rme und Salzgehalt und ist eine

der wichtigsten Gleichungen im Deckschichtmodell.

2.1.3 Die hydrodynamische Bewegungsgleichung

Die Erhaltungsgleichung fur Impuls oder hydrodynamische Bewegungsgleichung
mit der Annahme der Inkompressibilitdt und unter Bericksichtigung der

Boussinesq-Approximation ist gegeben durch die Navier-Stokes-Gleichung

9 u 9 u -2p
— -4+ U. — -+ e. Q. u,, + — (2.6)
ot J oOx. ijk J K p ek,
o]
e__, _u, = Coriolis-Term
ijk Qj K
7 = kinematische Zahigkeit
o2u.

= Reibungsterm
9X .0X .
J J

Aus der Gleichung von Navier-Stokes wird u.a. die Erhaltungsgleichung fur

mechanische Energie hergeleitet.



2.2 Das Konzept des eindimensionalen Deckschichtmodells

Das Modell setzt sich aus zwei Schichten zusammen. Diese sind die turbulent
durchmischte Schicht mit der Meeresoberflache als obere und der Tiefe h
als untere Begrenzung und eine stabile nichtturbulente Sprungschicht unter-

halb der Deckschicht.

2.2.1 Horizontal homogene mittlere Felder

In groRBen Teilen des Weltmeeres variieren Temperatur und Salzgehalt entlang
einer vertikalen Distanz von einigen hundert Metern starker als entlang einer
horizontalen Distanz von mehreren tausend Kilometern. In den betreffenden
Gebieten andern Austauschprozesse zwischen Atmosphéare und Ozean und vertikale
Mischungsprozesse in der Deckschicht die Struktur des oberen Ozeans schneller
und effektiver als horizontale Advektion und Vermischung. Es ist daher in
erster Naherung erlaubt, die mittleren Felder als horizontal homogene GréfRen

einzufiuhren. Daraus folgt, dall ihre horizontalen Ableitungen verschwinden.

Es gilt: a=a (z, t)+a (x, VY, z, t)

N (a"u’)--~<a"v?)Y=0 @.7

Aus der Kontinuitatsgleichung vresultiert als Folge der Homogenitat der

horizontalen Felder

Diese Annahme wird spéater bei der Betrachtung von "up'- bzw."downwelling"-

Prozessen modifiziert.

2.2.2 Die turbulent durchmischte Schicht

Eine mehr oder weniger vertikal homogen durchmischte Schicht kann fast
uberall im Weltmeer direkt unterhalb der Meeresoberfldche gefunden werden

(Abb. 1.1). Die Zustandsgrélen werden in der modellierten Deckschicht



daher als vertikal homogene GroRen behandelt. Die vertikalen Integrationen
von der Oberflache bis zur Mischungstiefe h vereinfachen sich, und die
Erhaltungsgleichungen koénnen in Termen der Randbedingungen geschrieben
werden. Temperatur, Salzgehalt, Dichte und die Geschwindigkeitskomponenten
werden als sogenannte "bulk'-GroRen behandelt, d.h., diesen Zustandsgroéfien

wird je ein fur die Deckschicht repréasentativer Wert zugewiesen.

2.3 Die Erhaltungsgleichungen der mittleren und turbulenten Energien
2.3.1 Mittlere und turbulente GroéRen

Bezeichnet man die mittlere Geschwindigkeit einer turbulenten Stromung mit
un, kann die tatsdchliche Geschwindigkeit u” an einem bestimmten Ort in
u™ = tu + u™ zerlegt werden, wobei ul die turbulente Zusatzgeschwindigkeit

ist.

Bei Beobachtung eines geniigend langen Zeitraums At ist u” definiert als

At

/ u.dt

y. 1

Das Zeitintervall, Uber das gemittelt wird, sollte kurz sein, verglichen
mit der Zeit, in der sich signifikante Anderungen des mittleren Feldes

ergeben, aber lang, verglichen mit der integralen Zeitskala der Turbulenz.
Fir den Mittelwert der turbulenten Zusatzgeschwindigkeit gilt: u® = O.

Die obigen Beziehungen gelten auch fir die anderen Zustandsgroflen.

Die mittlere kinetische Energie der turbulenten Bewegung ist gegeben durch

Es werden folgende Transformationen durchgefihrt:



(z,t) + ut x,y,z,t)

(=2
1
=2
~
N
2
+

b (X,y,z,t)
T =T (Z,0) + T <x =&
S =% (z,t) + §7 (X,y,z,t)

+ pr (X,Y,Z,1)

Streng genommen enthédlt die turbulente Zusatzgeschwindigkeit den Anteil der
Oberflachenwellen und der internen Wellen. Es wird angenommen, dall der Netto-
effekt dieser GroRen hinsichtlich der Anderung der turbulenten kinetischen

Energie sehr klein ist.

2.3.2 tfarme, Salzgehalt und Auftrieb

Zerlegt man die ZustandsgrofRen der Gleichungen (2.1) und (2.2) 1in ihren
mittleren und turbulenten Anteil und mittelt man anschlieend Uuber diese
Ausdricke, ergeben sich unter Berilcksichtigung der Kontinuitatsgleichung

folgende Beziehungen:

A+ o0 _1M"7=_JL A (2 8)

dt dz w pc az u,o;
op

-] +£S"W -0 2.9

Die molekularen Flusse, die einige GroRenordnungen kleiner sind als die
turbulenten, sind in diesen Gleichungen vernachlassigt worden. Aullerdem
wurde die horizontale Homogenitdt der mittleren Felder (Gleichung 2.7)

berucksichtigt. Die horizontalen Ableitungen erscheinen deshalb nicht mehr

in den Ausdricken.

Analog zu den obigen Gleichungen kann aus Gleichung (2.5) die Beziehung fir

den Auftrieb abgeleitet werden.
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Die =zeitliche Anderung des mittleren Auftriebs wird also nur durch die
Divergenz des vertikalen turbulenten Auftriebsflusses und durch die Absorp-

tion der solaren Strahlungsenergie im Ozean bestimmt.

2.3.3 Impuls

Der Geschwindigkeitsvektor der Navier-Stokeschen Bewegungsgleichung und der
Kontinuitdtsgleichung wird in den mittleren und turbulenten Anteil zerlegt.

AnschlieRend wird Uber diese Ausdricke gemittelt. Es ergibt sich folgende

Beziehung:
ou.
%§§% =0 (2.11a)
3
6u du_ ou”
J J J
subtrahiert man diesen Ausdruck von —— =—-—h~r- =0
OX. ax. ax.
3 3 3
ergibt sich ou”
5 -0 (2.11b)

ax.
3

Aus (2.6) und (2-11b) erhalt man die Reynoldsche Form der Bewegungsgleichung

Fiur die mittlere Bewegung der turbulenten Stroémung gilt dieselbe Navier-
Stokesche-Gleichung (2.6), wenn man in ihr den mittleren Geschwindigkeits-
vektor einfihrt, aber es erscheint noch ein zusatzlicher Terra, der nur von

den turbulenten Zusatzgeschwindigkeiten abhangt.



Die sogenannten Reynoldschen Schubspannungen U£EUj wirken wie Reibungsterme
auf die mittlere Stromung. Sie sind eine Folge der nichtlinearen Advektions-
terme. Subtrahiert man die Gleichung der mittleren Stromung (2.12) von der
Navier-Stokes-Gleichung, erhalt man die Bewegungsgleichung fir den turbu-

lenten Stromungsanteil.

u* _ u. uJ u~
- —+Uu.—- "7 +uUu -~ +ul- ~-uJ- ~
(2.13)
1 & 62 Q!
+ e Qux +-—- - -b” 613 = v—- — i
p. fo OX . 60X .
0 i

2.3.4 Kinetische Energie

Um die Erhaltungsgleichung fir die mittlere turbulente kinetische Energie zu
bekommen, wird der Ausdruck (2.13) mit u”™ multipliziert. Die anschlielRende
Mittelung sowie die Berlcksichtigung der Kontinuitatsgleichung ergibt

folgende Beziehung:

5 TaTuT _ 9 u"u" ou
i i
- (A )+ T Y+ —— (u'r~ )+ utul - 1
at OK . ax. J 2 J 9.
3 J 3
1 9p’ qu' 6ul
e + b'ul3 = v— 1—- 1
p 9x 9x.9x.
o] i

Bericksichtigt man die Homogenitatsbedingung, verschwinden die horizontalen

Ableitungen sowie die mittlere vertikale Strémungskomponente Die Glei-
chung reduziert sich dann zu



p* du
- Y+ - {V (-+m ) }= uw + b w* .14
dz

dudu”*

mit e = v d~d”
1 1

Der Index a bezeichnet die horizontalen Komponenten. Der erste Term auf der
linken Seite gibt die Ilokalzeitliche Anderung der mittleren turbulenten
kinetischen Energie an, der zweite die Divergenz des Energieflusses. Dieser
spezifiziert die raumliche Neuverteilung der Energie durch die turbulente
Bewegung und wirkt wie ein Produktionsterm. Die Terme auf der rechten Seite
reprasentieren drei weiltere Prozesse, die entweder turbulente Kkinetische
Energie produzieren oder dissipieren. Der erste Term gibt den Energie-
transfer von der mittleren zur turbulenten Stromung an, der durch die Arbeit,
die die Reynoldschen Schubspannungen u”uj gegen den Gradienten der mittle-
ren Stromung leisten, erfolgt. Der zweite ist der Auftriebsflu, der dritte

die Energiedissipation der molekularen Reibung.

Die Gleichungen (2.-8), (2.9), (2.10) und (2.14) sind die Grundgleichungen,
Uber die im Modell die ZustandsgroRen Temperatur, Salzgehalt und Dichte und

die Deckschichttiefe bestimmt werden.

2.4 Die Randbedingungen und ihre Parametrisierung

2.4.1 Die Auftriebsflisse an der unteren und oberen Begrenzung der

turbulenten Schicht

Integriert man die Gleichungen (2.8), (2.9) und (2.10) uber die Deckschicht
und beriucksichtigt man dabei, dal die mittleren Zustandsgrofen innerhalb
der durchmischten Schicht unabhadngig von der Tiefe sind, ergeben sich

folgende Beziehungen:

h ]2~ + Tw (@) - Tw* (-h) = C1IQ -1 ¢h) ) (2.152)



h—pl+ SW’ (@ - Sw(-h) = 0 (2.15b)

h-—**+ b*w1() - b*w*(-h) -~fjr (10 - 1 (-h) ) (2.15c¢)
oCp

Der Index m steht stellvertretend fir die mittlere Eigenschaft der turbulent
durchmischten Schicht. Die Strahlungsenergie 1(z) soll exponentiell mit der
Tiefe abnehmen und wird hier Uber eine Exponentialfunktion bestimmt, spater
werden drei Exponentialfunktionen bericksichtigt (Woods, Barkmann und
Horch, 1984). Es gilt: 1(z) = 10eYZ» 10 ist die Strahlungsenergie an der
Meeresoberflache, y ist der Abklingkoeffizient, der den Trubungsgrad des
Wassers angibt. Der Term 1(-h) ist derjenige Anteil der Sonnenstrahlung, der
unterhalb der Deckschichttiefe h absorbiert wird. Die zeitliche Anderung
der Zustandsgroflen Tm, Sm und bm wird nur durch den vertikalen turbulenten
Transport dieser GrdRen an der Meeresoberflache und an der unteren Grenze

der Deckschicht sowie durch die Absorption der Sonnenstrahlung bestimmt.

An der Meeresoberflache sind die turbulenten Warme- und Frischwasserflisse

gegeben durch:

cp PQ T*w?(@) = IR + QE + Qg = B (2.16a)

pSV(0) = (P - E)S (2.16b)

Aus diesen Gleichungen und der Zustandsgleichung ergibt sich der Auftriebs-
Tlul3:

b*w*(0) -g (al!v(0) - pSv(o)) =" (2.16¢)

IR : langwellige Strahlungsbilanz; Qg: latenter Warmeflul3;

Qs : sensibler Warmeflul3; p : Niederschlag; E: Verdunstung

Am Boden der Deckschicht ergeben sich folgende Randbedingungen, wenn der

Effekt der molekularen Diffusion an der stabilen Schicht direkt unterhalb

der Deckschicht vernachlassigt wird:
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T w"(-h) = 0 AT = o (2.172)
S*w (~h) = weAS AS = Sm — S© (2.17b)
b*w"(-h) = weAb Ab = bm - bjj (2.17¢)
Tm ist hier die Deckschichttemperatur nach "entrainment", ist die

Temperatur direkt unterhalb der Deckschicht. Wenn wéhrend des Vertiefens
der Deckschicht kalteres Wasser von unterhalb der Deckschicht in diese
hineingemischt wird, ist OTU!L negativ und das kaltere Wasser wird von seiner
Temperatur T~ auf die Temperatur THl erwarmt. Ahnliche Betrachtungen gelten

auch fur den Salzgehalt und die Dichte.

wR ist die "entrainment"-Geschwindigkeit C-JE

w =4~ fur — < 0 "entrainment
e dt dt

- G > " _ "
we 0 Fir Jt 0 "detrainment

Einen Ausdruck fur den vertikal integrierten turbulenten Auftriebsflul
erhalt man, indem zuerst Gleichung (2.10) einmal von einer Tiefe 2z, die
innerhalb der Deckschicht liegen soll (z ~ -h), bis zur Oberflache und einmal
Uber die gesamte Deckschicht integriert wird. Nach Bildung der Differenz
dieser beiden Gleichungen (die zeitlichen Ableitungen heben sich damit auf)
und anschlieBender Integration Uber die Deckschicht, erhalt man unter

Beriucksichtigung der Gleichungen (2.16¢) und (2.17c) folgenden Ausdruck:

0 i 1 h [ ®
_r;fb’w dz —  Abh + "AB o [R5 -rfRCN) + / R(2)dz ] L (2.18)



Der erste Term auf der rechten Seite gibt die Anderung der potentiellen
Energie der Wassersaule durch "entrainment" an. Die restlichen vier Terme
beriicksichtigen die Anderung durch die turbulenten Auftriebsfliisse an der

Oberflache und durch die innerhalb der Deckschicht absorbierten Strahlung.

2.4_.2 Die Fliusse turbulenter kinetischer Energie

Um eilnen Ausdruck fir die Erhaltung der TKE innerhalb der ML zu bekommen,

wird Gleichung 2.14 uber die ML integriert.

°8E p* .p.
/— dz -w(¢h)r—- +E)+w (€& + E) =
oc Po Po
m an (HD
(2.19)
0 0. 0
- / UEW" ~r~dz + J b"w" dz - h%
-h -h
av) ™ D

Um diese Gleichung anwenden zu konnen, mussen ihre Terme als Funktionen der
bekannten Oberflachenflisse parametrisiert werden. Hierbei soll im
wesentlichen der Argumentation von Niiler und Kraus (1977) gefolgt werden.
Sie zeigten, dall der FluR der TKE am Boden der Mischungsschicht (11) sehr
klein 1ist und deshalb vernachlassigt werden kann. Ebenfalls spielt die
lokalzeitliche Anderung der TKE (1) fur tagliche und jahreszeitliche
Variationen keine Rolle, dieser Term Ist nur fir sehr kleine Zeitskalen von
Bedeutung (Gargett et al., 1979). Der OberflachenflulR der TKE und die Druck-
schwankungen (I111), die wohl hauptsachlich durch das Brechen der Oberflachen-
wellen erzeugt werden, parametrisieren Kraus und Turner (1967) als Funktion

der Reibungsgeschwindigkeit.



- W) fr-+ E)=mj (2.20)

Die Produktion durch die Stromscherung (1V) wird ebenfalls proportional zu

UE gesetzt.

44 udhi’ "aTs5dz = m2u* (2 -21)

mj und n2 sind Konstanten, die noch bestimmt werden missen. Pollard et al.
(1973) fuhrten einen Term fur die TKE-Produktion durch Stromscherung am
Boden der ML ein, der auch als Term der dynamischen Instabilitdt bezeichnet
wird. Er hat eine Response-Zeit von einer halben Tragheitsperiode und wird
nur bei plotzlicher Verstédrkung des Windes bei geringen Deckschichttiefen
wirksam. FUr klimatologische Betrachtungen ist er deshalb ohne Bedeutung.
Die Beziehung fur den Auftriebsflul (V) 1ist bereits im Abschnitt 2.4.1
hergeleitet worden.

2.4.3 Energiedissipation

Ein dominierender Term in der Bilanzgleichung der TKE ist die Dissipation
(V). Deckschichtmodelle sind empfindlich gegenuber diesem Term (Niiler und
Kraus, 1977), und wéhrend die Parametrisierung der Flisse iIn der Literatur
weitgehend akzeptiert wird, gibt es kontroverse Meinungen Uber die Formu-

lierung der Energiedissipation.

Bei zZilitiiikevich et al. (1979) sind die unterschiedlichen Ldsungsansitze

zu finden.

Geht man von Kolmogorovs (1942) Parametrisierung der Dissipation aus

und erweitert sie auf die ML, erhalt man (Gaspar, 1985)



Oe ist ein charakteristischer Wert der turbulenten Geschwindigkeit und 1
eine Dissipationslange, die von verschiedenen Langenskalen abhangen soll.

Die am haufigsten angenommenen Skalen sind
3_...

eine Monin-Obukhov-Ldnge L = u™/B ,

eine Ekman-Skalentiefe X =uv/f ,

und die ML-Tiefe h .

Es gilt: 1=Ff ¢, L, ¥ und

hr, =h a3l = a3 F (VL, h/X) .

Fir die meisten ML-Modelle wird die Reibungsgeschwindigkeit u" als charak-

teristische Geschwindigkeit gesetzt. Daraus ergibt sich:

hu*/1 = u3 F (/L , h/X) . 2.22)

Niiler und Kraus (1977) nehmen an, dafl ein konstanter Betrag der TKE dissi-

piert wird

hey, =meu* +0.25CI-n)h[I~ |- 1] (2.23)

Der erste Term auf der rechten Seite gibt die Dissipation der durch den
Wind erzeugten TKE an, der zweite Term die Dissipation der Konvektions-
energie

mto <m <m +m und 0 <n«<1.

Dividiert man Gleichung (2.23) durch u® und bericksichtigt (2.22), erhalt
man

h/1 * m3 + 0.25 (1-n) [|h/L |- h/L]

Die Abhangigkeit von h/X fehlt in dieser Beziehung. Modelle mit konstanter
Dissipation konnen deshalb keinen exakten saisonalen Zyklus erzeugen, da
nach einem vollsténdigen Integrationsjahr noch turbulente kinetische Energie

zur weiteren Vertiefung der ML zur Verfigung steht. Eine Tiefenabhéngigkeit



von mB ist deshalb wahrscheinlich (Stevenson, 1979), und iIn das Modell
wurde eine von Elsberry (1976) und Wells (1979) vorgeschlagene exponentielle
Funktion integriert, die uUber h/ X definiert und porportional zur Produktion
der TKE ist. Die Dissipationsrate ergibt sich dann zu

Mjj = i +m2) u* @ “ey~) +0.25 - h[|R]-B] .24)

2.4_4 Gegenuberstellung von unterschiedlichen Parametrisierungen der
TKE-Bilanz

Aus den Gleichungen (2.18), (2-19), (2.20), (2-21) und (2.-24) ergibt sich
fur neutrale Verhaltnisse (IT = 0) der Ausdruck

4&— WeAbh = mou;

Der Term auf der linken Seite dieser Gleichung gibt die Anderung der
potentiellen Energie durch “entrainment”, iHgu) die Art der Parametrisierung
der TKE-Bilanz an. In Abbildung 2.1 wird der dimensionslose Ausdruck
* = j weé&bh/uj als Funktion von h/X dargestellt. P* entspricht einem
Effiziensparameter der turbulenten Durchmischung, er wird auch als genera-

lisierte "entrainment”-Rate bezeichnet. Die bericksichtigten Autoren sind

(@) Alexander und Kim (1976) (AK), die eine konstante Hintergrunddissipation
einfuhrten,

(b) Gaspar (1985) (GA), der anstelle uf das Produkt aus mittlerer turbulen-
ter kinetischer Energie Em und Quadratwurzel aus der mittleren Vertikal-
komponente der TKE (Wm) in die Bilanzgleichung aufnahm,

(©) und Wells (1979) (WE), mit der im vorangegangenen Abschnitt beschriebenen
Parametrisierung nio = - meh” ; m=mi + m2

Die wesentlichen Unterschiede liegen darin, dafl die Funktion von AK bereits
bei einer Skalentiefe von 0.9, die von GA aber erst bei 2.9 den Nullpunkt
erreicht, wahrend sich die Kurve von WE dem Nullwert asymptotisch néhert,
und dal GA einen konstanten Wert P* bis zur Skalentiefe von 0.4 annimmt.

GA argumentiert, dall eine neutrale Langenskala (0.4 X) der Dissipations-
lange entspricht, wenn |h | > 0.4 X ist, ansonsten ist sie gleich der ML-



Abb. 2.1: Generalisierte ‘“entrainment'-Rate P* = 0.5 Abhwe/u”™ als
Funktion von h/\ ,X = u™/f,fur neutrale Verhaltnisse (B=0).
Gegenuberstellung der Parametrisierungen von Alexander und
Kim (1976), Wells (1979) und Gaspar (1985).

Abb. 2.2: Wie Abb. 2.1, P* wird aber als Funktion der ML-Tiefe h fur
Windgeschwindigkeiten von 2 m/sec (Gaspar, Wells) und
10 m/sec (Gaspar, Wells, Alexander und Kim) dargestellt.



Tiefe. Da in den Modellrechnungen mit den klimatologischen Flissen
(Abschnitt 4.3.2) i\aX Iimmer groRer gleich 0.4 X ist, j | im Sommer
aber kleiner als 0.4 \ werden kann, koénnen bei neutralen Verhaltnissen
Unterschiede iIn den Modellresultaten nur in der taglichen Sprungschicht
auftreten oder von der Wahl des Parameters m abhdngen. In Abbildung 2.2 wird
P* in Abhangigkeit der ML-Tiefe h fur Windgeschwindigkeiten von 2 m/sec und
10 m/sec dargestellt. In der AK-Parametrisierung ist die Hintergrund-
dissipation fur kleine Windgeschwindigkeiten groller als die Produktion der
TKE, die Funktion taucht deshalb nicht in der Zeichnung auf. Fur typische
Bunker-Windgeschwindigkeiten (3 m/sec - 8 m/sec) liegen die Werte zwischen
den beiden Kurvenpaaren. Etwa die Halfte der "entrainment-"Energie ist noch

in Tiefen zwischen 50 m und 200 m zu erwarten.

Vergleiche zwischen SST-Simulationen mit Hilfe von integralen Deckschicht-
modellen mit unterschiedlichen Parametrisierungen sind von Thompson (1976)
und Gaspar ((1985) durchgefiuhrt worden. Die Unterschiede zwischen integralen
und differentiellen Modellen an den Wetterschiffen "N und "P" wurden von
Martin (1985) untersucht. Die Resultate zeilgen, dal sowohl die integralen
als auch die differentiellen Deckschichtmodelle mittlere Abweichungen bis

zu 1 K von den beobachteten SST haben koénnen.

2.4.5 Bestimmung der Modellparameter n und n

Oakey und Elliot (1982) haben auf der Basis von Dissipationsmessungen gezeigt,
dal die Produktion der TKE durch die Schubspannung des Windes etwa 1 % des
Energieflusses ut betragt. Bericksichtigt man, dal maximal 15 % der TKE zur
Vertiefung der MischungsSchicht zur Verfigung stehen (Ellison, 1957),
betragt die maximale "entralnment’’-Rate 0.0015 Pa cD™a* @as Kriterium von

Ellison bezieht sich auf die FlulR-Richardson-Zahl (Ua = Windgeschwindigkeit).

Rf = -bWw" / -uJtW Rfc = 0.0015

(RXC = kritische Flu3-Richardson Zahl)

Bei der empirischen Bestimmung des Parameters m muf3 beachtet werden, dal

der Wert des Parameters immer von der Wahl des Schubspannungskoeffizienten
cD abhangt. Es gilt:



n>Pou* = m "PacDUa

mit pa = 1»27 kg m-3 (Dichte der Luft), @ = 1026 kg m-3 und gj = 1.3*10-3
(Garratt, 1977) ergibt sich fur m* = 0.0015 ein m von 1.18.

Die Abschatzungen von m mit Hilfe ozeanischer Messungen sind vielféaltig
(Gargett et al., 1979) und wegen der unterschiedlichen Techniken, die zu
ihrer Bestimmung fihrten, kaum vergleichbar. Neue Erkenntnisse konnten
wahrend MILE (Mixed Layer Experiment) gewonnen werden. Der Ozean wurde uber
eine Periode von 20 Tagen vermessen (Davis et al., 198l1a) und nach sorg-
faltiger Analyse der Daten wurde ein Bereich fir m zwischen 0.4 und 0.5
angegeben (Davis et al., 1981b). Eine empirische Bestimmung des Parameters
auf Basis von Profilmessungen am OWS "'P" (Denman und Miyake, 1973) lieferte
dagegen einen Wert fur m* von 0.0012 (m = 0.95), der auch in diesem Modell
benutzt werden soll, da er in Nahe des RfC—Kriteriums liegt.

Werte fur den Parameter n werden iIn der Literatur zwischen 0.1 und 0.3
angegeben (Stull, 1976). Abbildung 2.3 =zeigt die Unterschiede zwischen
Deckschichttemperaturen und -tiefen fiur verschiedene n. Die Modellresultate
beziehen sich auf den mit n = 0.1 (hier Standardlauf) berechneten Jahres-
gang an der Station 41* N, 27* W. Vernachlédssigt man die Dissipation der
konvektiven TKE (n“l), treten signifikante Unterschatzungen der SST auf.
Die ML-Tiefe bewegt sich im Herbst relativ rasch nach unten und die maximale
Deckschichttiefe liegt 30 m tiefer als im Standardlauf. Gegenilber geringen
Anderungen von n sind die Resultate dagegen nicht empfindlich. In weiteren

Modellrechnungen wird immer der Wert n = 0.1 benutzt.

2.5 Konzept zur numerischen Bestimmung der Zustandsgroéflen
2.5.1 Die parameirisierten Grundgleichungen

Aus den Gleichungen (2.18), (.19), (.20), (2.21), (2-24) und mit nu =
- me erhalt man die parametrisierte Bilanzgleichung der turbulent kine-
tischen Energie innerhalb der MischungsSchicht.



Day nu m ber

Abb. 2.3: Saisonale Variation der Differenz 2zwischen Deckschicht-
temperatur und -tiefe, berechnet mit verschiedenen Werten
des Modellparameters n und Deckschichttemperatur und -tiefe,

berechnet mit n = 0.1.



Fur stabile Verhaltnisse: B >0 -Ln/veAbh = moui + —ljjI‘B (2.25a)
Fur labile Verhaltnisse: B <O EWeAbh = moua - EhB (2.25b)
Die Gleichung fur den Auftrieb lautet:

dbm w Ab B 1

srm +-h---r + h(Ro - E(-h>) <2-26a)

mit Bo - g (- S———RB(P-E)S)

oP

Fir Temperatur und Salzgehalt gilt:

dTm w AT 1

5 ~t§— Bgh ¢ -1 ,*1(¢-h) (2.26b)

o]
dsm w AS  (P-B)S
at ~H - B‘F] (2.260)

Das Gleichungssystem fur die Sprungschicht reduziert sich auf:

ar 1  ai ds
dt pocp az dt ot dz

/, o7>

Unterhalb der turbulent durchmischten Schicht werden Temperatur- und Dichte-
profil nur durch die Absorption der solaren Strahlung geadndert. Eine
turbulente Bewegung findet nicht statt, die molekulare Diffusion wird nicht
bericksichtigt.

Die Mischungstiefe h wird in mehreren Schritten mit Hilfe der Konvektions-
tiefe bestimmt. Diese Methode bezieht sich auf Woods (1980b), der argu-
mentiert, dall am Tage der konvektive Anteil der TKE nur auf eine sehr dinne
Schicht (die Konvektionsschicht) unterhalb der Meeresoberflache begrenzt
ist. In den beiden folgenden Abschnitten wird das Konzept zur Bestimmung
der Konvektions- und ML-Tiefe behandelt.



2.5.2 Die Bestimmung der Konvektionstiefe

Die physikalischen Prozesse Verdunstung, Warmeleitung und langwellige
Strahlungsbilanz verursachen einen Warmetransport, der in der Regel wvom
Ozean in die Atmosphére gerichtet ist. Eine quasi-isotherme Schicht direkt
unterhalb der Meeresoberfldche ist eine notwendige Konsequenz dieser Warme-
senke fiur den Ozean. Diese vertikale Isothermie verlangt einen aufwarts
gerichteten Warmetransport in dieser Konvektionsschicht, deren vertikale
Erstreckving im wesentlichen von dem Gleichgewicht zwischen der absorbierten
Sonnenstrahlung innerhalb der Schicht und dem Warmelust an der Oberflache
abhangt. Wenn B ™ 0 ist, verschwindet die Konvektionsschicht. Foster (1971)
zeigte, dall die Konvektion am Tage durch die solare Erwdrmung nahezu unter-
driuckt wird, daR sich aber kurz nach Sonnenuntergang eine instabile Wasser-
séule ausbildet und nahe der Oberflache Konvektion entsteht. Die Konvektions-

schicht wird von der Konvektionstiefe C begrenzt (Abb. 2.4).

In dem Zeitraum, in dem B > 0 ist, genlgt die Konvektionstiefe der Gleichung

I (1 - e-YC) —CT_ = B* , B=1 +B
(0] C (0]
1 At BAt
Mt Tos g . 05 B S (e )
0p  To'p

Tc = Temperatur der Konvektionsschicht

Die Teraperaturzunahme unterhalb der Konvektionsschicht berechnet sich aus
Gleichung (2.27). Nachts oder wenn B < O ist, nimmt die Konvektionstiefe C
nahezu den gleichen Wert wie die Deckschichttiefe h an. Am Tage wird C im
wesentlichen von der Sonneneinstrahlung bestimmt. Wahrend mehrerer Stunden
um die Mittagszeit, wenn B » O 1ist, steht im obersten Meter des Ozeans
mehr als geniigend Energie zur Verfigung, um den Warmeverlust B auszugleichen.
Die Konvektionsschicht kann dann nur einige Zentimeter tief reichen. Nachts
wird der Warmeflul? hauptsachlich durch die am Tage absorbierte Energie ver-

sorgt, im Winter durch die im Sommer gespeicherte Warme.

Kraus und Rooth (1961) und Woods (1980b) betrachteten eine einfacher zu
berechnende Schicht, in der ein aufwartsgerichteter Warmetransport statt-

findet. Es ist die thermische Kompensationsschicht, die nach unten durch



Density

Abb. 2.4: Schematische Darstellung der vier charakteristischen
Schichten des Deckschichtmodells.



die thermische Kompensationstiefe D begrenzt wird. D wird Uber folgende

Gleichung bestimmt:

1 1*-B*
D- -y In (1 5

D ist nur am Tage definiert, wenn B N O ist, entspricht dann aber iIm wesent-
lichen der Konvektionstiefe C (Woods, Barkmann und Strass, 1985), voraus-
gesetzt, eine mehr realistischere Parametrisierung der solaren Strahlung
als die einfache Exponentialfunktion wird zur Berechnung von C und D hinzu-
gezogen (Abb. 2.5). Eine schematische Darstellung von C und D wird in

Abbildung 2.6 préasentiert.

Als Folge des vertikalen Warmetransports nimmt die potentielle Energie der
Wassersaule ab. Diese Anderung erscheint als turbulente kinetische Energie
in Konvektionszellen der Hohe C und berechnet sich am Tage (B > 0) aus:

Ec = “gl* (“ + <\ + C ) e YC )-\ TcC2 (2.28)

Im Modell wird Ec aus der Differenz 2zwischen potentieller Energie vor und
nach der konvektiven Angleichung bestimmt; nEc ist dann der TKE-Anteil, der

fur die weitere Vertiefung der Mischungsschicht zur Vergigung steht.

Mit Hilfe der Zustandsgleichung lassen sich C, D und Ec auch Uber das
Dichte- bzw. Auftriebsprofil berechnen. BQ tritt dann an die Stelle von B.
Anderungen zur obigen Methode ergeben sich aber nur, wenn P-E ungleich null

ist.

2.5.3 Die Bestimmung der Tiefe der turbulent durchmischten Schicht

Das nach der Berechnung der Konvektionstiefe erhaltene Dichteprofil, mit der
konstanten Dichte ac innerhalb der KonvektionsSchicht, und die unterhalb von
C befindlichen cr(2)-Werte geben das Ausgangsprofil fur die Bestimmung der
ML-Tiefe h an. Die Gleichungen (2.25b) und (2.26a) reduzieren sich auf



Abb. 2.5: Vergleiche 2zwischen taglicher Variation der thermischen
Kompensationstiefe (D,D") und der Konvektionstiefe (C,C"%).
Untere Kurven: Parametrisierung der Absorption der solaren
Strahlung durch eine Exponentialfunktion (Dalu u. Purini,1982).
Obere Kurven: Parametrisierung mit den 27 Exponentialfunk-
tionen von Woods (1980b).



Abb. 2.6:

Abb. 2.7:

Schematische Darstellung der Konvektionstiefe C und der
thermischen Kompensationstiefe D.

Die solare Strahlung erwarmt das Wasser von dem Temperatur-
profil T~ bis zum Profil T/ + fdt. Als Folge der konvek-
tiven Angleichung entsteht daraufhin das Profil T™+j und
die Konvektionstiefe C1+1. Die thermische Kompensationstiefe
ist unabhangig vom Temperaturprofil T~ + Tdt . Der schraf-

fierte Bereich gibt die Abkihlungsrate B wieder.

DAYNUMMFt

Taglicher numerischer Fehler, ausgedrickt in W/m2.



@weAbh = mﬁul - nEC

obm WeAb
2.26a"
6t h (2-262°)
w% gibt die Tiefendnderung zwischen C und h an.
Es gilt: we /';(TO bl (2.29)

Eine Gleichung analog zu 2.25a ist nicht erforderlich, da die Abkuhlungs-
rate B des Bunker-Datensatzes im Nordatlantik immer negativ ist. Ausgehend
von der Konvektionstiefe C wird we jetzt so bestimmt, daR die Anderung der
potentiellen Energie der Wassersdule WweAbh gleich der zur Vertiefung zur
Verfugung stehenden turbulenten Kkinetischen Energie ist und die Uber die

Wassersédule integrierte Dichte erhalten bleibt.

Wenn u# = 0 und n = 0 sind, ist die Deckschichttiefe h gleich der Konvektions-
tiefe C. L4kt man n * 0 zu und wenn B < 0 ist, wirkt die sogenannte penetra-
tive Konvektion.

Diese LOsungsmethode ist der von Friedrich (1983) ahnlich - sieht man von
der Bestimmung der Konvektionstiefe ab -, sie verlangt aber einen zusatz-
lichen Gitterpunkt fur die ML-Tiefe und einen fur die Tiefe direkt unterhalb
der ML-Tiefe, da die Schichten zwischen den Gitterpunkten linear ansteigend
sind. Auf diese Weise ist es moglich, den Fehler im Warmeinhalt kleiner als
0.2 W/ml (Abb. 2.7) zu halten, die Iteration endet bei einem maximalen

Fehler der potentiellen Energie von 2 %.

2.5.4 Ekaan-Transport

Bei Bericksichtigung der horizontalen und vertikalen Advektion eines
mittleren Triftstromes Ist die horizontale Homogenitadt der mittleren
Felder nicht mehr gewahrleistet und die Erhaltungsgleichungen missen sich
dementsprechend &ndern. Fur die Advektion der mittleren Strdmung, unter

Vernachlassigung des Salzgehalts, tritt ein zusatzlicher Term fiur den
Auftrieb auf:
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die turbulenten Zusatzglieder u’j werden nicht bericksichtigt.

Die Gleichung fur die TKE (2.14) wird mit folgenden Termen erganzt:

=) E
ot + U Xk
Der Term auf der rechten Seite der Gleichung wird proportional u* gesetzt
und ist somit implizit in Gl. (2.21) enthalten. Da die “entrainment'-
Geschwindigkeit we sehr viel groRer ist als die vertikale Ekman-Geschwindig-
keit wg (we ~ 10 5 m/sec, wg ~ 10- 7 m/sec), kann das Feld der TKE weiterhin
als stationar angenommen werden. Das Gleichungssystem folgt dann dem wvon
Wells (1979), der ebenfalls die Advektion der TKE vernachlassigt. Das Problem
der Triftstromadvektion reduziert sich dann auf die Bestimmung der Warme-

advektlon.

U und v lassen sich Uber die Massentransportgleichung des Ekman-Stroms be-

stimmen:
o] o}
fMye=+f / vdz=-1 , fMxg=Ff / poudz =iy
-2De

Setzt man die doppelte Ekman-Tiefe 2Dg mit der Mischungstiefe h gleich,
eine Approximation, die davon ausgeht, dal der starke Dichtegradient am
Boden der Mischungsschicht den vertikalen Austausch unterdrickt und hindernd

auf die volle Entfaltung eines reinen Triftstromes wirkt, ergibt sich

(2.31)

Wird (2.30) Uber die Mischungsschicht integriert und (2.31) in (2.30) ein-

gesetzt, erhalt man den horizontalen Advektionsterm
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t und TT kdnnen mit Hilfe der Bunker-Daten bestimmt werden.

Der vertikale Term lautet

ab - IT(@)
ST "w(@ -

mit w(0) =0, w(h) =wWg , w (-500) = 0O,
die Abhangigkeit von z soll linear sein.

2 o02n

(2733)

Die vertikale Geschwindigkeit am Boden der Mischungsschicht berechnet sich

aus

wE :-jff rot t

w_ kann ebenfalls mit Hilfe der Bunker-Daten bestimmt werden.

E

Das in Abschnitt (2.5.3) bestimmte Profil wird anhand der Gleichungen (2.32)

und (2-33) modifiziert. Die horizontale Advektion findet nur innerhalb der

Deckschicht statt. Gleichung (2.33) wird Uber ein zentrales Differenzen-

schema geldst.



3 DIE OBERFLACHENFLUSSE

Wenn Advektion und Diffusion nicht bericksichtigt werden, bestimmen allein
Warme- und Impulsflul? an der Oberfléache die zeitliche Entwicklung von Deck-
und Sprungschicht. Um den Tagesgang der Sprungschicht, der hauptsachlich
durch den Tagesgang der solaren Strahlung bestimmt wird, aufldsen zu
kdénnen, wurde die Sonneneinstrahlung mit Hilfe eines noch zu beschreibenden
Strahlungsmodells und der Monatsmittelwerte der von Bunker zusammen-
gestellten Gesamtbedeckung ermittelt. Die turbulenten Warmeflisse und die
langwellige Strahlungsbilanz entstammen direkt dem Bunkerschen Datensatz,
der Impulsflu?R konnte aus der mittleren Windgeschwindigkeit bestimmt
werden. Die Monatsmittelwerte wurden der jeweiligen Monatsmitte zugeordnet,

zwischen denen dann linear interpoliert wurde, um die restlichen Werte zu
erhalten.

3.1 Die turbulenten Warmeflisse und der Impulsfluf

In den unteren 50 m der atmosphérischen Grenzschicht &ndern sich die Flisse
von Impuls, Warme und Wasserdampf nur gering und koénnen daher in erster
Naherung als unabhéngig von der HOhe angesehen werden. Messungen zeigen,
da fiur neutrale hydrostatische Stabilitat der vertikale Gradient der
mittleren Geschwindigkeit umgekehrt proportional der Hohe z ist. Man kann

ihn daher als Funktion einer charakteristischen Geschwindigkeit (oder

Reibungsgeschwindigkeit) der Luft vA = und der Hb6he z schreiben.
P1
(t1 = Schubspannung am Boden der atmospharischen Grenzschicht)
dv v*

dz Kz K = von Karman Konstante

Ahnliche Uberlegungen gelten auch fir Warme und Wasserdampf

de e* dq q*
dz a kz dz a Kz q) iIst eine Konstante



O und g sind mittlere potentielle Temperatur und Feuchte, O0*und g sind

die jeweiligen SkalengroRen. Sie sind Uber = @®w*und 9*~ = (Qg'w

definiert.

cP pO™w" ist der sensible WarmefluR, pg w der Wasserdampfflul. Mit der Ver-
dunstungswarme L ergibt sich der latente Warmeflul3 Lpg w".

Viele Untersuchungen sind durchgefihrt worden, um die Flisse Uber die

sogenannten, in Gleichung (3.1) angegebenen, Bulk-Formeln zu parametrisieren.

OW =ce (va -vw) v - e ) G.D)

qaw

%q GVa Vi) @y ~%g )

Die Indizie8 a und w stehen fur Luft bzw. Wasser, cD, cq und Cq sind die
Jeweiligen Austauschkoeffizienten. Da die Stromungsgeschwindigkeit im Wasser
w sehr Kklein gegeniber der Windgeschwindigkeit ist, kann sie in den
Berechnungen der Flisse vernachlassigt werden. Ein Uberblick iber die
Literatur, in der die Bestimmung der Transportkoeffizienten behandelt wird,
ist bei Blanc (1985) gegeben.

Die vorliegenden Daten, sie bestehen aus Monatsmittelwerten beobachteter
und abgeleiteter GrolRen, wurden von Bunker im Rahmen eines Klimaprojektes
in Woods Hole, USA, aus Schiffsbeobachtungen im Bereich des Nord-Atlantiks,
erstellt. Die Beobachtungen standen fur 10x10-Grad-Felder, sogenannte
Marsden-squares (MS) zur Verfugung. Um eine réaumlich feinere Auflésung zu
bekommen, wurde jedes MS in bis zu 10 Fl&chen, sogenannte Gerrymanders (GM),
unterteilt. Diese Aufteilung geht auf Bunker und Worthington (1976) zurick
und wurde nach hydrographischen Gesichtspunkten (homogene Wasseroberflachen-
temperatur In jedem GM) vorgenommen. Bis auf wenige Ausnahmen beziehen sich
die Mittelwerte auf einen Zeitraum von 32 Jahren (1941 - 1972).



Die Mittelwerte der GroRen sind berechnet mit

n = Anzahl der Schiffsmeldungen

einzelne Schiffsmeldung
abgeschatzter Mittelwert (konstant fur den Nord-Atlantik)

Xe

X = berechneter Mittelwert

Die Monatsmittelwerte wurden anschlielfend von Isemer (1986) auf IxI-Grad-
Felder interpoliert. Die von Bunker durchgefihrten Berechnungen der latenten

und sensiblen Warmeflisse

erfolgten nach der individuellen Methode. Zuerst wurden QL und Qg fir jede
einzelne Beobachtung berechnet, die Mittelung Uber Zeit und Raum erfolgte
erst danach, cq und c" sind Funktionen der Windgeschwindigkeit und der

Differenz zwischen Luft- und Wassertemperatur.

Bei Annahme horizontaler Homogenitét iIn der atmospharischen Grenzschicht

ist der nach unten gerichtete Impulsflul an der Meeresoberflache gleich der

Schubspannung des Windes °1e Reibungsgeschwindigkeit des Wassers u* ist

nach Definition - Unter Berucksichtigung, daf die Flusse auf
o]

beiden Seiten einer Grenzflache gleich sind (1 = M) gilt:

Mit dem Ausdruck (3.1) erhalt man fur den Impulsflu3, ausgedrickt in Termen

der Reibungsgeschwindigkeit, die Beziehung



Der durch den Wind hervorgerufene Flul? turbulenter kinetischer Energie ist

dann

Die Groflen cq und ua werden hédufig In der Literatur mit cjq und Ujg angegeben
und bezeichnen dann die mittlere Windgeschwindigkeit in 10 m Hohe mit dem

entsprechenden Transportkoeffizienten c"o*

Der Uber einen Monat gemittelte Energieflul ware dann u3 . Da im Bunker-
satz U10 angegeben ist, wurde zur Berechnung von u3 die angegebene Standard-
abweichung des Windes hinzugezogen. Da zeitliche WindVariationen in der
Regel auf dem Ozean bedeutend groRer als raumliche Schwankungen innerhalb
eines Gerrymanders sind, kann die Bestimmung des mittleren Energieflusses
Uber den Ausdruck U3 =U + 3U U'2 + U13 als recht gute Approximation an-
gesehen werden, auch wenn der Term U'3 vernachldssigt werden mu3te, da
Bunker keine Angaben iber ihn gemacht hat. Eine Abschatzung UUber U'3 =
X (U2) "2 mit \ﬁax “ #1 (Brenner, 1980) und Uiﬂ = 10 m/sec sowie (Ui&)AZ «
5 m/sec, welches typische Werte fir den Nord-Atlantik im Winter sind, fihrte
zu folgenden Ergebnissen:

|0 = 10 m3/sec3, 3010 UjJ = 750 m3/sec3, ijj - = 125 m3/sec3

wird mit der beschriebenen Approximation um etwa 12 % Uber- bzw. unter-

schatzt. Fur cio wurde ein konstanter Wert (1.3 < 10-3) eingesetzt.



3.2 Kurzwellige und langwellige Strahlung
3.2.1 Strahlungsberechnung von Bunker

Die langwellige Ausstrahlung an der Meeresoberflache ergibt sich aus dem
[

Stefan-Boltzmann-Gesetz LW+: 6a TW mit dem Emissionskoeffizienten 6 und

der Stefan-Boltzmann-Konstanten a. Der Ansatz fur die atmosphérische Gegen-

Strahlung lautet ebenfalls Lw ™= ist eine Funktion des Wasser-
dampfs- und C02-Gehalts der Luft und der Bewdlkung.

Fur die langwellige Strahlungsbilanz gibt Bunker folgenden Ausdruck an:

_ Rk _ _
QI Boea (11.7 - 0.0023 1a) (1 8 )+ 4Ba0a3 (9\/ a0 )
B = 0.96
C = Wolkenkoeffizient nach Budyko (1963)
N = Gesamtbedeckung in 1/8 (Monatsmittelwerte)
0 = absolute Lufttemperatur
} Monatsmittelwerte
0W = Meeresoberflachentemperatur

Die kurzwellige Strahlung wurde von Bunker mit folgendem, von Budyko (1963)
angegebenen, Ausdruck berechnet.

IG=1la @ -A @-aN8 -b (\8)2)

—
1

a = amn Erdboden einfallende kurzwellige Strahlung bei wolkenlosem
Himmel, angegeben von Budyko als Funktion der geographischen Breite

und des Monats.

a = Wolkenkoeffizient, angegeben von Budyko als Funktion der geo-
graphischen Breite
b =0.38

Albedo der Wasseroberflache

3.2.2 Berechnung der kurzwelligen Strahlung bei wolkenlosem Himmel

Um den Tagesgang der solaren Strahlung simulieren zu koénnen, wurde in der
vorliegenden Arbeit ein von Horch, Barkmann und Woods (1983) entwickeltes

Strahlungs- und Absorptionsmodell zur Berechnung der kurzwelligen Strahlung
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Abb. 3.1: Schematische Darstellung des Strahlungsmodells von Horch,
Barkmann, Woods (1983).



an der Meeresoberfldche und der Absorption im Ozean verwendet (Abb. 3.1).
Das Modell unterscheidet zwischen direkter und diffuser Strahlung bei
wolkenlosem Himmel. Bertcksichtigt wird das Durchlassigkeitsvermogen
beziglich Rayleigh-Streuung, Ozon, Wasserdampf und Aerosol. Wahrend die
Transmissionsfunktionen fur Wasserdampf und Ozon, unabhangig wvon der
Wellenlange, nach empirischen Parametrisierungen von Lacis und Hansen (1974)
angegeben werden, wurde die Abhangigkeit der durch Rayleigh- und Mie-
Streuung bedingten Extinktion von der Wellenldnge des Lichts bericksichtigt
(Robinson, 1966, Elterman und Toolin, 1965). Der Angstrom-Trubungskoeffizient
fur Aerosol (0.048) wurde durch Anpassung der Modellgleichung an Messungen
in Aspendale (Australien) bestimmt, der integrierte Wasserdampfgehalt
(1.5 cm) der Atmosphare ist der jahrliche Mittelwert ebenfalls von Aspendale.
Die mittlere vertikale Weglédnge fur Ozon wird mit 0.3 angegeben (Paltridge
und Platt, 1976).

Die diffuse Einstrahlung bei wolkenlosem Himmel setzt sich aus der Rayleigh-
Streuung am Luftmolekil und der Mie-Streuung am Aerosol zusammen. Beide
wurden mit empirischen Formeln von Paltridge und Platt (1976) berechnet.
Mehrfachstreuung wird im Modell nicht bericksichtigt. Die Albedo A der
Meeresoberflache ist durch den Quotienten aus zurickgeworfener und ein-

fallender Strahlung gegeben:

er

E- =Ps (A-m) + @m
einfallende Strahlung

zuriuckgeworfene Strahlung

Reflektivitat der direkten Einstrahlung

A
E
Er
ps
pd = Reflektivitidt der diffusen Einstrahlung
m

= Verhaltnis von diffuser Einstrahlung zur Globalstrahlung

Fir pg wurde ein Wert von 6.6 % zugrunde gelegt (Burt, 1953), p" fur eine

ebene Wasseroberfléche aus der Fresnellschen Gleichung berechnet:

_J. sin*(6-6%  tan2(6-67)
Ps " 2 sin2(6+6™) tan*( &56")

6 = Zenitdistanz der Sonne
6*

Brechungswinkel

Der Einflul? der durch die Windwellen verursachten Oberfladchenrauhigkeit auf



ps ist nur beil niedrigen Sonnenstanden sehr erheblich (Cox and Munk, 1954).
Da fur grole Zenitdistanzen der Sonne die Einstrahlung an der Oberflache
ohnehin klein ist, wird der beil Vernachlassigung der Oberflédchenrauhigkeit

auftretende Fehler sehr gering sein.

3.2.3 Die effektive Weglédnge der Strahlung im Wasser

Die effektive Wegldnge des Lichtstrahls im Wasser wurde mit Hilfe des

Berechnungsgesetzes berechnet:

ind
n ' sind"
n = Brechungslndex (fur die Grenzflache Meer/Atmosphare n = /3).

Der Strahl, der unter dem Winkel 6 in den Ozean eindringt, durchlauft die

verlangerte Strecke z”, um die Tiefe z zu erreichen:

z " os6’ *

Zusammen mit dem Brechungsindex folgt daraus:

Diese Betrachtungen gelten streng nur fir vernachldssigbare Streuung iIm
Wasser. Jerlov und Nygard (1969) zeigten jedoch, dal bis zu einer bestimm-
ten Tiefe z», die von der Tribung des Wassers und der Wellenlange des Lichts
abhéngig ist, der mit dieser Naherung bestimmte Attenuationskoeffizient fur
niedrige Sonnensténde zu einem mit Beobachtungen Ubereinstimmenden Wert
fuhrt; in der Sargasso See z.B. bis mindestens 75 m Tiefe fur eine Wellen-
lange X von 484 nm und bis etwa 100 m fur X = 375 nm. FUr groRere Tiefen
wird der Attenuationskoeffizient unabhangig vom Sonnenstand. Da im obersten
Meter etwa 50 % der Energie absorbiert wird, scheint die Bericksichtigung

des Brechungswinkels unbedingt notwendig zu sein.



3.2.4 Der Einflul der Bewtlkung auf die solare Strahlung

Bei bewolktem Himmel werden die Sonnenstrahlen an den Wolken reflektiert,
gestreut und absorbiert. Das Transmissionsvermdgen der kurzwelligen Strahlung
wird durch diese Prozesse verringert; die am Erdboden ankommende Energie
reduziert. Die diffuse Strahlung nimmt auf Kosten der direkten Strahlung
zu. Verschiedene Parametrisierungen fir den solaren Energieflul3 sind ent-
wickelt worden (Hansen, 1971; Twomey, 1972; Lacis und Hansen, 1974: Charlock
und Seilers, 1980), die den Einflull der Mehrfachstreuung auf Reflexion und
Transmission berucksichtigen. Durch diese Methoden werden die Streueffekte
an einer Anzahl von atmosphérischen Schichten mit verschiedenen hydrolo-
gischen Eigenschaf ten betrachtet. Einzelheitendes Strahlungsfeldes innerhalb
dieser Schichten werden nicht berucksichtigt.

Eine einfachere, aber vielfach angewandte Methode, die Bewdlkung zu beruck-
sichtigen, ist die Anwendung empirischer Formeln fir die Strahlungsberech-
nungen. Wahrend in den numerischen Modellen Profile der Dichten und Groéfen
von Wassertropfen fur klassifizierte Standardwolken (Stephens, 1978) in die
Berechnungen mit eingehen, werden die empirischen Formeln aus einer mehr
oder minder groflen Anzahl wvon Strahlungsmessungen, die mit Hilfe von
Pyranometern und Pyrheliometern in der Regel auf dem Festland durchgefihrt
wurden, bestimmt, indem sie mit gleichzeitig stattgefundenen Wolkenbeobach-

tungen in Relation gesetzt werden.

In dem angewendeten Strahlungsmodell wird die empirische Methode benutzt,
um die Bewdlkung zu bericksichtigen. Der totale Bedeckungsgrad N wurde dem
Bunker-Datensatz entnommen. Simpson und Paulson (1979) verglichen die iIm
Rahmen des Nord-Pazifik-Experiments (NORPAX) durchgefihrten Messungen der
Globalstrahlung mit Ergebnissen aus Berechnungen mit empirischen Formeln
und stellten Abweichungen von +6 % bis -18 % der Globalstrahlung fest. Die
empirisch gewonnenen Beziehungen hangen von Folge und Dichte des Auftretens
der verschiedenen Wolkentypen ab. Um brauchbare Ergebnisse zu bekommen,
werden sie daher nur fiur Gebiete angewendet werden konnen, die &hnliche
klimatologische Verhaltnisse aufweisen, wie die Regionen, fur die sie auf-
gestellt wurden. Da in der Regel allein der Bedeckungsgrad in die Formeln
eingeht, nicht aber der Wolkentyp und die vertikale Erstreckung der Wolken
(eine Ausnahme ist die Wolkenklassifikation von Lumb, 1964), koénnen die
Ergebnisse nur als ein Ausdruck fur die mittleren Verhdltnisse angesehen

werden.



Wie schon erwahnt, reduzieren die Wolken nicht nur die einfallende Strahlung,
sondern kann, als Folge der Reflexion an hohen Wolken (z.B. Cumulonimbus)
bei geringen Bedeckungsgraden, die Globalstrahlung auch ansteigen, erhoht
durch den diffusen Strahlungsanteil. In dem beschriebenen Modell wird die
Globalstrahlung bei wolkenlosem Himmel getrennt als diffuse und direkte
Strahlung berechnet, beim Eintritt iIn den Ozean aber nur ein, der Sonnen-
hohe entsprechender, Eintrittswinkel beriucksichtigt. Die diffuse Strahlung
betragt bei wolkenlosem Himmel zwischen 10 % und 30 % der Gesamtstrahlung
(Paltridge und Platt, 1976; Kasten, 1981), erhoht sich aber auf 65 % bei
einem Bedeckungsgrad wvon 6/8 (Kasten, 1981). Horch, Barkmann und Woods
(1983) haben den EinfluR der diffusen Strahlung auf die Erwdrmungsrate im
Ozean, mit Hilfe der von Kasten erstellten Formeln bei gleichzeitiger Annahme
einer 1isotropen Strahlungsverteilung, untersucht sowie die Ergebnisse der
Strahlungsberechnungen mit den Formeln wvon Reed (1977) und Kasten (1981)
verglichen. Sie kamen zu dem Ergebnis, dal die Wahl der Wolkenformel
weltaus wichtiger ist als die Beriucksichtigung der diffusen Strahlung bei
der Bestimmung des Eintrittswinkels. In den weiteren Berechnungen wird die
Formel wvon Reed (1977) benutzt, weil sie in den Untersuchungen von Simpson
und Paulson (1979) relativ gut abgeschnitten hat. Die Wolkenformel von Reed
lautet:

10 = 1(0) (1-0.62N + 0.00190 E = Sonnenhdhe z.Z. der Kulmination.

3.3 Die Wassertribung nach Jerlov

Die Streuung des einfallenden Sonnenlichtes iIn Luft und iIm Wasser ist ein
komplexer Vorgang, der von einer ganzen Reihe von Variablen (Wellenlange
des einfallenden Lichtes; Zahl, Art, GroRe, Form und Verteilung der
streuenden Partikel) abhangt. Man unterscheidet zwischen Rayleigh-Streuung
an den Luft— bzw. Wassermolekillen und Mie-Streuung an Aerosol und Wasser-
tropfchen in der Luft bzw. an Hydrosol (organische und anorganische
Schwebeteilchen) im Wasser. Die Effekte von Temperatur, Salzgehalt und Druck
auf die optischen Eigenschaften des Meerwassers sind praktisch vernach-
lasslgbar. Der diffuse Anteil der Strahlung iIn einem Ozean ohne Schwebe-
teilchen betragt bei etwa 40 m Wassertiefe 100 %. Diese diffuse Strahlung

hat aber noch eine stark ausgepragte Richtungscharakteristik, wobeil die



Richtung maximaler Bestrahlungsstarke mit zunehmender Tiefe iImmer mehr
von der jeweiligen direkten Einstrahlungsrichtung in die Vertikale ruckt
QJerlov, 1976, S. 117-125). Die Konzentration kleiner Teilchen im oberen
Ozean ist iIn der Regel ausreichend, um das Eindringen der Sonnenstrahlung
und somit die vertikale Verteilung der solaren Erwarmung zu beeinflussen.
In den folgenden Berechnungen wird die Klassifikation der Wassertribung von
Jerlov uUbernommen. Die Parametrisierung der Trubung basiert auf eine Modell-
anpassung an beobachtete Profile der Sonneneinstrahlung fur den jeweiligen
Jerlov-Wassertyp, unter der Annahme, daR es keine vertikale Variation der
Teilchen gibt.

Jerlov unterscheidet zwischen den Wassertypen 1 (planktonarm, z.B. Sargasso
See), 1A, 1B, Il und 111 (planktonreich). Jerlovs Messungen beziehen sich
auf eine iIm Zenit stehende Sonne und umfassen den Spektralbereich zwischen
300 nm und 2500 nm.

In vielen eindimensionalen Deckschichtmodellen wird mit Hilfe von einer
Exponentialfunktion versucht, die Tiefenabhangigkeit der Einstrahlung
auszudricken. Diese Annaherung fiuhrt zu Ungenauigkeiten, die Einstrahlung
wird in Oberflachenndhe Uberschatzt und ab einer bestimmten Tiefe dann
unterschatzt (Woods, Barkmann und Horch, 1984). Folgende Anpassung mit drei

Exponentialfunktionen geben Horch, Barkmann und Woods (1983) an:

= - - N
I/IO RleZ/CI + R’i?_eZ/C2+ (1 R1 RgeZ

In Tabelle 3.1 sind die fur R”™, RE, @3 berechneten Werte fur die
verschiedenen Wassertypen angegeben. Mit dem obigen Ausdruck wird fur die
funf Wassertypen 1in fast allen Tiefen eine bessere Anpassung an die
gemessenen Werte erreicht, als mit den von Paulson und Simpson (1977) und
Zaneveld und Spinrad (1980) angegebenen Funktionen. Deshalb wird der obige

Ausdruck auch im Modell an Stelle der Funktion 1/10 = angewandt.



Tabelle 3.1 : Parameter fur die Anpassung mit 3 Exponetialfunktionen.
(nach Horch, Barkmann und Woods, 1983)

Wassertyp nach Jerlov RN RE cM(m) ~Ni®)
(Tribungsgrad)

1 0.4042 0.04015 22.91 6.846 0.1392

1A 0.3555 0.1765 20.73 1.781 0.1435
IB 0.3112 0.2003 17.45 2.361 0.1419
11 0.2191 0.2452 14.62 4.766 0.1391

11 0.2238 0.2446 7.950  3.300 0.1380



3.4 Der Frischwasserflul

Niederschlag P und Verdunstung E sind die zwei Komponenten, die den Frisch-
wasserflull an der Oberflache bestimmen. Wahrend sich die Verdunstung aus
dem latenten Warmeflul? Qg mit Hilfe der Verdunstungswarme L berechnen 1&3t
(E = /L), muB die Niederschlagsmessung auf See entweder Uber Fernerkundung
oder mit Hilfe von Schiffs- und Landbeobachtungen abgeschatzt werden. Karten
Uber den jahrlichen Niederschlag liegen von Baumgartner und Reichel (1975)
vor, einen jahreszeitlichen Niederschlag haben Dorman und Bourke (1981)
bestimmt. Die Jahresmittel beider Abschatzungen geben GréRenordnungen an,

die zwischen 0.1 und 2 m/y liegen.

Fir die Bestimmung des Auftriebsflusses hat der Frischwasserflul} keine
grofRe Bedeutung. Setzt man die Gleichungen fir die turbulenten Warme- und
Frischwasserflisse (2.16a,b) in den Ausdruck fir den Auftriebsflu (2.16c)
ein, ergibt sich fur b*w*(0) = 0 die Beziehung

g B =JML
3 cpPoS Po

Ein Warmeflu@ wvon 10 W/m2 entspricht einem Frischwasserflul von
0.76 m/y (a = 0.26»10-3 K~ R= 0.74»10~-3 S” S = 36«10-3). Der jahrliche
Nettofrischwasserflul} von Baumgartner und Reichel (Abb. 3.2) l1alt erkennen,
daR das Aquivalent fir einen Warmeflul von 10 W/m2 nur in der Sargasso-See
und sudlich von 30° N zu finden ist und der Frischwaserflul} in den ndrdlichen
Teilen des Nordatlantiks vernachlédssigt werden kann, setzt man die Grenze

von 10 W/m2 als Kriterium an.



Abb. 3.2: Jahresmittel des Frischwasserflusses.
(Woods, 1984, nach Baumgartner und Reichel, 1975)



4 MODELLERGEBNISSE

In diesem Abschnitt sollen Ergebnisse der Modellintegrationen an vier
geographischen Orten im Nordatlantik vorgestellt und hinsichtlich ihrer
Abweichungen von beobachteten Werten diskutiert werden. Dazu ist es
notwendig, die Empfindlichkeit der Modellergebnisse gegenuber Oberfléachen-
flussen, advektiven Prozessen und Modellparamatern zu udberprifen. Ins-
besondere soll der EinfluR der Warmebilanz auf die Entwicklung der Grenz-
schicht untersucht werden. Eine Parametrisierung der téaglichen Sprungschicht
wird vorgeschlagen, und es findet eine Abschatzung des Fehlers statt, der

durch Anwendung einer linearen Zustandsgleichung auftritt.

4.1 Bemerkungen zur linearen Zustandsgleichung

Im Gegensatz zur Atmosphadre, fir die ein bekannter funktionaler Zusammen-
hang zwischen Temperatur, Druck und spezifischem Volumen existiert (Gas-
gleichung), sind die thermodynamischen Koeffizienten fir Seewasser nicht
konstant und die Funktion C(S,T,p) ist nicht genau bekannt. Da die Aus-
dehnungkoeffizienten von den Zustandsgrollen abhéngen, haben diese not-
wendigerweise nichtlinear zu sein. Ob und in welcher Weise eine angenommene
lineare Zustandsgleichung zu genigend genauen Modellergebnissen fuhren kann,

sollen die folgenden Untersuchungen zeigen.

Betrachtet man ein T-S Diagramm mit weitem Temperatur- und Salzgehalts-
bereich, ist die Nichtlinearitét augenscheinlich und eine lineare Zustands-
gleichung miufite zu groRRen Fehlern in der Bestimmung der Dichte fuhren. Unm
diese Nichtlinearitat zu bericksichtigen, wurde ein Polynom dritter Ordnung
von Friedrich und Levitus (1972) hinzugezogen. Diese Formel liefert fir
den Temperaturbereich -2 °C K T «4 30 *C und fir den Salzgehaltsbereich
30 */e= N S K 38 */e= im Vergleich mit der Knudsen-Ekman-Formel, deren
Genauigkeit von Bradshaw und Schleicher (1970) mit 0,022 kg m~3 angegeben
wurde, sehr gute Ergebnisse (siehe Friedrich und Levitus, 1972).

Die Formel lautet:

<j(T,8) = + ¢,T + ¢c=S + ¢, TJ + ¢c.ST + T3 + c/AST2
1.9 Cl C1_ C5 CH Cd rb C/S

und gilt fur die oberen 2000 m des Ozeans, a = (p - 1000).



Die Koeffizienten sind in Tabelle 4.1 dargestellt. Die obere Gleichung
ist eine stetig differenzierbare Funktion, mit deren Hilfe die Ausdehnungs-

koeffizienten a und R bestimmt werden konnen.
j/,
Es gilt: Q@ a= = C2 + 2c"T + ¢S + 3cgT2 + 2cyST
‘o mc3 + C5T + c71! »

Tabelle 4.1 : KoeffFizienten der Zustandsgleichung
(nach Friedrich und Levitus)

c1=" 7.2169 + i0-2 c5 "~ 3.0063 +« i0-3
c? - 4.9762 - jo-2 c6 = 3.5187 = 10”5
c3 = 8.0560 -+ io0o-1 c7 = 3.7297 + 10-5

c4 =~ 7.5911 < 10" 3

In den Formeln des Deckschichtmodells treten die Ausdehnungskoeffizienten
in der Berechnung des turbulenten Auftriebsflusses und der Anderung des
Auftriebs durch Einstrahlung auf. Ein ungenauer thermischer Ausdehnungs-
koeffizient « kdonnte auch einen Fehler im Strahlungsprofil und damit auch

in der Anderung der potentiellen Energie der Wassersaule verursachen.

W da* a v o1 -yz

enn -+ *¢ o ist,
P

gilt fur ein genugend kleines ZeitlIntervall, fir das 1Q konstant ist, die

Differenzform:

Der vertikale Gradient lautet dann:



4 *2) ——— Sy, 1 tte-~
0z C o

2F

mit F :—089"3‘) und AF = Aa folgt

AF = 1 _Ate "ZAa .
CP o

Der EinfluR des Fehlers Aa auf die Anderung des vertikalen Dichtegradienten
nimmt exponentiell mit der Tiefe ab. Ein zu grolles a wirde den Dichte-

gradienten verstarken, ein zu kleines ihn abschwachen.

Die Dichtedifferenz zwischen linearer und nichtlinearer Zustandsgleichung

berechnet sich aus:
Aa - A" = (A-Tj (c~SA @)+ (TA-TA) (eSS )+ (TA-TA)

AS wurde vernachléssigt, da saisonale Dichtevariationen im wesentlichen
durch den Jahresgang der Temperatur bestimmt werden. T2~T" gibt die Tempe-
raturédnderung durch Einstrahlung und Abkihlung an. Der relative Fehler A\ =

fur den Temperaturbereich zwischen 12 °C und 26 *C ist in Tabelle 4.2

dargestellt.

Tabelle 4.2

TI[°C1 AV [I]
12 -29.1
14 -17.2
16 - 7.8
18 - 0.1
20 6.3
22 11.7
24 16.2
26 20.1

mit a = 2.43»10-1* °C_1 und S = 36

*/..-



Der thermische Ausdehnungskoeffizient gilt fiur T = 18 °C und S = 36 */eee
Die Abhéngigkeit der relativen Dichtednderung Ag. von TE - liegt
zwischen + 1% und - 1 %, wie zusatzliche Berechnungen gezeigt haben. Die
hohen Abweichungen iIn der Tabelle bei 12 °C und 26 °C geben den Fehler
wieder, der bei Annahme einer linearen Zustandsgleichung gemacht wirde.
Maximale Jahresgidnge der Deckschichttemperatur sind in den subtropischen
Gebieten 2zu TFinden (8 K - 10 K). Die Berucksichtigung einer linearen
Zustandsgleichung wiirde im Spatwinter zu einer Uberschatzung der Dichte-
dnderung fuhren, im Spatsommer zu einer Unterschatzung. Wie grof3 dieser
Fehler in der Deckschichttemperatur sein kann, soll in den folgenden Unter-

suchungen aufgedeckt werden.

Fur die geographischen Orte 43* N, 11* W und 31* N, 52“ W werden die Ergeb-
nisse zweier Modellversionen verglichen. Die erste Version bericksichtigt
eine lineare Zustandsgleichung, die der Berechnung der Auftriebsanderung
durch Absorption und Abkihlung dient. Das Temperaturprofil wurde, um Fehler
bei der Rucktransformation zu vermeiden, aus dem Dichte- und Salzgehalts-
profil mit Hilfe der nichtlinearen Zustandsgleichung bestimmt. Die zweite
Version benutzt die nichtlineare Zustandsgleichung von Friedrich und Levitus.
Un die Temperatur zu berechnen, muf3 diese Gleichung umgeforat werden. Die
Gleichung vereinfacht sich, wenn der Salzgehalt konstant gehalten wird. Die

Umformung ergibt:

T3+ T2 + Tc+d =0

mit a=ch, b=cM+c"S, c= +C,S, d=a+c+c”S ;

mit y=T+ 30 f®l«* y3+ 3py +29=0 mit 2q = ,
3p - 3a§f; b1
D =q2+ pJd.

Die Anzahl der reellen Losungen hangt vom Vorzeichen der Diskriminante D ab.

Ist D ~ 0 hat die Gleichung 1 Lésung (1 reelle und 2 komplexe Wurzeln)
Ist D K O hat die Gleichung 3 Lo6sungen (3 verschiedene reelle Wurzeln)



Ist D = 0 hat die Gleichung 1 Lésung fir p = q = 0 (1 Dreifach-Wurzel
= TR = 0) und 2 Loésungen fir p3 = -g3 +0
(von den 3 reellen Wurzeln stimmen 2 Uberein)
Zur LOsung der kubischen Gleichung wurde eine Methode benutzt, die unter

Verwendung von HilfsgrolRen, die sich aus Tabellen berechnen lassen, zu
Losungen fihrt (Bronstein, 1967, S. 117-118).

Die HilfsgroRe soll O heillen.
Es gilt: cosO = »r=-/1]pj

Yi» Y2, YB sind die Ldsungen der Gleichungen, sie werden je nach Vorzeichen
von p und D aus den Tabellen bestimmt. Ein Test Uber ein Temperatur Intervall
von 10 *C - 30 °C und Uber ein SalzgehaltsIntervall von 33 */ee - 37 °/00
ergab, dal p und D immer kleiner null sind. Die L6sungen lauten dann:

Yj] = -2r cos 9 e Tj ist iIn dem angenommenen Intervall > 100 °C
YN = 2r cos (60 “"3) BT2 *®
YN = 2r cos (60° + '%) - ergibt realistische Ldsung

T ist dann Y™ - b

In Tabelle 4.2 sind die Ergebnisse der Integrationen fir die ModellVersionen
1 und 2 dargestellt. Die thermischen Ausdehnungskoeffizienten wurden ent-

sprechend der jahrlichen Mitteltemperatur der geographischen Orte berechnet.

In den Beispielen A und B, iIn denen Deckschichttiefe und -temperatur der
beiden Modellversionen verglichen wird, liegen die Differenzen weit unterhalb
der von Woods und Barkmann (1986a) angegebenen Fehler (im Sommer 1,5 K und
5 m), die in diesen Breiten entstehen konnen, wenn die mittlere Warmebilanz
mit + 10 W/m2 variiert wird. Eine Uberschatzung der thermischen Ausdehnungs-
koeffizienten (Beispiel C) fuhrt zu wesentlich groReren Abweichungen, die
sich dem + 10 W/ml Kriterium bis auf 50 % ndhern. FUr die Modellintegrationen
sollen die Uber die mittleren SST bestimmten Ausdehnungskoeffizienten hinzu-

gezogen werden.



Tabelle 4.3 : Resultate aus Modellintegrationen mit linearer und
nichtlinearer Zustandsgleichung

43° N 22° W 31° N 52° W
A B C
Tag 2 Vers. - 1.Vers. 2.Vers. - 1.Vers. a=2.3 - a= 3.05
AN« A SST A hmax A SST A hmax A SST
[m] W ml 19| ml Kl
105 3.50 0.00 1.22 -0.01 1.59 0.00
136 0.95 -0.02 0.93 -0.03 2.33 -0.08
166 0.25 -0.05 0.19 -0.07 2.17 -0.30
197 -0.55 -0.04 -0.52 -0.05 1.80 -0.62
228 -0.66 0.01 -0.47 0.01 2.03 -0.78
258 -0.45 0.04 -0.44 0.08 2.11 -0.70
289 -0.03 0.06 -0.49 0.15 2.17 -0.44
319 0.63 0.09 -0.14 0.20 2.06 -0.20
350 1.30 0.10 0.45 0.24 1.72 -0.06
16 1.37 0.07 -1.30 0.22 0.93 0.00
45 2.06 0.05 -1.71 0.13 0.18 0.00

75 5.39 0.05 3.34 0.12 0.02 0.00



4.2 Die tagliche Sprungschicht

Der Tagesgang der solaren Strahlung bewirkt eine tagliche Variation der
Konvektionsschicht (Abschnitt 2.5.2), folglich auch der Mischungstiefe und
der SST und erzeugt dadurch eine tdgliche Variation der Sprungschicht. Ein
numerisches Modell, das diesen Prozel3 auflosen soll, mu3 also mit mindestens
zwel Zeitschritten pro Tag integriert werden. Um jahreszeitlich bedingte
oder auch langzeitliche Anderungen bestimmen zu kénnen, ware die Auflésung
des Tagesganges nicht unbedingt notwendig. Nichtlineare Effekte im Modell
konnten aber zu Fehlern fihren. Dieser Einflul und die Mdglichkeit einer

Parametrisierung des Tagesganges sollen im folgenden untersucht werden.

4.2.1 Der EinfluR des Tagesganges auf die saisonale Variation der

Grenzschicht

Garwood (1977) hat bereits darauf hingewiesen, dal der Jahresgang der Deck-
schichttiefe und der SST von seinem Modell ungenau berechnet wird, wenn er
die tégliche Variation vernachldssigt. Er fihrte diese Unstimmigkeit auf den
nichtlinearen Zusammenhang zwischen dem sogenannten "‘entrainment'-Auftriebs-
flud P* = -b*w" (-h)h/uj* und der Schichtungsstabilitat H* = -b"w"(0)h/u* zu-
rick, da in seinem Modell P*(H*) < P*(H*) Iist. Die Vernachlassigung des
Tagesganges fuhrte zu einer Unterschidtzung der Deckschichttemperatur und zu
einer Uberschatzung der Deckschichttiefe.

Um diese Problematik ndher zu untersuchen, wurde das Modell Uber kurze (1 h),
mittlere (12 h) und lange (24 h) Zeitschritte integriert. Die Ergebnisse
sind in Abb. 4.l1a dargestellt. Man erkennt, dall die mit den langen Zeit-
schritten berechnete SST bis zu 1.5 K kalter und die mit den mittleren
Zeitschritten berechenete SST bis zu 0.5 K kalter ist als die des Standard-
laufes (1-h-Zeitschritte). Die Deckschicht vertieft sich im Sommer jeweils
um 10 m bzw. 3 m und, als Folge des unterschiedlich schnellen Abbaus der
Sprungschicht, im Spatwinter bis zu 55 m. Die Tagesgédnge der Oberfl&chen-
temperatur unterscheiden sich dagegen kaum voneinander (Abb. 4.1b). Fur die
Modellintegrationen mit den mittleren und langen Zeitschritten sind die
Absorptionsprofile mit Hilfe der 1-h-Zeitschritte berechnet worden, um den
Fehler zu vermeiden, den eine mittlere Sonnenhthe auf das Profil auslben
wirde. In einer Parametrisierung des Tagesganges hinsichtlich mittlerer
oder langer Zeitschritte, mul} aber eine mittlere Sonnenhdhe zwingenderweise
bertcksichtigt werden.



Abb.4.1 a)

b)
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Day nu m ber

Saisonale Variation der Differenz zwischen der mit kurzen
(@ Stunde, hier Standardlauf) und langen (12 Stunden,
24 Stunden) Zeitschritten berechneten Deckschichttemperatur
und -tiefe. Positive AT-Werte geben eine wiarmere SST,
negative ZH-Werte eine flachere Deckschichttiefe als iIm
Standardlauf wieder.

Saisonale Variation des Tagesganges, berechnet mit 1-Stunde-
und 12-Stunden-Zeitschritten.



4.2.2 Parametrisierung der taglichen Sprungschicht

Un mit langeren Zeitschritten rechnen zu konnen, wird eine gewichtete
mittlere Zenitdistanz der Sonne definiert. Das Produkt aus stundlichem
Brechungswinkel 6" und Strahlung I (0) wurde Uber die Sonnenscheindauer k
aufsummiert und durch die Gesamtstrahlung dividiert:

K K
"= 1 SNI1. © /1 1.(0)
j=1 1 3 j=1 J

Wegen der nichtlinearen Abhangigkeit der Zenitdistanz von der Tageszeit
mull das mittlere Absorptionsprofil von dem Uber einen Tag integrierten
abweichen. Um diese Abweichung zu kompensieren, wird ein Aquivalentwinkel

al eingefuhrt. Der effektive Brechungswinkel lautet dann:

a" ist ein zusatzlicher Modellparameter, der durch Minimierung der SST-
Differenzen im September (Jahrliches SST-Maximum) bestimmt wurde (Abb. 4.2).
Die Berechnungen, die mit Hilfe des mittleren Winkels 6 durchgefihrt wurden,
ergaben positive Temperaturanomalien. Eine Kombination dieses Fehlers mit
dem in Abb. 4_l1a dargestellten ergibt die Werte der beiden Kurven in Abb. 4.2,
wenn a* = 0 ist. Ein a"-Wert von + 7° fur die Berechnungen mit 24-h-Zeit-
schritten und von - 10° fur die mit 12-h-Zeitschritten reduziert die Fehler
der Temperaturen und Deckschichttiefen betréchtlich (Abb. 4.3).

Die Begriindung, einen Aquivalentwinkel einzufihren, geht auf folgende Uber-
legung zuriick. Definiert man die Anderung der durch Absorption und Wind-
durchmischung bedingten potentiellen Energien (E® und Ey) der Wassersiaule
so, dal sie von der Lange der Zeitschritte und von der Deckschichttiefe
unabhangig ist (Ey ~ uE, EN ~ 1g/y) , ist die einzige Variable, die einen
Fehler verursachen koénnte, die durch die konvektive Angleichung hervor-
gerufene Anderung Ec der potentiellen Energie (Abb. 4.4, 4.5). Am Tage,
wenn die solare Erwarmung groBer ist als die Abkiuhlung, kann die Deck-

schichttiefe Uber die Approximation



Abb. 4.2:

Abb. 4.3:

Diagramm zur empirischen Bestimmung des Parameters der
mittleren Sonnenh6he a*.

Aufgetragen sind SST-Differenzen fir die Modellintegrationen
zwischen 1-Stunde- und 12-Stunden- bzw. 24-Stunden-Zeit-
schritten, als Funktion von a* fiur September. Die Nulldurch-
gdnge (AT = 0) geben die entsprechenden Werte fur die im
Modell benutzten a" an.

Daynumber

wie Abb. 4_.1a, die mit den langen Zeitschritten berechneten
Werte wurden Jedoch mit Hilfe des Parameters a" bestimmt.



Abb. 4.4: Saisonale Variation der Differenzen 2zwischen den mit
1-Stunde- bzw. 12-Stunden-Zeitschritten berechneten, durch
konvektive Angleichung verursachten, taglichen Anderung der
potentiellen Energie der Modellwassersaule.

130 170 210 250 290 330

Abb. 4.5: Jahresgang der taglichen Anderung der potentiellen Energie,
bedingt durch solare Erwdrmung (E”), konvektive Angleichung
(Ec) und “entrainment' (Ey) sowie der gesamten potentiellen

Energie Q % “ EA+ Ec + ©



h=2CE,-E. +E) 7/ (%5+BY

beschrieben werden. Ec ist eine nichtlineare Funktion von 1Q, B und vy
(Cl. 2.28). Daraus folgt, dal Ec(IgtB) + EE (IgtB) ist. y wiederum hangt
von der WassertrUbung und der Zenitdistanz der Sonne ab. Die einzige GroRe,
die zwar Ec, nicht aber den Warmeinhalt &ndert, ist daher bei unverénderter
Wassertribung die Zenitdistanz bzw. der Brechungswinkel. Da 10 und B
regionale Variationen aufwelisen, ist a" ortsabhangig. Die Abbildungen 4_6a,b
zeigen Ergebnisse der Modellintegrationen in drei verschiedenen geographi-
schen Regionen. Dargestellt sind die Differenzen der Deckschichttemperaturen
zwischen den Berechnungen mit kurzen und mittleren Zeitschritten sowie mit
den Winkeln a*" = 0* und & = -10". Eine Reduzierung des Fehlers tritt in
allen drei Gebieten auf. In den hoheren Breiten fallt sie wohl deshalb
geringer aus als iIn den Subtropen, da die Deckschichttiefe h dort in der
Regel tiefer liegt und gleiche Anderungen von h geringere Anderungen der Tem-
peratur nach sich ziehen. Die beschriebene Parametrisierung der taglichen
Sprungschicht (12-h-Zeitschritte, a* = - 10*) scheint in erster Naherung in
groBen Teilen des Nordatlantiks zu relativ guten Absch&tzungen der SST zu
fuhren.

4.3 Modellergebnisse im Vergleich mit klimatologischen Daten

Vergleiche zwischen Modellergebnissen und Beobachtungen dienen uUberwiegend
dazu, die GroRe der Modellparameter zu bestimmen bzw. die Gite des Modells
zu testen. Zu diesem Zweck wurden vier Stationen im Nordatlantik ausgesucht,
deren geographische Positionen ausschliellich vom Verlauf der Linie der
ausgeglichenen Jahresbilanz der Oberflachenwameflisse (Null-Linie, Q = 0)
abhangen soll. Zwei Stationen befinden sich in unmittelbarer Naéhe dieser
Linie (41* N, 27 W; 33* N, 50* W), eine liegt weit ndrdlich davon, und zwar
an der Position des Wetterschiffes "C" (62° N, 35* W, Q <0), wahrend sich
die vierte in einem Gebiet positiver Warmebilanz befindet (G1* N, 25° W)
(Abb. 4.7). Zum Vergleich wurden die Oberfladchentemperaturen von Bunker,
die Temperaturprofile von RBS und die Monatsmittelwerte der von dem
Wetterschiff "'C" durchgefihrten Profilmessungen hinzugezogen (Reikowski,
1986). Die Frischwa8serflisse wurden nicht bericksichtigt, da sie nur einen

geringen EinfluR auf die Auftriebsflisse austben (Abschnitt 3).
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Abb. 4.6: Saisonale Variation der Differenzen zwischen den mit 1 Stunde
und 12 Stunden berechneten SST fur drei geographische Orte
im Nordatlantik. a a =0, b) & = -10*.



Abb. 4.7: Jahresmittelwerte des Netto-Oberflachenwarmeflusses nach
Bunker, angegeben In W/m2 (aus Isemer und Hasse, 1987).



Der klimatologische Atlas von Robinson, Bauer und Schroeder (RBS) beinhaltet
u.a. den Jahresgang der auf Ixl-Grad-Felder interpolierten Temperaturprofile
im Nordatlantik. Der grote Teil der Atlas-Daten stammt vom WHOI und lag
fur die Tiefen 0, 30, 45, 76, 100 und 150 m vor. Der Datensatz umfaf3t sowohl
Bathythermograph- als auch Schopfer-Messungen des Zeitraumes von 1900 bis
1968. Fehlende Werte haben RBS ersetzt, indem sie den Mittelwert der vier
benachbarten Felder berechneten. Nach dieser Interpolation wurde entlang der
Breiten- und Langenkreise geglattet, um danach fir jedes Feld eine zeitliche
Glattung durchzufihren. Lineare bzw. quadratische Beziehungen haben die
Autoren benutzt, um die Tiefenwerte auf 30 m Abstédnde zu interpolieren.

Fur den Vergleich der Oberflachentemperaturen sind ausschliellich die
Bunker-Werte hinzugezogen worden, da sie aus dem gleichen Datensatz wie die
Oberfléachenflisse stammen. Die Anfangswerte fur die Modellintegrationen sind
sowohl dem Bunker-Datensatz (SST) als auch dem RBS-Atlas (MLD) entnommen.
Es wurde ein uUberdurchschnittlich starker vertikaler Dichtegradient im oberen
Teil der Hauptsprungschicht eingesetzt, um Uberproportionale Vertiefungen
der winterlichen Deckschicht als Folge negativer jahrlicher Warmebilanz zu
vermeiden. Ein den Regionen entsprechender Salzgehalt wurde als konstant

mit der Tiefe angenommen. Die Modellintegrationen begannen am 15. Marz.

4.3.1 Allgemeine Zusammenhé&nge zwischen SST, MLD und Oberflachenflissen
am Beispiel der Station 41* N, 27* W

In Abbildung 4.8a-c sind NettowarmefluR, SST, Ekman-Tiefen sowie tégliches
Minimum h~n und Maximum hmax der turbulent durchmischten Schicht als
Funktion der Zeit dargestellt. Die Modellergebnisse stellen ausschliel3-
lich eine Reaktion der Mischungschicht und der Sprungschichten auf den saiso-
nalen Zyklus des Nettowdrmeflusses (Abb. 4.8a) und des Impulsflusses dar,
bei vorgegebener Wassertribung (JIA). Innerhalb eines Integrationsjahres
lassen sich drei Intervalle des Nettowarmeflusses bestimmen, die den zeit-
lichen Verlauf der ozeanischen Grenzschicht beschreiben kénnen. Das 1. Inter-
vall, das sofort nach dem Einsetzen der fruhjahrlichen Erwarmung beginnt
(B } 0), beschreibt das zuerst schnelle, spater aber langsamer werdende An-
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Jahresgang der Oberflachenwarmeflisse und der Modellresultate

an dem geographischen Ort 41® N, 27* W;

a) solare Strahlung (1Q)» solare Strahlung von Bunker (1gb”
Abkihlungsrate (- B) und Nettowarmeflu? (10 + B);

b) Bunker-SST und Modell-SST;

c) tagliches Minimum (H* n)und Maximum (Hnax) der Mischungs-
tiefe und der Ekman-Tiefen W//°sin4> und u™/T.
W * mittlere Windgeschwindigkeit, multipliziert mit einem
Proportionalitatsfaktor K = 1 sec).



steigen von 1% ( N0 ) . Es endet mit dem Uberschreiten des Maximal-
wertes von B, der in diesem Beispiel anndhernd zeitgleich mit dem jahrlichen
Deckschichtminimum auftritt. Das Einsetzen des Tagesganges beginnt bereits,
wenn das Tagesmaximum der Sonneneinstrahlung die Abkuhlungsrate Uber-
schreitet. Die Deckschichttemperatur erhoht sich nur noch so lange, bis der
positive Warmeflul an der Oberflache durch den negativen FIuR am Boden der
Deckschicht, der durch das Vertiefen entsteht (di_|< 0), kompensiert wird.

Dieser Kompensationspunkt wird spatestens dann erreicht, wenn B wiederum in
einen negativen Wert Ubergeht (Ende des 2. Intervalls). Im weiteren Verlauf
der Integration vertieft sich die Deckschicht zuerst langsam, um dann rasch
die Hauptsprungschicht zu erreichen und bei jdhrlichem Nettowdrmeverlust
diese etwas abzubauen. Der Anstieg beginnt dann wieder im Frihjahr, wenn
das Minimum der Deckschichttemperaturen auftritt; der Zyklus wiederholt
sich. Die beiden Nulldurchgange und das Maximum des Nettowarmeflusses
stellen die Grenzen dieser 3 Intervalle dar. Die Nulldurchgange treten in
der Zeit der Tag- und Nacht-Gleichen auf, das Maximum etwa zur Zeit der
Sommersonnenwende. Dieses Beispiel zeigt, wie stark der astronomische Zyklus
auf die ozeanische Grenzschicht einwirkt und zusammen mit dem Jahresgang
der Bewdlkung, der Abkihlung und des Windes, die sich mit ihm anndhernd in
Phase befinden, den saisonalen Zyklus von Deckschichttiefe und -temperatur
bestimmt.

4_.3.2 Oberflachentemperaturen und Deckschichttiefen

Eine relativ gute Ubereinstimmung zwischen beobachteten Oberflachen-
temperaturen (Bunker) und Modellergebnissen konnte an der Station 41° N, 27° W
erreicht werden, wie iIn Abbildung 4.8b zu erkennen ist. Lediglich eine
Phasenverschiebung von ca. 2 Wochen 1&3t Temperaturunterschiede von maximal
0.8 K im Monat Mai zu. Die Werte der beiden frei wahlbaren Model lparameter
m0 und n - fur diesen Modellauf wurden die Werte 0.0012 und 0.1 benutzt -
sollen daher auch fur die Modellintegrationen an den anderen Stationen
eingesetzt werden. Dabei mull man bedenken, dall in den Betragen der Para-
meter, die sich bei Angleichung an beobachtete SST ergeben, auch die Fehler
enthalten sind, die durch Ungenauigkeiten der Oberflachenflisse auftreten
oder durch im Modell vernachlassigte Prozesse wie z.B. Advektion oder Ekman-

pumpung entstehen konnen. Dieses Problem wird bei Martin (1985) deutlich,



fur den iIn verschiedenen Jahreszeiten auch verschiedene Model lparameter die
beste Angleichung an gemessene Werte erbrachten. Da regionale Variationen
der Fehler wahrscheinlich sein koénnen und ozeanische Prozesse regional
verschieden sind, konnen die benutzten Werte der Parameter nicht fir jedes
Gebiet im Nordatlantik gute Approximationen der beobachteten SST liefern.
Ebenso kann eine gute Ubereinstimmung an einem Ort zufallig sein, wenn sich

die Fehler der verschiedenen Quellen gegenseitig aufheben.

Ein weiterer Parameter, der mit beobachteten Werten verglichen werden kann,
ist die mittlere Deckschichttiefe. An der Station 41° N, 27° W stimmen sie
wenigstens Im Sommer und Herbst relativ gut Uberein (Abb. 4.12b). Die
beobachteten Deckschichttiefen, die anhand der Temperaturdifferenzen von
1.1 K zwischen Oberflache und zu bestimmender Tiefe aus dem RBS-Datenatlas
bestimmt wurden, sind wegen des starken Dichtegradienten am Boden der Deck-
schicht im Sommer und Herbst wenig empfindlich gegeniber dem angewandten
Kriterium. Im Winter und Fruhjahr schwanken sie stark, je nach Annahme der
Temperatur-bzw. Dichtedifferenz (Reikowski, 1986; Levitus, 1982). RBS
bezeichnen diese Tiefe daher auch als "depth to the top of the thermocline"
und machen darauf aufmerksam, dall sie nur bei gut entwickelter Deckschicht
als deren Tiefe angesehen werden kann. Zwischen Januar und Marz ist aufgrund
dieser Uberlegungen eine gute Ubereinstimmung zwischen Modelldeckschicht-

tiefen und RBS-Werten nicht zu erwarten.

Die Stationen noérdlich und sitdlich der Nullinie zeigen erwartungsgemaf
negative bzw. positive Temperaturabweichungen (Abb. 4.9, 4.10). An der
Position des Wetterschiffs 'C' reagiert das Modell auf den starken jahr-
lichen Nettowarmeflul? von -41 W m~ 2 mit Differenzen von uber 2 K im Sommer
und 1 K im Winter, sowie mit einer Uber 25 m tieferen Deckschicht im Juli
(Abb. 4.12d). Im zweiten Integrationsjahr nehmen die monatlichen Temperatur-
differenzen noch zu, da der Anfangswert um 1 K reduziert wurde, wahrend die
Struktur von h”~x und hmin wegen der unveranderten Jahresgange der Ober-
flachenflisse sich bis zu einer Tiefe, die dem Anfangswert entspricht,
nicht verandert. Als Folge der negativen Warmebilanz nimmt die j&hrliche
maximale Deckschichttiefe von Jahr zu Jahr weiter zu. Die Ergebnisse an der
Station 31* N, 25 W zeigen wahrend der Sommermonate Differenzen von 2 K,
die wohl nicht allein durch die positive Warmebilanz von +6 Wm~2 erklart
werden koénnen, bericksichtigt man die Sensitivitatstests in Abschnitt 4.4.2.
Die Deckschichttiefen unterscheiden sich wahrend der Sommermonate jedoch von
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Abb. 4.10: Wie Abb. 4.8, jedoch fur 52* N, 35* W.



den RBS-Tiefen mit Werten zwischen 3 m und 12 m (Abb. 4.12a). Ahnliche
Betrachtungen gelten fir die Position 33° W, 508 W. Die Sommertemperaturen
des Modells lberschreiten die beobachteten Werte um 4 K (Abb. 4.11), obwohl
die jahrliche Warmebilanz negativ ist (-10 Wm-2), wdhrend die Deckschicht-
tiefen zwischen Juni und September relativ gut mit den beobachteten Werten
Ubereinstimmen (Abb. 4.12c). Die Modellresultate iIn diesen vier Regionen
haben eines gemeinsam: Sie unterschatzen den frihjéhrlichen Anstieg der SST.
Sowohl die Temperaturen von Bunker als auch die von RBS beginnen im Friuhjahr
schon anzusteigen, bevor der Nettowarmeflul? positiv wird. Moégliche Ursachen
dieser Unstimmigkeiten sollen in den nachsten Abschnitten diskutiert werden.

4.3.3 Profile und Isothermen

Im vorangegangenen Abschnitt wurden simulierte Oberfl&chentemperaturen und
Deckschichttiefen mit beobachteten klimatologischen Werten verglichen. Zwar
kénnen diese Vergleiche wichtige Aufschlisse Uber die Qualitat des Modells
geben, sie sagen aber nichts Uber die Gute der Bestimmung der saisonalen
Sprungschicht aus. In den Abbildungen 4.13 bis 4.16 werden die uUber jeweils
einen Monat gemittelten Temperaturprofile miteinander verglichen. Der
Jahresgang der RBS-Profile endet bei einer Tiefe von 150 m, darunter wird
nur das Jahresmittel dargestellt. Die Vergleiche zeigen, dall in allen
Beispielen die vom Modell berechnete saisonale Thermokline viel starker
ausgepragt ist als die der Beobachtung. Dies hat zur Folge, dal die Warme-
inhalte stark voneinander abweichen, auch wenn SST und MLD uUbereinstimtnen.
Allenfalls bei Berucksichtigung von Ekman-"pumping” (Abb. 4.13c) nahern
sich die Warmeinhalte gegenseitig an. Vergleicht man die Profile beil 52* N,
55" W miteinander, so lassen sich auch betréachtliche Unterschiede zwischen
den RBS-Daten und den Profilen des ONS *"'C'" (Reikowski, 1986) feststellen.
Die Profile des Wetterschiffes zeigen eine stérker ausgepragte Thermokline
und unterhalb 100 m Tiefen einen Thermostad, der in den RBS-Profilen mehr
einer Thermoklinen entspricht. Diese Unterschiede lassen den Schlul zu, dal
durch horizontale Glattung sowie durch zeitliche und raumliche Mittelung
die Profile "verschmiert"” werden, was zu einer Unterschatzung der Thermo-
klinen fihren mul3. Das Modell liefert an dieser Station ein etwas anderes
Bild. Der negative jahrliche Oberflachenwdrmeflu? macht sich iIn der bereits
im Dezember erreichten Durchmischung der saisonalen Grenzschicht bemerkbar,
und signifikante Unterschiede zwischen den Profilen treten schon In den

Monaten Marz bis Mai auf.
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Abb. 4.12: Jahresgang der mittleren Deckschichttiefe aus dem RBS-Atlas
(0BS) und au§ den Modellrechnungen (Model) an vier geogra-
phischen Orten im Nordatlantik.
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Abb. 4.13: Jahresgang der mittleren Temperaturprofile bei 41* N, 27* W
aus: a) RBS-Atlas, b) Modellrechnungen.
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Abb. 4.13 c): Jahresgang der mittleren Temperaturprofile bei 41* N, 27* W

aus Modellrechnungen bei Berucksichtigung von Ekman-"‘pumping.
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Abb. 4.16c) wie Abb. 4.16a, jedoch aus OWS-"'C"-Daten (Reikowski, 1986)



In den Abbildungen 4.17 bis 4.20 wird die =zeitliche Entwicklung der
saisonalen Grenzschicht in Form mittlerer Isothermen dargestellt. Der fir
integrale Deckschichtmodelle charakteristische, schwach geschichtete Bereich
zwischen sommerlicher Sprungschicht und Hauptsprungschicht (Thompson, 1976;
Gaspar, 1985; Martin, 1985) ist in den vier Beispielen zu erkennen, ebenso
wie der starke vertikale Temperaturgradient der sommerlichen Thermokline.
Die vier Gebiete unterscheiden sich im wesentlichen durch die voneinander
abweichende Starke der sommerlichen Sprungschicht und durch die Tiefe der
permanenten Sprungschicht, die als Anfangswert dem RBS-Atlas entnommen
wurde. Die Neigung der Isothermen wird teilweise durch die solare Erwarmung
unterhalb der Deckschicht und teilweise durch ihr Eintreten in die durch-
mischte Schicht verursacht. Der Iletzte Vorgang bewirkt eine kurzzeitige
Erwarmung des Wassers in konstanten Tiefen. Vergleicht man die Modell-
ergebnisse mit den Beobachtungen am OWS *""C" (Abb. 4.20a,b), lassen sich die
simulierten Strukturen auch in der beobachteten Darstellung wiederfinden.
Die Neigung der Isothermen wird ebenso wiedergegeben wie ihr Eintreten In
die Deckschicht, auch wenn die Absolutwerte nicht vergleichbar sind. In
Abb. 4.17b ist eine Neigung der Isothermen als Folge von Ekman-"‘pumping"

wahrend des gesamten Integrationsjahres festzustellen.

4.4 Empfindlichkeit der Modellergebnisse auf Variationen der externen und

Internen Parameter

Die Formeln zur Berechnung der kurzwelligen Strahlung, der langwelligen
Strahlungsbilanz und der turbulenten Flisse an der Meeresoberfldche ent-
halten in der Regel einfache empirische Parametrisierungen der jeweiligen
physikalischen Prozesse und konnen daher nur eine Abschétzung der tatséch-
lichen klimatologischen Verhaltnisse liefern. Einen maximalen Fehler wvon
+ 40 W/m* in der mittleren Warmebilanz anzunehmen, erscheint durchaus
realistisch zu sein (Isemer, 1986). Woods (1985) schétzt den Fehler in der
AbkuUhlungsrate sogar auf = 50 W/m2.

Eine weitere Fehlerquelle stellt die Art der Parametrisierung der Produk-
tions- und Dissipationsterme in der Bilanzgleichung der turbulenten Kineti-
schen Energie dar. Im Gegensatz zu den turbulenten Flissen an der Oberfléche,
die als auRere Parameter angesehen werden konnen und ihre Fehler schon
durch die Art Ilhrer Berechnung aufgepragt bekommen, ist die Bestimmung der

“entraiiUBent’-Rate, ein dem Modell innewohnender charakteristischer Vorgang,



wobei die Modellparameter entweder durch Anpassung an beobachtete Grolen
(Denman und Miyake, 1973; Alexander und Kim, 1976) oder durch theoretische
Uberlegungen (Gaspar, 1985) bestimmt werden.

Ungenaue oder nicht vorhandene Kenntnisse der Wassertribung im Ozean, tag-
liche Variationen zufalliger Art (im klimatologischen Sinne) oder durch den
Tagesgang der Sonne bestimmte, konnen fur die Modellergebnisse ebenso eine
Fehlerquelle darstellen, wie die Vernachlassigung horizontaler und vertikaler
Advektionsprozesse.

4.4.1 Der Jahresgang

Um den Jahresgang der Deckschicht zu simulieren, genugt iIm Prinzip die
Einbeziehung einer Sagezahnfunktion der solaren Strahlung in das Deck-
schichtmodell, wahrend der Windstre3 und die Abkihlung konstant gehalten
werden (Kraus und Turner, 1967). Wie stark sich diese Approximation auf die
Deckschichttemperatur auswirken kann, wird aus der Abb. 4.21 ersichtlich,
in der die Jahresgdnge der mit verschiedenen Annahmen berechneten SST
dargestellt werden. Es wurde jeweils nur eine der folgenden GrolRen konstant
gehalten: 1. Bewdlkung, 2. Abkihlung, 3. Windstrel3. Anstelle der ent-
sprechenden Jahresgange wurde jeweils ein Mittelwert gewahlt, der der
ursprunglichen Warmebilanz bzw. dem mittleren FluR turbulenter kinetischer
Energie entsprechen sollte. Da der Jahresgang der SST im wesentlichen durch
die Astronomie bestimmt wird, erhalt man nur einen geringen Rickgang der
Amplitude der SST, wenn mit konstanter Bewdlkung gerechnet wird. Bei
Vernachlédssigung des Jahresganges der Abkuhlungsrate ergibt sich eine
Reduzierung bis zu 3 K im Sommer und eine Phasenverschiebung des Temperatur-
maximums von etwa 2 Wochen. Der konstant gehaltene Windstrel3 verursacht eine
Verringerung der SST bis zu 1.5 K. Aus diesen Untersuchungen geht hervor,
dal die Jahresgidnge der Oberflachenflisse nicht vernachldssigt werden
durfen, will man eine realistische Wiedergabe der Vorgange Im oberen Ozean

erreichen.



41*N ,27'W

Abb. 4.17: Jahresgang ausgewahlter Modellisothermen als Funktion der
Tiefe. Isolinlenabstand: 1 *C, Pos. 41* N, 27* W,
a) ohne Ekman-""pumplng,
b) mit Ekraan-"pumping” (32 m/y).



Abb. 4.18: wie Abb. 4.17a, jedoch fur 33* N, 50* W.

31*N ,25*W

Abb. 4.19: wie Abb. 4.17a, jedoch fur 31* N, 25* W.
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Abb. 4.20 a) wie Abb. 4.17a, jedoch fur 52* N, 35* W.

b) Jahresgang der Isothermen aus den OWS-''C"-Daten
(Reikowski, 1986).



Abb. 4.21: Empfindlichkeit der Modelltemperatur gegeniber dem Jahres-
gang der Bewdlkung, des Windes und der AbkUhlungsrate im
Vergleich mit der Bunker-SST.



4.4_.2 Die solare Strahlung

Die berechnete solare Strahlung an der Meeresoberfldche Ist mit syste-
matischen und zufalligen Fehlern behaftet. Deshalb soll die Empfindlichkeit
des Modells bezuglich dieser Fehler fur die Zeitskalen von einem Jahr,
einem Monat und einem Tag untersucht werden. Die erstere kann zum
Verstandnis des Einflusses langjahriger Klimadnderungen auf die berechnete
SST beitragen, wie sie z.B. durch die Zunahme des C02“Gehalts in der Atmo-
sphére verursacht werden konnten. Zwar wird durch diesen Prozel} die lang-
wellige Strahlungsbilanz gedndert, wie spater aber gezeigt werden kann,
sind mindestens fur Fehler bis + 10 W/m2 Schwankungen der Gesamtwarmebilanz
fur Anderungen der SST verantwortlich. Die Zeitskala von einem Monat ist
relevant fur die Vorhersage von zwischenjahrlichen SST-Anomalien und die
von einem Tag bezieht sich auf die Empfindlichkeit gegenuber - im kllmato-
logischen Sinne zufalligen - Wetteranderungen.

In diesem Zusammenhang soll kurz auf die Genauigkeit der Messungen des
warmeflusses eingegangen werden. Die Monatsmittelwerte der solaren Strahlung
kénnen aus Satellitenmessungen bis 2zu einer Genauigkeit von =+ 10 W/m2
bestimmt werden (Gautier, 1984), wéhrend die Fehler des latenten Warme-
flusses bei etwa + 30 W/m2 liegen. Wie spéter gezeigt wird, beeinflussen
Ungenauigkeiten des Nettowdrmeflusses von + 10 W/m2 den vom Modell berech-
neten Jahresgang der SST betrachtlich.

Die Tests wurden mit Hilfe von 30 voneinander unabhangigen, jeweils Uuber
zwolf Monate integrierten Modellaufen durchgefihrt. In einem ersten Test
wurde der Bewdlkungsparameter N (Kap.-3.2.4) den téaglichen Fluktuationen,
die einer gleichverteilten Wahrscheinlichkeitsfunktion genigen Zufalls-
generator an der PDP-10), innerhalb des Intervalls (2Ng-10) < N K 10 unter-
worfen (NB entspricht den t&glichen aus den Bunker-Daten interpolierten
Bedeckungsgraden). Der angegebene Bereich konnte in dieser Form gewahlt
werden, da NB an dem ausgewadhlten Ort (41* N, 27° W) immer groRer als finf

ist.

Die Kurve (b) in Abb. 4.22b zeigt den Jahresgang der Empfindlichkeit der
iber 11 Tage gemittelten SST gegeniber der mittleren Anderung der kurz-
welligen Strahlung. Eine lineare Abhangigkeit der SST vom mittleren Warme-
fluR konnte hier angenommen werden (1Q = a + bAT) , da die Korrelat lons-

koeffizienten bei 0.9 lagen. Abb. 4.22a zeigt ein Beispiel fir den Monat



Abb. 4.22 a) Korrelation zwischen mittlerer solarer Erwarmung und Modell-
temperatur im September,

b) Saisonale Variation der Empfindlichkeit der Modelltempe-
ratur ( b), der Zunahme der Temperatur bei konstanter zu-
satzlicher Erwarmung von 10 W/m* (AT), der Streuung der
Temperatur (20) und der Residuen nach Abzug des Trends
(269) gegenuber dem integrierten solaren Strahlungsflul3.



September. Die Temperaturanomalien sind hauptsadchlich von der Integrierten
Warmebilanz abhéngig. Die Variabilitat der Bewdlkung uUbt dagegen nur einen
geringen EinflulR aus, wie aus dem Jahresgang der doppelten Standard-
abweichung der Residuen (2o in Abb. 4.22b ersichtlich ist. Dieses Ergebnis
entspricht dem von Adamec und Elsberry (1984). Ein angenommener Fehler in
der kurzwelligen Strahlung von + 10 W/m* ergibt im September eine mittlere
Temperaturdifferenz AT von # 1.5 K und im Marz ein AT von 0.5 K. Abbildung
4.23 zeigt die jahrliche Warmebilanz der 30 Modelllntegrationen, auf-
getragen gegen die Tageszahl, an der die Deckschichttiefe h wahrend der
Vertiefung ihren ehemaligen Anfangswert Uberschreitet, sowie die mittlere

solare Strahlung und die mittlere Abkuhlungsrate von Bunker.

Dall zwischen Deckschichttiefe und mittlerer Warmebilanz nur eine geringe
Korrelation bestehen kann (die Korrelationskoeffizienten sind in mehr als
acht Monaten kleiner als 0.6), geht aus Gleichung (2.25) hervor. Wenn
dh/dt > 0 ist (we =0), wird die Deckschichttiefe ausschliellich durch die
aktuellen Oberflachenflisse bestimmt und ist damit unabhéngig von der vor-
ausgegangenen Entwicklung der Sprungschicht. Die "entrainment'-Geschwindig-
keit dh/dt kann als Folge der zufalligen Schwankungen in einzelnen Tagen
bis in den Herbst hinein groRer als null sein (Abb. 1.7). Die Abbildungen
4_24a,b zeigen den Jahresgang der Haufigkeitsverteilung von SST und h fur
Fluktuationen der Zeitskalen von einem Tag und einem Monat. Die gute Uber-
einstimmung der Mittelwerte zeigt, dal} die Uber die 30 Modellintegrationen
gemittelte Warmebllanz der beiden sich durch ihre Zeitskala unterscheidenden

Fluktuationen nahezu gleich null ist.

4.4_3 Die Abkuhlung

Die im vorigen Abschnitt beschriebenen Einflisse auf die Deckschicht-
teraperatur konnen nicht unbedingt auf die Abkuhlung Ubertragen werden, da
die kurzwellige Strahlung innerhalb des Ozeans absorbiert wird, die
Abkihlung aber nur an der Oberfldche wirkt. Diese zwei verschiedenen
Prozesse konnen deshalb, auch wenn der Nettowarmeflu3 gleich bleibt, zu
unterschiedlichen Konvektions- und Decksschichttiefen fuhren. In den
Abbi ldungen 4.25a,b sind die Anderungen der Deckschichttiefe und -temperatur
dargestellt, die entstehen, wenn die Abkuhlungsrate mit einem konstanten

Fehler von + 10 W/m* bzw. -10 W/m* behaftet ist. Die maximalen Differenzen
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Abb. 4.23: Korrelation zwischen jahrlicher Warmebilanz und Tageszahl,
an der die sich vertiefende winterliche Deckschicht eine
Tiefe von 160 m Uberschreitet.
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Histogramme monatlicher Deckschichttemperaturen und- tiefen,

berechnet aus 30 jahrlichen Integrationen des Deckschicht-

modells mit

a) zufalligen monatlichen Schwankungen der mittleren
solaren Strahlung in dem Bereich von = 10 W/m2,

b) zufalligen taglichen Schwankungen der Bewodlkung in dem
Bereich zwischen 2Cg-10 und 10 (Cg * Bedeckungsgrad von
Bunker in 1/10). Die Zufallsgré&Ben sind gleichverteilt.
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Abb. 4.25: Saisonale Variationen der Differenz zwischen der mit jahr-
lich konstanter Anderung AB - + 10 W/m2 und der ohne Ande-
rung berechneten Deckschichttiefe (&) und -temperatur (b).



von * 1.5 K im ersten Integrationsjahr sind mit den Anderungen vergleichbar,
die durch einen Fehler der solaren Strahlung gleicher GréRenordnung
entstehen. Eine mittlere jahrliche Zunahme des Warmeflusses von 10 W/m2
reicht aus, um die gesamte Wassersaule bis zur jahrlichen maximalen Deck-
schichttiefe um 0.5 K zu erwarmen, ein Defizit in der Warmebilanz aber
wirde die SST nur um 0.3 K abkihlen.

A.4.4 Der Windstrefl

Der Beobachtungsfehler der Windgeschwindigkeit und die Berechnung des Impuls-
flusses Uber die Bulk-Parametrisierung koénnen insbesondere die GrolRe der
Produktions- und Dissipationsterme in der TKE-Gleichung beeinflussen. Um
eine Vorstellung zu bekommen, in welcher GroRenordnung die ozeanische
Grenzschicht auf Ungenauigkeiten des Windstresses reagiert, wurde zum mitt-
leren Energieflull u™ ein konstanter Wert der GroRBe u*/2 bzw. - uj/2 hinzu-
addiert. Zu vergleichen ist dieser Wert mit einer Windstédrkenanderung im
Sommer von =+ 1 m/sec (U ~ 5 m/sec ~ Beaufort 3) und von + 2 m/sec im Winter
(U ~ 10 m/sec ~ BF 5). Obwohl diese angenommenen Fehlergrenzen nur der
Bereich einer Beaufort-Windstarke tberdecken (Bf 5 liegt zw. 8 und 11 m/sec),
fallt die Anderung des Energieflusses doch recht hoch aus, da eine kubische
Abhangigkeit wvon der Windstarke besteht. In den Abbildungen 4.26a,b
sind die Ergebnisse der Untersuchungen dargestellt. Im Sommer bewirken
Anderungen in der Deckschichttiefe von 10 bzw. 15 m Temperaturanomalien von
1.2 bzw. 2.2 K, im Winter fallen die Differenzen der Deckschichttiefen zwar
hoher aus, haben dann aber kaum noch Einflu3 auf die SST-Anomalie. Bezogen
auf die Temperatur sind die angebenen Fehler durchaus vergleichbar mit den
+ 10 W/m2 Anderungen In der Warmebilanz, wie sie in den vorigen Kapiteln

beschrieben wurden.

4.4.5 Die Wa88ertriubuag

Fruhere Arbeiten zeigen, dal die optische Durchldssigkeit des Wassers die
Temperaturstrukturen Im oberen Ozean uUber t&gliche und saisonale Zeitskalen
beeinflussen kann (Simpson und Dickey, 1981; Charlock, 1982). Woods, Barkmann
und Horch (1984) haben die Anderung der Erwarmungsrate im Ozean hinsichtlich
der Bewdlkung und der Wassertribung untersucht und festgestellt, dall die

Ungenauigkeit in der Wassertribung einen grolleren Einflu? auf das Erwarmungs-
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Abb. 4. - Analog zu Abb. 4.25, Deckschichttiefe (&) und -temperatur
(b) sind jedoch mit konstanter Anderung des mittleren

Energieflusses AuJ * + u’/2 berechnet worden.



profil haben kann als Fehler in der Bewdlkung (Abb. 4.27). Fur den Jahresgang
der Deckschichttiefe und der SST kann diese Folgerung nicht unbedingt Uber-
nommen werden, da Ungenauigkeiten des beobachteten Bedeckungsgrades die
warmebilanz beeinflussen, falsche oder ungenaue Abschatzungen der Tribung
aber nur die Verteilung der kurzwelligen Strahlung im Ozean &ndern, obwohl

beide Prozesse die Tiefe der KonvektionsSchicht beeinflussen.

Die Empfindlichkeit der Modellergebnisse gegentber der Tribung wurden unter-
sucht. FUr den geographischen Ort 41° N, 27° W ergaben sich Temperatur-
differenzen in der Deckschicht von bis zu 3 K zwischen Berechnungen mit
Jerlov 111 und Jerlov O und Differenzen zwischen den Deckschichttiefen von
5m (Abb. 4.28a,b). Die Trubung im Ozean ist aber saisonalen, regionalen
und mesoskaligen Fluktuationen unterworfen. Verursacht durch die Plankton-
blute im Fruhjahr nimmt sie rasch zu, um dann nach Absterben des Planktons
ebenso rasch wieder abzunehmen (Woods und Onken, 1982). Aus Abb. 4.28c ist
ersichtlich, dall die Wassertribung im Frihjahr und Sommer wdhrend der rasch
abnehmenden bzw. sich nur wenig vertiefenden Deckschicht, einen starken
Einflul® auf die SST hat, wahrend im Herbst und Winter nur geringe Temperatur-
differenzen festzustellen sind.

Analog zu den Untersuchungen hinsichtlich der Bewodlkungsfluktuatlonen wurden
aus 30 Integrationen, mit taglichen und monatlichen Variationen der Tribungs-
parameter, Histogramme der SST- und Deckschlchtanomalien zusammengestellt.
Aus Abb. 4.29b geht hervor, dall die taglichen Variationen nur geringe
Fluktuationen der Deckschichttiefe und der SST nach sich ziehen, wahrend
saisonale Anderungen der (ber jeweils einen Monat konstant gehaltenen
Tribungsparameter zu Anomalien bis zu = 2 K fihren kénnen (Abb. 4.29a).

Wie regional verschieden der Einflul der Tribung auf die Deckschichttempe-
ratur sein kann, wird in Abb. 4.30 dargestellt. In den Subtropen um 30* W
ergeben Modellaufe mit dem Wassertyp Jerlov 111 Temperaturabweichungen bis
zu 10 K vom Standardlauf mit Jerlov I, wahrend in den gemaRigten Breiten
beim OWS C'" die Differenzen unter 0.5 K liegen. Aus dieser Abbildung geht
besonders deutlich hervor, wie stark die Einflisse von der Tiefe der sommer-
lichen Deckschicht abhangen.



Abb. 4.27:

colour index

Verhaltnis zwischen solarer Strahlung im Ozean 1(z) und
einfallender Strahlung 1(0) in Abhéngigkeit von der Wasser-
trUbung nach Jerlov (Wassertypen I, 1A, 1B, 11, 111) und
von der Wassertiefe; aulerdem die Zuordnung der Jerlov-
Typen zum Farb-Index nach iWjerslev (1980).

Die horizontalen Balken (A,B) geben den Bereich der Strah-
lung an, um den sie bei Bericksichtigung der Bewdlkung
reduziert wird (rechte Begrenzung: wolkenloser Himmel,
linke Begrenzung: vollsténdige Bedeckung).



Abb. 4.28:

Empfindlichkeit von Deckschichttemperatur und -tiefe gegen-
Uber der Wassertribung.

a)

b)

Anomalie der Deckschichttemperatur fur die Wassertypen
JIA, Jil, Jill relativ zu "klarem” Wasser (JO); JO
wurde mit den 27 Exponentialfunktionen von Woods (1980b)
berechnet.

Anomalie der Deckschichttiefe des Wassertyps JlllI,
relativ zu JO.

Anomalie der Deckschichttemperatur des Wassertyps JllI,
relativ zu JO. Der Modellwassersaule wurde jeweils nur
fur die Dauer einer der drei Jahreszeiten Frihling,
Sommer oder Herbst der Wassertyp JI11 zugewiesen.
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Abb. 4.29: Histogramme monatlicher Deckschichttemperaturen und -tiefen,
berechnet aus 30 jdhrlichen Integrationen des Deckschicht-
modells mit
a) zufalligen monatlichen Schwankungen des Farb-Indexes c
fur den Bereich c * 2.25 + 1.45,

b) zufalligen téglichen Schwankungen des Farb-Indexes c
fur den gleichen Bereich. Die ZufallsgrofRen sind gleich-
verteilt.
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Abb. 4.30: Anomalien der mit Uassertyp Jll1 berechneten Deckschicht-
temperatur relativ zu der mit JIA berechneten fir drei
geographische Orte im Nordatlantik.
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Abb. 4.31:

Anomalie der Deckschichttemperatur und -tiefe bei Berick-

sichtigung einer konstanten Ekman-,pumping'-Geschwindigkeit
»E von 32 m/y.



4.5 Der Ekman-Transport

Der winderzeugte Triftstrom bewirkt einen Massentransport innerhalb der
Ekman-Schicht, wobei die Divergenz (Konvergenz) des Transportes aufgrund
der Massenerhaltung eine vertikale Bewegung nach sich zieht. Diese Prozesse
konnen die Dynamik der Mischungsschicht beeinflussen sowie Warmeinhalt und
potentielle Energie der Grenzschicht andern. Modellexperimente, die die
Wirkung von tropischen Wirbelstirmen und Orkanen auf den oberen Ozean
untersuchen, zeigen, dal} die winderzeugte horizontale und vertikale Advektion
einen nicht unwesentlichen EinfluR auf die SST hat und zu ihrer genaueren
Bestimmung hinzugezogen werden mul3te (Elsberry, 1976; Price et al., 1978;
Price, 1981; Adamec et al., 1981; Martin, 1982). Die horizontale Advektion
kann die vertikale Vermischung beeinflussen (Cushman-Roisin, 1981), wéhrend
vertikale Advektion mit Zeitskalen, die zwischen taglicher und saisonaler
Variation liegen, ebenso wichtig fur die Bestimmung der Mischungstiefe sein
kann, wie die "entrainment’-Geschwindigkeit (DeSzoeke, 1980). Die Wechsel-
wirkungen zwischen vertikaler Bewegung mit geringer jahrlicher Amplitude
und entrainment” konnen signifikante Anderungen der SST bewirken, wobei
positive bzw. negative Anomalien von den Phasenunterschieden zwischen

Vertikalbewegung und Oberfl&chenwarmeflu? abhangen (Muller et al., 1984).

Die Wirkung der aus klimatologischen Daten berechneten Advektion auf
Deckschichttemperatur und -tiefe soll fur den geographischen Ort 41* N, 27* W
untersucht werden. Diese Region zeichnet sich durch eine mittlere Abwarts-
bewegung (Ekman—pumping) von Wg ~ 36 m/y aus. Abbildung 4.31 =zeigt, dafi
ein signifikanter Einfull auf die Deckschichttiefe erst im Herbst eintritt
und sich durch eine zusétzliche Vertiefung bemerkbar macht. Diese Anomalie
wird jedoch rasch kompensiert, und die im Sommer und Herbst zusatzlich
akkumulierte Warme (@5 W/m2 im Jahresmittel) bewirkt eine schwachere
Vertiefung Im Winter mit entsprechender SST-Erhohung. In Abbildung 4.32
Ist der Jahresgang des durch Ekman-"pumping” verursachten Warmeflusses
dargestellt. Er hangt im wesentlichen vom vertikalen Gradienten in der
Sprungschicht ab und ist deshalb phasengleich mit der SST. Der Jahresgang
von Wg (Abb. 4.33) hat nur einen geringen Einflul} auf den Warmetransport,
so dal Modellrechnungen mit konstantem Wg, zumindest iIn dieser Region,
hinreichend genau sind. Abbildung 4.34 prasentiert die Modell-SST im
Vergleich mit den Bunker-Daten. Man erkennt, da die Modellergebnisse bei
Beriucksichtigung von Wg im Herbst und Winter zu hohe Werte liefern, wdhrend
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Abb. 4.32: Jahresgang der durch Ekman-'"pumping’ verursachten
integrierten Warmeenergie der Modellwassersaule.
Kurve A: variable Ekman-"pumping’-Geschwindigkeit Wg
(siehe Abb. 4.33),
Kurve B: konstante Geschwindigkeit Wg * 32 m/y.

DAYNUMKR

Abb. 4.33: Jahresgang der Ekman-"‘pumping”-Geschwindigkeit Ug, berechnet
aus dem Bunker-Datensatz (41" N, 27* W).



die negative horizontale Ekman-Advektion (-7.5 W/m im Jahresmittel) einen
Teil des Warmeflusses kompensiert und so zu einer genauen Simulation der
Bunker-SST zwischen Oktober und Méarz beitragt. Die Tfruhjahrliche Erwarmung
der Deckschicht fallt weiterhin zu gering aus. Diese Ergebnisse zeigen, dal
die durch Ekman-Transport bewirkten Warmeflisse zu den Anderungen der SST

beitragen kdnnen und deshalb gegebenenfalls beriucksichtigt werden missen.

4.6 Diskussion

Die Modellergebnisse zeigen, dall in den Gebieten positiver bzw. negativer
Bilanz der jahrlichen Oberflachenwarmeflisse die Modell-SST von den Bunker-
SST mehr oder minder stark abweichen und dal die Integration im Gebiet
ausgeglichener Bilanz, in den Subtropen, im Sommer zu hohe Werte erzielt.
Abbildung 4.35 zeigt die September-Isothermen an der Meeresoberflache in
einem Gebiet zwischen 35° - 50° N und 20° - 45° W. Man erkennt, dal} zwar
Strukturen, wie die Verscharfung des meridionalen Gradienten in den westlich
gelegenen und wie die mehr zonal ausgerichteten Isothermen in den o6stlich
gelegenen Gebieten, wiedergegeben werden, dal die Grole des horizontalen
Gradienten aber Uberschatzt wird. Dies ist eine Folge der positiven bzw.
negativen jahrlichen Warmebilanz noérdlich bzw. stdlich der Null-Linie und

lieBe sich eventuell durch Bericksichtigung advektiver Prozesse vermeiden.

Die Abweichungen der Sommertemperaturen in dem Gebiet um 33° N, 55° W
lassen sich nicht durch advektive Prozesse erklaren, da geostrophische
Advektion wahrend des gesamten Jahres eine Reduzierung des Warmeinhalts zur
Folge hatte - das Gebiet liegt in der Rickzirkulation des subtropischen
Wirbels - und die horizontale Ekman-Advektion zwar wahrend des Frihjahrs
negativ ist, im Sommer aber keinen Anteil am Gesamtwarmeflul} hat. Ekman-
“pumping™ (ca- 50 m/y) wirde dagegen nur die Herbst- und Wintertemperaturen
erhohen. Eine Verstarkung der turbulenten Vermischung (Parameter m) hatte
zwar eine Temperaturreduzierung in den Sommermonaten zur Folge, gleichzeitig
wirden aber auch die Friuhjahrs- und Herbstwerte verringert werden und somit
nicht zu einer besseren Angleichung filhren. In Abschnitt 4.4.1 wurde gezeigt,
dal der Jahresgang der turbulenten Warmeflisse einen wesentlichen Einflul}
auf die Amplitudenhdhe der SST hat. Aufgrund dieser Erkenntnis wurde die
saisonale Abkuhlungsrate mit einer Sinusfunktion Uberlagert, die eine
Amplitudenreduzierung von 30 W/m2 und eine Phasenverschiebung von 40 Tagen

bewirkt. Die Ergebnisse in Abbildung 4.36 zeigen eine starke Verringerung



DAYNUMBER

Abb. 4.34: Vergleich zwischen Bunker- und Modell-SST.
Kurve A: berechnet mit Ekman-"'pumping’, aber ohne horizon-
tale Advektion des Triftstromes,

Kurve B: berechnet mit Ekman-"pumping” und horizontaler
Advektion.

SEPTEM BER-SST

LONGITUDE (W)

Abb. 4.3S: Bunker- und Modell-SST fir das Gebiet von 20° bis 45 W und
von 35* bis 50* N im September.



Abb. 4.36:

Jahresgang der Oberfléachenwédrmeflisse und der Modellresul-
tate bei 33* N, 50* W. Die Abkuhlungsrate von Bunker wurde
mit einer Sinusfunktion Uberlagert, die eine Amplituden-
reduzierung von 30 W/m2 und eine Phasenverschiebung von

40 Tagen bewirkt.

a) Solare Strahlung (10)t AbkiUhlungsrate von Bunker mit
Uberlagerung (B+), Nettowarmeflufl (10+B), NettowarmeflulR
mit Uberlagerung (10 + B+),

b) Bunker- und Model1-SST (berechnet mit Uberlagerung),

c) tagliches Minimum und Maximum der
Mischungstiefe (berechnet mit Uberlagerung) und Ekman-
Tiefen w// sikk> , uV/T.



der SST und eine geringfugige Vertiefung der Deckschichttiefe. Es scheint
daher nicht unwahrscheinlich, dal ein systematischer Fehler im WarmefluR
diese hohe Abweichung verursacht. Der urspringlich fehlerhaft berechnete
Jahresgang der SST von 11 K lagt sich in den Bunker-Daten bei 40° N in der
Golfstromregion wiederfinden (Abb. 4.37). Da in diesem Gebiet der jahrliche
warmeflu - 200 W/m2 betragt, den angenommenen Fehler von + 40 W/m2 also bei
weitem Uberschreitet, kann eine Ungenauigkeit in der Gesamtwarmebilanz und
die damit verbundene Verschiebung der Null-Linie als Ursache fir die Uber-

schéatzung der sommerlichen SST ausgeschlossen werden.

Eine weitere auffallige Abweichung zwischen simulierten und beobachteten
Werten Ist der vom Modell unterschédtzte frihjahrliche Anstieg der SST. Die
Profile lassen erkennen (Abb. 4.13 - 4.16), dal diese Unterschiede nicht nur
an der Oberflache auftreten, sondern, je nach Testgebiet, bis zu einer Tiefe
von 100 m bis 150 m zu verfolgen sind. Diese Inkonsistenz zwischen Warme-
inhalt und Oberflachenwadrmeflissen lielRe sich in der Region des Nordatlantik-
stromes durch die im Modell nicht beriicksichtigte geostrophische Advektion
erkldren. In den Ubrigen Gebieten herrscht jedoch im Mittel eine sudwéarts
gerichtete Stromung vor, so dall eher eine Temperaturreduzierung zu erwarten
ware. Berechnungen des monatlichen Warmeflusses mit Hilfe der RBS-Profile
ergeben zwischen Marz und April an der Station 41° N, 27* W einen Wert von
42 W/m2, wéhrend der Oberflachenwarmeflul? von Bunker 5 W/m2 betrégt. Zwischen
April und Mai erreichen die RBS-Daten einen Wert von 113 W/m2, wahrend die
Bunker-Fliusse 67 W/m2 angeben. Ahnliche Unterschiede ergeben sich bei
OWS *C' (Marz - April: Profile: 76 W/m2, Bunker -14 W/m2). Die Ursache dieser
Inkonsistenz scheint, wenigstens in den sudlicher gelegenen Regionen, iIn
fehlerhaften Messungen der Profile oder in einer systematischen Unter-

schatzung der Warmeflusse im Frihjahr zu liegen.
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Abb. 4.37: Differenz 2zwischen jahrlichem Maximum und Minimum der
Oberflachentemperatur von Bunker (Isolinienabstand: 2 K).



5 MODELL INTEGRATION ENTLANG TRAJEKTORIEN

In Kapitel 4 konnte gezeigt werden, dal zwar Mittelwert und Jahresgang der
Oberflachenflisse die =zeitliche Entwicklung der ozeanischen Grenzschicht
Uberwiegend beeinflussen, die advektiven Terme in den Erhaltungsgleichungen
aber 1in grolen Teilen des Ozeans nicht vernachlédssigt werden konnen. Dies
gilt insbesondere in den Regionen, 1in denen die jahrliche Bilanz des Netto-
warmeflusses an der Meeresoberflache ungleich null ist und sein Betrag die
10 Wm-2 Grenze uberschreitet, will man z.B. in den mittleren Breiten im
Sommer die SST genauer als + 1 K bestimmen. Unter Verwendung der von Woods
(1985) vorgeschlagenen lagrangeschen Methode, das Deckschichtmodell wird
entlang einer Trajektorie der ozeanischen Zirkulation integriert, scheint
es moglich zu sein, in Teilbereichen des Nordatlantiks die Effekte der
geostrophischen Advektion bericksichtigen zu koénnen. Um das Konzept des
eindimensionalen Deckschichtmodells beibehalten zu kénnen, mul} eine baro-
trope Stromung vorausgesetzt werden, die eine Wassersaule mit zeitlich
veranderlichen physikalischen Eigenschaften mit sich nimmt. Laterale mole-
kulare oder turbulente Diffusion wird dabei ausgeschlossen. Die Erhaltungs-
gleichungen fur die turbulente kinetische Energie (2.14) und fir den
Auftrieb (2.10) sind dann erfullt, wenn die in diesen Gleichungen bereits
vernachlassigten horizontalen Advektionsterme zusammen mit der lokalzeit-
lichen Anderung formal als eine individuellzeitliche Anderung behandelt
werden. Abweichungen gegenuber den Integrationen, die an einem festen
geographischen Ort durchgefihrt wurden, ergeben sich dann nur aus den

veranderten Anfangs- und Randbedingungen.

5.1 Zeitliche and raumliche Interpolation der Oberflachenflisse

Der zur Verfugung stehende klimatologische Datensatz von Bunker beinhaltet
die auf IxI-Grad-Felder interpolierten Monatsmittelwerte der meteorologischen
GroRen (siehe Kapitel 3). Da die Koordinaten der Oberflachenflisse in der
lagrangeschen Methode eine Funktion der Zeit sind [Q(X,Y,t)—»-QXx(t),y(t),)],
Wasserteilchen z.B. im Bereich des Nordatlantikstromes in einen Jahr eine
mittlere Distanz von etwa 30 Langengraden zuricklegen koénnen (Sarmiento,
1983) und besonders im Frihjahr, wenn sich die saisonale Sprungschicht zu
entwickeln beginnt, die horizontalen Gradienten der Flusse sehr stark sind,

ist eine réaumliche und zeitliche Interpolation zwischen den Bunker-Werten



unbedingt erforderlich, um die beobachteten Felder ausreichend genau
erfassen zu koénnen und um Springe in den Flussen sowie in den Modell-
ergebnissen zu vermeiden. Zu diesem Zweck wird eine gegebene Trajektorie
je nach Partikelgeschwindigkeit in 14-tagige (Nordatlantlkstrom) bzw.
3-monatige (Rezirkulation des subtropischen Wirbels) Teilsticke zerlegt und
zwischen ihren Anfangs- und Endpunkten Richtung und Geschwindigkeit mit
Hilfe der Formeln des loxodromischen Dreiecks berechnet. Somit ist es
moglich, fur jJeden Zeitpunkt eine Position auf der Trajektorie zu
ermitteln. Die Loxodrome hat gegenuber dem Grof3kreis den Vorteil, dal ihre
Linie alle Meridiane unter demselben Wirbel schneidet; sie beschreibt aber

nicht den kirzesten Weg zwischen zwei Punkten auf der Kugel.

Zur Berechnung der loxodromischen Distanz gelten folgende Beziehungen:

b =d cosa a=d sino 1 =a sec <%

V~B
_*A*b *B_ "l = —

\A - Anfangskoordinaten (Breite und L&nge)

\g = Endkoordinaten
= Mittelbreite
b = Breitenunterschied
a * Abweitung (Anzahl der Seemeilen, die ein Stick eines Breiten-
parallels enthalt)
1 = Langenunterschied
a = Winkel zwischen Loxodrome und Meridian

= loxodromische Distanz.

Die klimatologischen Daten sind nicht auf den Schnittpunkten ganzer Breiten-
und Langengrade, sondern in den Zentren der zugehorigen Felder definiert. Es
wurden jeweils 3 Datenpunkte fur die Interpolation hinzugezogen, die dann
innerhalb eines sphérischen Dreiecks bei Annahme eines linearen Zusammen-

hanges zwischen den Daten durchgefihrt wird. Die Distanzberechnungen



erfolgten unter Verwendung der loxodromlschen Formel. Die relativen Unter-
schiede zwischen loxodromischen und orthodromischen Distanzen betragen fir
die Langen- und Breitenunterschiede von einem Grad weniger als 1 %. Der
GroRkreis wird mit Hilfe des Kosinussatzes der sphérischen Trigonometrie
berechnet (Meldau-Steppes, 1963).

5.2 Modellintegration In der Region des Nordatlantikstromes

Woods (1985) unterscheidet in seiner lagrangeschen Methode wahrend des
Integrationsverlaufes zwischen Zunahme und Abnahme des jahrlichen Deck-
schichtmaximums. Als Folge der jahrlichen Zunahme des Maximums gelangt ein
Wasserteilchen der Hauptsprungschicht zur Zeit tiefreichender winterlicher
Konvektion in die Mischungsschicht hinein, um entweder dort zu bleiben oder
wahrend der fruhjahrlichen Erwarmung In die saisonale Sprungschicht zu ent-
weichen. Eine Vertiefung des jéahrlichen Deckschichtmaximums einer Wasser-
sédule, die sich nach Nordosten bewegt, ist im Nordostatlantik zu beobachten,
wenn man die entsprechenden Trajektorien des Princeton-Modells mit den
maximalen Deckschichttiefen nach RBS vergleicht. Eine Wassersdule, die sich
entlang der Trajektorie eines Drifters bewegt (Abb. 5.1), Uberquert inner-
halb von 8 Monaten nahezu den gesamten Nordatlantik und halt sich wahrend
dieser Zeit in einem Gebiet mit negativem jahrlichen Oberflachenwarmeflul
auf. Die Ergebnisse der Modellintegration entlang dieser Trajektorie geben
deutlich die Folgen dieses Warmeverlustes wieder. Die Modell-SST ist im
Sommer um 3 K geringer als die beobachteten Werte, die Deckschicht reicht
10 - 20 m tiefer als die von RBS angegebene mittlere Tiefe der oberen
Begrenzving der saisonalen Sprungschicht ((Abb. 5.2). Eine sehr rasche
Zunahme der Deckschichttiefe beginnt bereits im August. Sie bewirkt, dai3

die Anfangsdeckschichttiefe bereits im November wieder erreicht wird.

Setzt man die lagrangesche Methode so ein, dal die Modellergebnisse mit
denen der eulerschen Methode vergleichbar sind (der Integrationsbeginn wird
jeweils um eine monatlich stromaufwarts zuriuckzulegende Strecke verschoben),
erhalt man den in Abb. 5.3 dargestellten zeitlichen Verlauf der Temperatur-
differenz iIn der saisonalen Sprungschicht zwischen 100 m und 150 m Tiefe.
Wahrend sich die Differenz in der eulerschen Methode nur als Folge der
solaren Strahlung geringfiugig andert, 1a%t die lagrangesche Methode eine
starke Zunahme der Temperatur zwischen Juni und September sowie eine



Abb. 5.1: Triftertrajektorie Im Nordatlantik. Die Positionen der vier-
zehntégigen Versetzungen sind mit Punkten versehen.
(Woods, 1985, nach Richardson, 1983)

DAY NUMBER

Abb. 5.2: Modell- und Bunker-Oberflédchentemperatur sowie téagliches
Minimum (Hnln) und Maximum (H”) der Mischungstiefe entlang

der Trajektorie aus Abb. 5.1.



Abb. 5.3: Monatsmittelwerte der Temperaturen in 100 m und 150 m Tiefe,
berechnet mit der Methode nach Euler und mit der nach
Lagrange. Die Vergleichsposition liegt auf der in Abb. 5.1

dargestellten Trajektorie bei 54* N, 20* W.



Abnahme der Temperaturdifferenz im gleichen Zeitraum von 0.8 K auf 0.3 K zu.
Der geringe Wert im September 183t sich durch die westliche Lage (44° W)
des Ortes erklaren, an dem die Integration beginnt. In dieser Region steigt
die Erwarmung ((1Q+B) >0) von April bis Mai - wenn die saisonale Sprungschicht
zwischen 150 m und 100 m entsteht - verglichen mit den 6stlichen Teilen des
Ozeans, nur langsam an und bewirkt somit einen vergleichsweise geringen
Temperaturanstieg der Deckschicht. Zwar findet das Erreichen der 100-m-Tiefe
spater im Jahr statt, jedoch ist dieser Effekt nicht iIn der Lage, den

geringen Temperaturanstieg zu kompensieren.

Eine Integration Uber 2 Jahre entlang einer Trajektorie des Princeton-Modells
(Sarmiento, 1983) (Abb. 5.4) ergab ebenfalls starke Temperaturdifferenzen
(bis 5 K) zwischen Beobachtung und Deckschichtmodell in allen vier Jahres-
zeiten (Abb. 5.5a). Der Jahresgang der Deckschichttemperatur des Modells ist
nur schwach ausgeprégt. Die Wintertemperaturen der Bunker-Daten auf dieser
Trajektorie nehmen im ersten Jahr noch etwas zu, um dann geringfigig abzu-
fallen. Die starke Abkihlung an der Oberflache beeinflul3t dagegen die
Model ldeckschicht so stark, da ihr Maximum vom Tag 145 des ersten Jahres
bereits im gleichen Jahr am Tag 305 wieder Uberschritten wird. Die weitere
Vertiefung hangt dann von den Warmeflissen und dem angenommenen Gradienten
der Hauptsprungschicht ab, der bewult so stark gewahlt wurde, damit die
Deckschicht nicht die untere Grenze des Modells (1000 m) erreichen konnte.
Abbildung 5.5b zeigt, dal die sich im ersten Jahr in der Hauptsprungschicht
befindlichen Isothermen im zweiten Jahr in der Deckschicht bzw. saisonalen
Sprungschicht auftauchen, bei gleichzeitiger Vertiefung des jahrlichen
Deckschichtmaximums und elner starken Reduzierung der SST. Um die winterliche
SST nach einem oder mehreren Integrationsjahren wieder erreichen zu konnen
- bei gleichzeitiger Zunahme des jahrlichen Deckschichtraaximums sowie jahr-
lichem Warmeverlust an der Meeresoberflache -, miUllte eine Divergenz des
horizontalen Warmetransports im Modell bericksichtigt werden. Da der Ekman-
Transport eine Abkiuhlung der Deckschicht bewirkt (Abb. 5.6a) und seine Kon-
vergenz in dieser Region verschwindend klein ist (Abb. 5.6b), kann der Warme-
verlust nur durch baroklinen Transport oder durch den Transport synoptisch-
skaliger Wirbel ausgeglichen werden. Da diese Transporte im Modell nicht
bericksichtigt, die Fehler aber recht grol} sind, scheint die lagrangesche
Methode bei Annahme einer barotropen mittleren Strdomung in diesem Gebiet
mit sehr starker Wirbeltatigkeit (Kraus, 1986; Richardson, 1983), keine

gute Annaherung an die wirklichen Transportverhaltnisse im Ozean zu sein.



Abb. 5.4: Mittlere jahrliche Versetzung der Wasserteilchen in 451 m
Tiefe, (aus Satraiento, 1983; Prilncetcm Modell)
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Abb. 5.5: Ergebnisse entlang der Trajektorie A in Abb. 5.4.

a) Bunker- und Modell-Oberflachentemperatur,

b) téagliches Minimum und Maximum der

Mischungstiefe und ausgewahlter Isothermen (lso-

linienabstand: 1 <C), berechnet mit dem Modell.



Abb. 5. a) Jahresmittel der Ekman-Advektion in dem Gebiet von 10
- 60* W und 30* - 60* N, berechnet aus dem Bunker-Daten-

satz. (Isolinienabstand: 20 W/m2).
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Abb. 5.6 b) Jahresmittel der Divergenz des Triftstrom-Massentransportes
(Ekman-""pumping’"/*suctionn) in Meter/Monat, berechnet aus
dem Bunker-Datensatz.

Negative Isolinien (durchgezogen): Ekman-"pumping";
positive Isolinien (unterbrochen): Ekman-"suction".
Isolinienabstand: 1 m/Monat.



Eine ausschlielflich meridionale Stromung konnte eine starke Abnahme der
beobachteten SST bewirken und somit eine Angleichung an die Modellergebnisse
liefern, entsprache aber keineswegs den bekannten Trajektorien ozeanischer
Zirkulationsmodelle und Drifterbewegungen und soll somit nicht zur weiteren

Diskussion gestellt werden.

5.3 Modellexperimente in der Region des subtropischen Wirbels

Vom Gesichtspunkt der lagrangeschen Methode kann eine Abnahme des jahrlichen
Deckschichtmaximums nur in den Gebieten stattfinden, in denen die mittlere
Stromung von geringen zu hoheren winterlichen SST gerichtet ist - in der
Regel von Norden nach Siden - und die lagrangesche Wassersaule einem positiven
jahrlichen NettowarmeflufR ausgesetzt ist. Diese Voraussetzungen sind im
Rezlrkulationsast des subtropischen Wirbels weitgehend erfullt. Eine wohl
am weitesten bekannte Wassermasse in diesem Gebiet der Warmwassersphdre ist
das 18*C-Wasser, dessen Entstehung mit Hilfe der Jlagrangeschen Methode
simuliert werden konnte. Die Ergebnisse der Integrationen sollen im folgenden

Abschnitt beschrieben werden.

5.3.1 Entstehung des 18*C-Wassers

Am 29.3.1873 zeigten die MeBergebnisse der CHALLENGER-Expeditlon an der
Station 28 (24*39" N, 65*26" W) eine relativ warme Wassertemperatur bei
200 Faden Tiefe, obwohl eine niedrigere Temperatur erwartet wurde (Wyville-
Thomson, 1877). Die Wissenschaftler nahmen an, daf ein defektes Thermometer
fir diese Anomalie verantwortlich sei, wund wiederholten diese Station.
Die neuen Ergebnisse fihrten aber zu keiner Anderung der Temperatur. Dieses
war die erste Begegnung mit dem 18<C-Wasser, das, wie sich spater heraus-
steilen sollte, in einem groBen Teil des nordamerikanischen Beckens innerhalb
der Warmwassersphdre anzutreffen ist (Worthington, 1959). Der Begriff sub-
tropisches Mode-Wasser wurde von Masuzawa (1969) fir das 18*C-Wasser einge-
fihrt, da im Nordpazifik eine Wassermasse mit &hnlicher Temperaturanomalie
gefunden wurde, die mittlere Temperatur aber 16 *C betrug. Der Ausdruck
"Mode®" kommt aus der Statistik und bedeutet "haufigster Wert". Mode-Wasser
sind charakterisiert durch geringe vertikale Temperatur- und Salzgehalts-

bzw. Dichtegradienten (Thermostad, Halostad, Pycnostad), die sich oberhalb



der permanenten Sprungschicht befinden. Sie sind dem Zentralwasser zuzu-
ordnen. Die Volumina ihrer T-S-Beziehungen sind als Folge des geringen
vertikalen Gradienten im Vergleich mit anderen Wassern relativ grol (Wright
und Worthington, 1970). In Abbildung 5.7 sind Temperaturprofile der
Sargasso-See dargestellt, 1in denen der Thermostad mehr oder weniger gut
ausgepragt ist. Abbildung 5.8 zeigt einen hydrographischen Schnitt von der
CHALLENGER-Expedition von St. Thomas Uber die Bermuda-Inseln (32< N, 64< W)
bis nach New York, 1in dem oberhalb der permanenten Sprungschicht das sub-
tropische Mode-Wasser als quasi-homogene Schicht zu erkennen ist. Auf der
nordlichen Halbkugel sind neben den subtropischen Mode-Wassern im Atlantik
und Pazifik das subpolare Mode-Wasser der Labrador-See (oj- = 27.8 kg m-3)
und des europdischen Beckens (ac = 27.2 kg m<<3) bekannt (McCartney und
Talley, 1982). Bezogen auf die Sidhemisphdre wird 1in der Literatur von
einem subpolaren Wasser gesprochen, das nordlich des antarktischen
Zirkumpolarstromes entsteht und in den drei Ozeanen vorkommt. Es wird auch
als subantarktisches Mode-Wasser bezeichnet (McCartney, 1982, Abb. 1;
Worthington, 1981).

Die GroRe des Gebietes, in dem das 18sC-Wasser des Nordatlantiks beobachtet
wurde, schatzte Worthington (1959) ab, indem er das Auftreten des Salz-
gehaltsbereichs von 36.4 */ee - 36.6 */e= in 300 m Tiefe als Indiz fir das
Vorhandensein des Mode-Wassers ansah (Abb. 5.9). Istoshin (1961) benutzte
den Quotienten aus der Schichtdicke zwischen den 2 K Temperaturdifferenzen
auf den 15*C-, 17=C- und 19*C-Isothermen und kam zu &ahnlichen Ergebnissen

wie Worthington.

Ein das Mode-Wasser charakterisierender Pycnostad ist gezwungenermaBen mit
einem Minimum potentieller Vorticity gekoppelt, die ebenfalls zur Ildentifi-
zierung des Mode-Wassers hinzugezogen werden kann (Talley und Raymer, 1982).
Die potentielle Vorticity ist sehr nutzlich als Mode-Wasser-Tracer, da sie
flir adiabatische Verhaltnisse entlang einer Partikel-Trajektorie eine
ErhaltungsgroBe und proportional der hydrostatischen Stabilitdt ist. Ein
Mode-Wasser kann deshalb auch als eine Schicht mit geringer potentieller
Vorticity charakterisiert werden, wenn einer advektiven Bewegung von der
Quellregion aus gefolgt wird. Fur Gebiete, 1in denen die relative Vorticity
klein gegeniuber der planetarischen ist, kann sie In der potentiellen
Vorticity-Gleichung vernachlassigt werden. Die potentielle Vorticity wird
dann direkt lber die Schichtdicke bestimmt. Wenn man von der Golfstromregion

absieht, ist der subtropische Wirbel ein solches Gebiet.



Abb. 5.7:
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Temperaturprofile in der Sargasso-See.
1. Atlantis 1153, 28.
2. Challenger 53, 26.
3. Atlantis 5306, 11.
4. Atlantis 1483, 4.

(aus Worthington, 1959)
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Abb* 5.8: Temperaturschnitt von den Virgin-Inseln {ber die Bermuda-

Inseln bis nach New York; Marz bis Mai 1873 (Challenger-
Expedition).
(aus Worthington, 1959)

Abb. 5.9: Salzgehalt in 300 m Tiefe. Schwarze Quadrate: 34.4-36.6 */ee;

mit Zahlen versehene Quadrate: 36.00-36.39 */ee und 36.61-
36.99 */ee» das Symbol ~ steht fir Werte kleiner 36 */«e.
(aus Worthington, 1959)



Die aus den historischen Daten von RBS berechnete isopyknische potentielle
Vorticity von 0.1 rad Gm-1 sec-1 auf der 26.5 kg m-3 Isopykne (AoN =
*+0.2 kg m-3) zeigt eine &hnliche horizontale Ausdehnung wie die des von
Worthington und Istoshin angegebenen subtropischen Mode-Wassers (Abb. 5.10).
Worthington (1959) definiert das 18 T-Wasser mit T = 17.8 <C =%£0.3 K,
S = 36.5 */»e - 0*1 */ee und a ~26.4 kg m-3.

Es wird allgemein angenommen, dal das 18<C-Wasser im Winter als Folge der
tiefreichenden Konvektion in einem Ost-West-Band sidlich des Golfstromes in
der nordlichen Sargasso-See entsteht und mit der sidwestlichen Strdémung der
subtropischen Rezirkulation aus dem Entstehungsgebiet hinaustransportiert
wird (z.B. McCartney, 1982; Worthington, 1976). Worthington (1972) machte
eine negative jahrliche Bilanz des Oberflachenwdrmeflusses fir die Produktion
des 18<=C-Wassers verantwortlich und schétzt die Formationsrate mit
446 x 103 km-3 y_1 ab. Eine bemerkenswerte klimatische Stabilitdt des 18<C-
Wassers zeigten die Temperaturmessungen im oberen Ozean, die zwischen 1873
und 1958 von verschiedenen Expeditionen 1in der Sargasso-See durchgefihrt
wurden (Schréder et al., 1959). Mit Hilfe eines eindimensionalen Deck-
schichtmodells schatzte Warren (1972) die aus moglichen Wetterfluktuationen
entstehende Temperaturdnderungen ab und konnte zeigen, dal wegen der kurzen
Zeitdauer der tiefreichenden Konvektion und der machtigen Schichtdicke des
18*C-Wassers die Winter viel starker als die Ublichen sein missen, um die
Charakteristik des subtropischen Mode-Wassers éandern zu koénnen. Jenkins
(1982) untersuchte die Variationen der Wassermassenerneuerung mit Hilfe
einer 27jahrigen Zeitreihe von jahrlich gemittelten Salzgehalten auf
Isopyknen in Nahe der Bermuda-Inseln und verglich die von Bunker berechneten
Oberflachenwarmeflisse des Marsden Sqgares 115 (30* - 40< N, 60* - 70* W)
mit den Salzgehaltszeitreihen des FS PANULIRUS (32* N, 64* W). Er stellte
fest, daB die Korrelationskoeffizienten 1ihre maximalen Werte bei einer
Phasenverschiebung von 2 - 3 Jahren hatten, bei gleichzeitiger Zunahme der
Phasendifferenz mit der Tiefe. Er zeigte auch, dalR die mittlere saisonale
Variation des 1isopyknischen Salzgehaltes des Mode-Wassers weitaus kleiner
ist als die zwischenjahrlichen Anderungen. Talley und Raymer (1982) fanden
nur geringe Relationen zwischen WarmeflufR in der Region zwischen 34< - 36* W,
65* - 70* W und der potentiellen Temperatur bzw. potentieller Dichte an der
PANULIRUS-Station. Sie stellten ebenso wie Jenkins fest, daB WarmefluR und

Eigenschaften des 18*C-Wassers phasenverschoben waren.
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Verteilung der potentiellen Vorticity auf der

26.5 kg m“<3 im August. (Ap = =£0.1 kg m-3; Einheiten:
rad Gm_1s-1). Die 0.1 rad Gm *s ~lsolinie begrenzt das
Gebiet des subtropischen Mode-Wassers.

(aus Stammer und Woods, 1987)
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In der Regel zieht ein starker negativer OberflachenwdrmefluB als Folge von
starkerer Deckschichtvertiefung und Abkihlung eine geringere Deckschicht-
temperatur und einen hdéheren Salzgehalt nach sich. Talley und Raymer
beobachteten jedoch eine Zunahme der Temperatur und eine Abnahme der Dichte.
Sie schlossen daraus, dalR entweder ein langperiodischer SpeicherprozeR den
Effekt kalter Winter {ber mehrere Jahre hinausschiebt (Jenkins Annahme)
oder daR ein anderer Prozell weitaus wichtiger ist als dieser wechselnde
WarmefluR. Sie zogen die Moglichkeit in Betracht, daR Anderungen des
Oberflachenwarmeflusses und der Wassercharakteristik, die von der ndérdlichen
Sargasso-See weit entfernt stattfinden, die Produktion des 18"C-Wassers
beeinflussen, indem sie auf das Oberflachenwasser der Sargasso-See und auf
das Golfstromwasser, die ja als Quellen des 18<C-Wassers angesehen werden,
einen signifikanten EinfluR ausiben. Eine andere Theorie von Bjerknes
(1964), der =zeigte, daB starke Westwinde und Passate mit abnehmender
Sargasso-See SST wund zunehmender SST des sogenannten ‘"slope"-Wassers
korreliert sind, besagt, dafl die Intensivierung der Westwinde und folglich
auch des Golfstromes den lateralen Warmeaustausch quer zur Golfstromrichtung
erhéht und somit das "slope"-Wasser erwarmt und das Sargasso-See-Wasser
abkihlt.

Um die Entstehung des 18*C-Wassers zu simulieren, wurde das Deckschicht-
modell entlang einer Trajektorie des Princeton-Modells integriert. Die aus-
gewadhlte Trajektorie ist Bestandteil der Rezirkulation des subtropischen
Wirbels und liegt an der westlichen Begrenzung des subtropischen Mode-
Wassers. Integrationsbeginn ist der 1. April, die Deckschichttiefe zu
diesem Zeitpunkt entspricht der von RBS fir Monat M&rz angegebenen. Eine
Anderung des Salzgehaltes durch die turbulenten Flisse wurde nicht beriick-
sichtigt. Abbildung 5.11 zeigt das tagliche Maximum der Mischungstiefe und
ausgewahlte Isopyknen als Funktionen des Ortes auf der Trajektorie. |In der
eingeschobenen Karte sind die Trajektorien des PrincetonHModells fur die
Schicht in 159 m Tiefe, die ausgewdhlte Trajektorie mit Jahresmarken sowie
die Linie (gestrichelt), die den Nordatlantik in 2 Regionen mit jeweils
berwiegend negativem und positivem jahrlichen Oberflachenwarmeflu Q unter-
teilt. Die Integration beginnt am 2. Teilstrich und erfolgt Uber einen

Zeitraum von 4 Jahren.

Nach dem ersten Integrationsjahr - die Wassersdule befindet sich jetzt am

3. Teilstrich - vertieft sich die winterliche Deckschicht als Folge des



Abb. 5.11:

Abb. 5.12:

Variation der Deckschichttiefe und Tiefen ausgewdhlter Iso-
pyknen (Isopyknenabstand jeweils 0.25, 0.5 und 1.0 kg m<<)
entlang der Trajektorie aus der inneren Abbildung. Die
Integration beginnt am 2. Teilstrich der Trajektorie.

Innere Abb.: mittlere jahrliche Versetzung der Wasserteil-
chen in 159 m Tiefe (aus Sarmiento, 1983; Princeton Modell);
dicke durchgezogene Linie: die zur Integration benutzte
Trajektorie mit Jahresmarken; unterbrochene Linie: ausge-
glichene jahrliche Bilanz der Oberflachenwarmeflisse.

Differenz zwischen den maximalen jahrlichen Deckschicht-
tiefen aufeinanderfolgender Jahre (Kurve D), berechnet
entlang der Trajektorie aus Abb. 5.11, und die Ekman-
"pumping"-Geschwindigkeit Wg (Kurve E), bestimmt aus dem
Bunker-Datensatz entlang der Trajektorie.

Durchgezogene Kurve von D: mit Ekman-"pumping" berechnet.
Unterbrochene Kurve von D: ohne Ekman-"pumping"™ berechnet.



negativen Flusses Q gegeniber dem Vorjahr um eine Differenz D (D < 0). Da
im zweiten Jahr Q positiv ist, reicht die winterliche Konvektion nicht aus,
um die im Sommer gespeicherte Warmeenergie vollstandig abzubauen, Tfolglich
nimmt die maximale jahrliche Deckschichttiefe H einen weitaus geringeren
Wert an als im Vorjahr (D > 0) und hinterlalt eine 1im vorangegangenen
Frihjahr gebildete nahezu homogene, aber hydrostatisch stabile Wassermasse,
die im weiteren Integrationsverlauf unterhalb der saisonalen Sprungschicht
zu finden ist und nur noch vom Ekman-"pumping™ beeinfluft wird. Der starke
Rickgang der maximalen jahrlichen Deckschichttiefe ist verantwortlich fir
die Konservierung des 18<C-Wassers. Wahrend der folgenden Integrationsjahre
nimmt die Tiefe H nur noch geringfligig ab, bei gleichzeitiger Abnahme der
Dichte. Dieses fihrt dazu, daR die Wassermassen, die in den Bereich unterhalb
der saisonalen Sprungschicht entlassen werden, eine geringere vertikale
Erstreckung haben und eine stdrkere Schichtung aufweisen als das Mode-Wasser.
In diesem Modellauf 1ist die Erhaltung der potentiellen Vorticity nicht
beriicksichtigt. Will man jedoch eine Aussage Ulber die zeitliche Anderung
der Schichtdicke machen, ist dieser Effekt nicht vemachléssigbar, da die
planetarische Vorticity sich auf dem Weg von 40< N nach 20= N um die Halfte
reduziert, was eine Verringerung des Isopyknenabstandes um den gleichen

Betrag nach sich ziehen muRte.

Die Modellwassersaule, die sich entlang der Trajektorie bewegt, erfahrt in
einem Jahr einen mittleren Oberfldachenwdrmeflul, der gleich dem zeitlich
als auch raumlich dber die zuriuckgelegte Strecke gemittelten FIufl ist.
Uberschreitet die Wassersaule von Norden kommend die Nullinie, wird eventuell
im gleichen Jahr, spatestens aber im folgenden Jahr der ehemals negative
mittlere FluB einen positiven Wert annehmen, d.h., es gibt im Jahresmittel
einen WarmeiberschuB mit der entsprechenden Anderung von D. Als Ergebnis
von 12 Modell&ufen wird die GroRe D als Funktion des Ortes auf der Trajektorie
in Abbildung 5.12 dargestellt. Der Beginn jeder einzelnen Integration wurde
um den jeweils monatlich zuriickgelegten Weg der Wassersdule nach Norden
verschoben. Die Uber die Distanz aufgetragene GrofRe D bezieht sich auf das
erste jahrliche Maximum der Deckschichttiefe, mit dessen Hilfe die Differenz
gebildet wurde. Die in der Abbildung durchgezogene Kurve von D wurde unter
Bericksichtigung der MassenfluBdivergenz des horizontalen Ekman-Transportes,
die unterbrochene Linie wurde ohne Ekman-"pumping" berechnet. Die Kurve

mit der Bezeichnung E gibt den zeitlichen Verlauf der vertikalen Ekman-



Geschwindigkeit an der Basis der Mischungsschicht wieder. Der Bereich mit
maximalem D gibt die Strecke entlang der Trajektorie an, auf der die
jahrliche Produktion des Mode-Wassers stattfindet. Auf der ndérdlichen Seite
dieses Bereiches ist Q negativ, auf der sudlichen zwar positiv, die Diffe-
renz D aber zu klein und die Deckschicht zu flach, um Mode-Wasser erzeugen
zu konnen. Die MassenflufRdivergenz des Ekman-Transportes verursacht eine
Zunahme des Warmeinhalts der Wassersdule, wirkt also wie eine zusdtzliche
Warmequelle und verschiebt somit den Bereich maximaler Differenz D strom-
aufwarts. Sie hat aber keinen Einflul auf die L&nge dieses Bereichs, da
die Lange der jahrlichen Trajektorie und der zwischen ihr und der Nullinie
gebildete Winkel entscheidend zur Produktionsrate des 18<C-Wassers beitragen.
Die Unstetigkeit der Kurve D bei etwa 1000 km in Abb. 5.12 ist eine Folge
des Intégrationsbeginns bei 40 km bzw. 500 km. Sie lakt auf eine Ungenauig-
keit des stromungsparallelen Anteils der Produktionsrate von 25 % schlieBen.
Ab der 1500-km-Marke, wenn E grofer als D 1ist, wird die Ventilation des

tieferen Ozeans im wesentlichen durch Ekman-"pumping"” bestimmt.

5.3.2 Diskussion

Unzulanglichkeiten in der Modellkonzeption =zeigen sich u.a. auch in den
Temperaturunterschieden zwischen Simulation und Daten (Abb. 5.13). Die
Modellintegration wurde entlang der in Abbildung 5.11 hervorgehobenen
Trajektorie durchgefihrt. Die Temperaturminima der ersten beiden Jahre sind
kleiner als die der Bunker-Daten, was sich auf den negativen jahrlichen
WarmefluB zuridckfihren 14Rt, w&hrend sie 1in den beiden darauffolgenden
Jahren hdhere Werte annehmen. Die Modellintegration entlang einer Trajektorie
in 451 m Tiefe (Abb. 5.4) ergab eine bessere Ubereinstimmungen zwischen
den jahrlichen Temperaturminima 1in den letzten beiden Jahren, die Maxima
nehmen dagegen die schon in Abschnitt 4.3.2 festgestellten hohen Werte an
(Abb.5.14). Diese Beispiele zeigen, daB eine Absch&tzung der Wasseraassen-
formation mit Hilfe des Modells zu ungenau werden konnte, da zwischen
Oberflachenflissen, Bunker-SST und Trajektorien eine gewisse Inkonsistenz
besteht, die zu einer ungenauen Bestimmung der j&hrlichen maximalen Deck-

schichttiefe fihrt.

Eine weitere Problematik liegt in der Bestimmung der Breite des Formations-

bereichs des Mode-Wassers. Nahert man den Jahresgang des Nettowarmeflusses



DATNUMKR

Abb. 5.13: Vergleich zwischen Modell- und Bunker-Oberflachen-
temperaturen entlang der ausgewahlten Trajektorie
(Abb. 5.11) des Princeton Modells.
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mit einer Sinusfunktion an und variiert sie im Falle positiver bzw. negativer
jéhrlicher Warmebilanz mit einem konstanten Wert, so hdngt das Jahresmittel
nur von diesem Wert ab, da das Integral (ber die Sinusfunktion an jedem
geographischen Ort verschwindet. Eine Wassersdule, die sich von Norden
kommend der Nullinie nahert, wird im Spatwinter, wenn die jahrliche Deck-
schichttiefe ihr Maximum annimmt, einen bestimmten Punkt erreichen, von dem
aus sie Uber das nachste Integrationsjahr eine ausgeglichene Warmebilanz
erfahrt. Die jahrliche Bilanz des stromaufwdrts gelegenen Wassers ist
folglich negativ, die des stomabwdrts gelegenen positiv. Dieser Punkt gibt
daher den Beginn des Formationsgebietes an. Derjenige Punkt, der das Ende
des Formationsgebietes kennzeichnet, 1ist der nach einem Integrationsjahr
erreichte Ort, da von dieser Stelle ab nur noch positive Bilanzen zu
erwarten sind. Die Breite des Formationsbereichs ist somit in erster
Naherung gleich der in einem Jahr - parallel zum Gradienten der jahrlichen
Warmebilanz - zurickgegelegten Strecke des Wassers. Sie hdngt also im
wesentlichen von Lage und GrdBe der Trajektorien im Entstehungsgebiet des
Mode-Wassers ab, wie die Ubereinstimmung zwischen jahrlicher Versetzung in

Abbildung 5.11 und Breite des Formationsgebietes in Abbildung 5.12 zeigt.

Wenn eine Trajektorie die Nullinie kreuzt und somit ein starker Rickgang
der maximalen jahrlichen Deckschichttiefe erreicht wird, muB dieser Vorgang
gezwungenermaflen im Fruhjahr einen starken horizontalen Gradienten der
maximalen Deckschichttiefe bewirken, der senkrecht auf der Nullinie steht.
Man sollte erwarten, daR dieser Gradient auch in abgeschatzten Deckschicht-
tiefen beobachteter Daten, wie z.B. Im RBS-Atlas, auftritt, wo er auch
zwischen der 200-m- und 120-m-Tiefenlinie nach Beginn der fruhjahrllchen
Erwarmung Im April zu finden Ist (Abb. 5.15). Woods und Barkmann (1986b)
haben die jahrliche Produktionsrate mit Hilfe einer Trajektorienschar
und der RBS-Deckschichttiefen abgeschatzt und kamen zu einem Wert von
225.000 km-3 y_1. Dieses Ergebnis stimmt relativ gut mit Worthingtons
Abschatzung ({berein. Im Prinzip kénnte man die Produktlonsrate auch mit
Hilfe der Modellintegration berechnen, Fehler in den Oberflachenflissen und
in den Trajektorien sowie Unzul&nglichkeiten in der Konzeption des Modells
lassen eine Genauigkeit, die (ber die GroRenordnung von einigen hundert-

tausend Kubikkilometern pro Jahr hinausgeht, nicht zu.

Betrachtet man die geographische Lage der Nullinie als Erscheinung eines

mittleren Zustands, so werden sehr strenge Winter bzw. kalte Jahre die
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Das Entstehungsgebiet des subtropischen Mode-Wassers wird
durch den punktierten Bereich zw. der 120m- und 200m-1Iso-
bathe der Deckschichttiefe westlich 40* W angedeutet. Der
Kartenausschnitt wurde dem RBS-Atlas (April) entnommen.
Die unterbrochene Linie gibt die ausgeglichene jahrliche
Bilanz der Oberflachenwarmeflisse an. Die Trajektorien
entsprechen denen aus Abb. 5.11.



Jahresbilanz des Oberflachenwdrmeflusses negativ beeinflussen und somit die
Nullinie nach Siden verlagern. Milde Winter bzw. warme Jahre h&tten eine
Verlagerung nach Norden zur Folge, die aber weniger stark ausfiele, da der
horizontale Gradient des Nettowadrmeflusses im Entstehungsgebiet des sub-
tropischen Mode-Wassers nordlich der Linie viel starker ist als sudlich
davon. Eine Verschiebung des Entstehungsgebietes nach Siden als Folge eines
kalten Jahres bedeutet aber, daR warmeres, salzreicheres und leichteres
Wasser produziert werden wirde, da wegen der Machtigkeit der Wasserséaule
die zusatzliche Abkihlung nicht zu nennenswerten Temperaturanderungen in
der Deckschicht fihrte, eine Differenz von 20 Wm-2 die Nullinie aber bereits
mehrere Breitengrade nach Siden verschieben kénnte (Abb. 4.7). Eine grobe
Abschatzung ergibt, daB bei 300 m Deckschichtteife eine zusatzliche jahrliche
Abkihlung von 10 Wm-2 die Deckschichttemperatur nur um 0.25 K abkihlen wirde,
die Nullinie sich aber von der 18*C-Isotherme zur 19pC-Isotherme verlagern
konnte. Diese SchluBfolgerung entspricht der von Talley und Raymer (1982)
beobachteten negativen Korrelation zwischen NettowdrmefluRR und Temperatur-
bzw. Dichtednderung an der PAULURINUS-Station.



6 ZUSAMMENFASSEMDE SCHLUSSBEMERKUNGEN

Mit Hilfe -eines eindimensionalen integralen Deckschichtmodells, eines
Strahlungsmodells und der klimatologischen Oberflachenflisse von Bunker,
wurde der EinflulR von Waraebilanz und potentieller Energie auf die Entwicklung
einer klimatologischen jahreszeitlichen Grenzschicht untersucht. Integrale
eindimensionale Deckschichtmodelle sind in der Lage, die wesentlichen
Strukturen der saisonalen Grenzschicht unter Anwendung synoptischer Ober-
flachenflisse in Gebieten geringer Advektion zu simulieren. Die Bilanz-
gleichungen der Modelle leiten sich dementsprechend auch aus den physika-
lischen Gegebenheiten kleinskaliger Prozesse her und koénnen nicht unbedingt
auf klimatologische Skalen angewandt werden. Zwar kann man davon ausgehen,
daB sich die mittleren Warmeflisse auch als W&armeinhalte in den mittleren
Profilen wiederfinden, aber sowohl die potentielle Energie der Profile, als
auch mittlere Deckschichttemperatur und -tiefe sind die Folge einer Reihe von
synoptischen Stérungen. Sie missen deshalb nicht den Werten einer einzelnen
Realisierung entsprechen, wie man sie mit Hilfe der klimatologischen Flisse
nur erreichen kann. |Inwiefern zeitlich und raumlich gemittelte Flisse der
Beschreibung mittlerer Verhdltnisse dienen konnen, konnte im Rahmen dieser

Arbeit im groBen und ganzen ermittelt werden.

Besonderes Gewicht wurde, unter dem Gesichtspunkt des Jahresganges, auf die
Warmebilanz der Grenzschicht gelegt. Dabei wurden bewuBt s&mtliche beobach-
teten Flisse zur Hilfe genommen, ohne eine Rickkopplung lber die turbulenten
Warmeflisse zwischen Modellozean und Atmosphédre zuzulassen. Auf diese Weise
konnte ein meteorologischer Parameter zur Zeit gedndert werden und die Wahl
der Modellparameter hatte zwar Einflufl auf die Deckschichttemperatur, nicht

aber auf die turbulenten Warmeflisse an der Meeresoberfléache.

Hinsichtlich der Oberflachen-Warmeflusse 14Rt sich der Nordatlantik in eine
Region positiven und in eine negativen jahrlichen Nettoflusses unterteilen.
Geht man von einem stationdren klimatologischen Mittel des Warmeinhalts der
Grenzschicht aus, werden ozeanische Transporte das Defizit bzw. den UberschuR
der entsprechenden Region auszugleichen versuchen, um den Gleichgewichts-
zustand zu gewdhrleisten. In den Regionen mit ausgeglichenem NettowdnnefluR
sollten daher horizontale und vertikale Advektion keine Rolle spielen, bzw.
die verschiedenen Transportprozesse sollten sich gegenseitig kompensieren.
Ein Gebiet mit ausgeglichenem jahrlichen OberflachenwarmefluB liegt bei

41* N, 27* W. Es zeichnet sich durch geringe horizontale Strdémungen aus und



wird nicht mehr durch den kistennahen Auftrieb beeinflult, eignet sich

daher besonders fir erste Modellintegrationen.

Die in dem oben angegebenen Gebiet simulierten SST stimmen relativ gut mit
den Daten von Bunker dberein. Die grofRten Abweichungen liegen bei 0.8 K im
Frihjahr. Die mittlere Deckschichttiefe weicht wahrend der Sommer- und
Herbstmonate nur geringfigig von den RBS-Tiefen ab. Wahrend des ibrigen
Zeitraumes - die Thermokline ist dann nur schwach ausgeprdgt - lassen die
von RBS mit Hilfe einer Differenzmethode bestimmten Deckschichttiefen keinen
genauen Vergleich zu, da sie empfindlich gegeniiber dem angewandten Kriterium
sind. Zwischen Dezember und April liegt die Deckschicht tiefer als die
Skalentiefe der Rotation u*/f« In diesem Zeitraum wird die Tiefe der durch-

mischten Schicht lberwiegend durch den Auftriebsflull bestimmt.

Fir ein weiteres Gebiet mit nahezu ausgeglichenem j&hrlichen Oberfl&chen-
warmefluB (337N, 50 W) berechnet das Modell im Sommer viel zu hohe Deck-
schichttemperaturen, wahrend die Deckschichttiefen mit den RBS-Werten
Ubereinstimmen. Weder die Bericksichtigung ozeanischer Prozesse noch
Modifizierungen der Modellparameter fihrten zu befriedigenden Ergebnissen.
Eine Uberlagerung der saisonalen Abkilhlungsrate mit einer Sinusschwingung,
die eine Amplitudenreduzierung von 30 W/ml bewirkt, reicht dagegen aus, die
sommerliche Anomalie verschwinden zu lassen, ohne die SST des verbleibenden

Jahres wesentlich zu beeinflussen.

Erwartungsgemal fallen die Modell-SST in einer Region positiver Warmebilanz
(31* N, 25* W) im Uberwiegenden Teil des Jahres zu hoch aus und die Deck-
schicht ist im Sommer zu flach. In der Region mit negativer Bilanz (52* N,
35* W) sind die simulierten SST dagegen zu niedrig und die Deckschicht

liegt zu tief, verglichen mit den RBS-Daten.

Die Modellresultate in diesen vier Regionen haben eines gemeinsam, sie
unterschatzen den Anstieg der Oberfldchentemperatur wahrend der ersten
beiden Monate nach Integrationsbeginn. Sowohl die Oberflachentemperaturen
von Bunker als auch die von RBS beginnen im Friuhjahr schon anzusteigen,
bevor der NettowdrmefluB positiv wird. Diese Inkonsistenz zwischen den
ozeanischen Daten und den Warmeflissen lassen auch die Temperaturprofile
von RBS erkennen. Im Bereich des Nordatlantikstroms kénnen advektive Prozesse
im Ozean fur die Erwdrmung der saisonalen Sprungschicht mitverantwortlich
sein. In den Gebieten der Rickzirkulation des subtropischen Wirbels koénnen

nach den heutigen Erkenntnissen weder geostrophische Advektion noch der



Triftstrom diese Erwdrmung verursachen. Man kann deshalb davon ausgehen,
dal die Art der Datenbehandlung (rdumlich und zeitliche Mittelung) zu
diesen fiktiven Thermoklinen fihrte. Ebenso konnen Fehler 1in den W&arme-
flissen fir die zu spat einsetzende fruhjahrliche Erwdrmung verantwortlich

sein.

Quantitative Abschatzungen der Einflisse von méglichen Fehlern in den Ober-
flachenflissen und der Empfindlichkeit des Modells gegeniber den Parametern

ergaben folgende Resultate:

- Der Jahresgang der solaren Strahlung ist ausreichend, um eine saisonale
Grenzschicht zu erzeugen. Die jahreszeitlichen Anderungen des Impuls-
flusses und der turbulenten Warmeflisse tragen jedoch nicht unwesentlich

zur Modifizierung besonders der SST bei.

- Ungenauigkeiten von =10 W/m2 in der mittleren solaren Strahlung bzw.
Abkihlungsrate ziehen SST-Anomalien nach sich, die im September Werte von
+ 1.5 K erreichen konnen. Der Einfluf zufalliger Variationen der Warme-
bilanz fallt dagegen niedriger aus, die Standardabweichung der SST liegt
im Spatsommer nur bei 0.4 K. Anderungen des turbulenten Energieflusses
von =u* /2 ergeben eine Temperaturzunahme von 2 K bei Reduzierung der
Deckschichttiefe und eine Temperaturabnahme von 1.5 K bei Vertiefung der
Deckschicht. Diese Resultate erreicht man auch durch eine Anderung des

Modellparameters m von V 2m bzw. V 2m sowie der Windgeschwindigkeit von

+2 m/sec.

- Die horizontale Massentransportkonvergenz des Triftstromes (Ekman-
"pumping") bewirkt eine Zunahme der Wa&rmeenergie der Grenzschicht mit
einem Jahresgang, der mit der Phase des Jahresganges der SST uberein-
stimmt. Auf diese Weise werden Herbst- und Wintertemperaturen der Deck-
schicht erhdht. Hinsichtlich der winterlichen Deckschichtvertiefung
dominiert der Effekt der Warmeakkumulation lber den der abwdrtsgerichteten
Vertikalbewegung, was =zu einer geringeren maximalen jahrlichen Deck-

schichttiefe fihren kann.

- Der Grad der mittleren Wassertribung beeinfluft besonders im Frihjahr und
Sommer nicht unwesentlich Deckschichttemperatur und -tiefe, kurzzeitige

Veranderungen haben dagegen kaum EinfluR auf die mittleren Temperaturen.

Wahrend der Sommermonate ergibt die Ekman-Tiefe W J / siniji in nahezu allen
betrachteten Gebieten eine recht gute Approximation der berechneten Deck-

schichttiefen, ausgenommen an der Position des OWS "C" (52* N, 35* W).



Diese Ergebnisse zeigen u.a., welche Bedeutung die durch Oberflachenflisse
und Ekman-"pumping" bestimmte Warmebilanz fur die Entwicklung der saisonalen
Grenzschicht hat. Horizontale Trifstromadvektion fallt ebenfalls in diese
Kategorie. Da sie nur innerhalb der Deckschicht wirkt, kodnnen die obigen
Abschatzungen auch auf ihren EinfluR bezogen werden. Geostrophische Advektion,
die z.B. eine grofe Bedeutung im Gebiet des Nordatlantikstroms und des
Golfstroms hat, kann dagegen die Strukturen der gesamten Grenzschicht
verandern. Genaue Kenntnisse dieser Prozesse waren erforderlich, um mit
Hilfe eines Deckschichtmodells, das dann auf 3 Dimensionen erweitert werden

miBte, die saisonale Grenzschicht befriedigend beschreiben zu kdnnen.

Um die Advektion der barotropen Stromung zu bericksichtigen, wurde das
Deckschichtmodell entlang von Trajektorien Integriert, die teils aus
Drifterbeobachtungen stammen, teils den Ergebnissen des Princeton-Modells
entnommen sind. Es stellte sich heraus, daB in der Region des Nordatlantik-
stroms - (Uberwiegend ein Gebiet negativen jahrlichen Nettowdrmeflusses -
die allein durch Oberfladchenflisse bestimmte Warmebilanz bei weitem nicht
ausreicht, um die Bunker-SST hinreichend genau zu simulieren. Die zeitlich
und raumlich interpolierten Monatsmittelwerte weisen eine viel groRere
Amplitude auf als die Modellresultate. Die in diesen Breiten vorherrschenden
Westwinde erzwingen einen Triftstrom mit einer starken Sidkomponente, die
zusatzlich zu einem Warmedefizit beitragt. Die Advektion durch die barokline
mittlere Stromung oder durch die synoptischskaligen Wirbel hat in diesen
Gebieten wohl einen so groBen Einfluf auf die Strukturen der saisonalen

Grenzschicht, daf sie nicht mehr zu vernachlassigen ist.

Weitaus positiver sind die Untersuchungen in der Region des subtropischen
Wirbels ausgefallen. Es konnte gezeigt werden, daRB das Jahresmaximum der
Deckschichttiefe nach dem lberschreiten der Linie ausgeglichener Warmebilanz
(Null-Linie) einen weitaus geringeren Wert annimmt als im vorangegangenen
Jahr. Die vertikale Ausdehnung der saisonalen Sprungschicht wird 6omit stark
reduziert. Unterhalb dieser flachen Grenzschicht tragt das im vorangegangenen
Frihjahr entstandene schwach geschichtete Wasser lberwiegend zur Ventilation
des tieferen Ozeans bei. Es stellt mit seinem charakteristischen Thermostad
das in der Sargasso-See beobachtete subtropische Mode-Wasser (18*C-Wasser)
dar. In den darauffolgenden Jahren wird die Dicke der Grenzschicht nur
allmdhlich reduziert und Ekman-"pumping"™ bestimmt zu groBen Teilen die

Entstehung des stédrker geschichteten Zentralwassers.



Dieser simulierte Prozell der Wassermassenformation kénnte auch die beobachtete
negative Korrelation zwischen Oberflachenw&drmeflissen- und Mode-Wasser-Tempe-
raturen erklédren. So wird ein relativ "kaltes" Jahr die Null-Linie um mehrere
Breitengrade nach Suden verschieben, um - ohne dal die verstarkte winterliche
Konvektion die Deckschichttemperatur wesentlich verdndern kann - auf diese
Weise warmeres Mode—Wasser entstehen zu lassen. "Warmere" Jahre haben einen
umgekehrten Effekt. Dieser fallt aber geringer aus, da der horizontale
Gradient des jahrlichen Nettowdrmeflusses ndérdlich der Linie starker ist
als sidlich davon und somit eine starke Verschiebung nach Norden nicht

stattfinden kann.

Die Formationsrate des Mode-Wassers hangt im wesentlichen von der Differenz
der jahrlichen maximalen Deckschichttiefen und von der in einem Jahr recht-
winklig zur Null-Linie zurickgelegten Distanz der Wassersadule ab. Der als
Folge dieses Formationsprozesses im April entstandene horizontale Gradient
der maximalen Deckschichttiefe ist im RBS-Atlas zu beobachten. Das Formations-
gebiet entspricht aber nicht vollstandig der Lange der Trajektorien des
Princeton-Modells. Ebenso stimmen die Modell-SST nicht mit den Bunker-
Temperaturen (Uberein. Die 1in der eulerschen Betrachtung festgestellte
Inkonsistenz zwischen beobachteten Temperaturen und Flissen erweitert sich

in der lagrangeschen Methode auf die Trajektorien.

Mit Hilfe der lagrangeschen Methode konnte die Entstehung des subtropischen
Mode-Wassers qualitativ beschrieben und damit zum besseren Verstandnis
dieses Prozesses beigetragen werden. Eine genaue quantitative Abschatzung
der Formatlonsrate ist aufgrund moglicher Fehler in den Oberflachenflissen
und Trajektorien sowie unzulénglicher Modelldefinition nicht durchzufihren.
Die Grenzen ihrer Anwendung gehen besonders aus den Resultaten im Gebiet
des Nordatlantikstroms und aus der ungenauen Simulation der Deckschicht-
temperaturen des Mode-Wassers hervor. Weitere Anwendungsgebiete kdénnten in
der Erklarung des Entstehungsgebietes des subpolaren Mode-Wassers und des

Salzgehaltsmaximums im mittleren Nordostatlantik liegen.
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Caption

Uniform dissipation rates through the mixed layer at two stages
of the cold-air outbreak. Left panel: January 19th, 02.00 GMT;
right panel: January 20th, 05.00 GMT. The surface buoyancy flux
1= and Monin—8bukhov length L at the times of the profiles are
indicated by arrows on the e and pressure axes. The profiles
began at pressures of ~ 0.03 MPa. (from Shay and Gregg, 1984)

Seasonal variation of temperature profile at OWS "P".
(from Tulley and Giovando, 1963)

Seasonal variation of net heat flux and sea surface temperature
at ows "P". (from Tulley and Giovando, 1963)

Climatologlcal seasonal-mean modulation of the diurnal cycle of
turbocline depth at 41=N 27 <W calculated from the monthly-mean

surface meteorology of Bunker and Worthington (1976).
(from Woods and Barkmann, 1986a)

Daily and annual cycles of the depth of the turbulent mixed layer
at 4= N, 27= W, calculated with the mixed layer model using the
surface fluxes from Bunker®s data, (from Woods and Barkmann,

1986a)

Diurnal variations of net surface heat flux, mixed layer tempe-
rature, convection and turbocline depths and power supply to
mixed layer turbulence from convection and wind stress, calculated
for three days, using climatologlcal mean surface meteorology
derived from Bunker®s (1976) monthley-mean data set.

(a) Spring, (b) Summer, (c) Autumn, (d) Winter.

(from Woods and Barkmann, 1986a)

The annual cycle of SST, daily minimum and maximum turbocline
depth and the depth variation of selected isotherms. The diurnal

fluctuations are a consequence of random variation of cloud cover
every day. (from Woods and Barkmann, 1986a)

Mean mixed layer depth in March.
(from Woods, 1984, after Robinson, Bauer and Schroeder, 1979)

Predicted depths of maximum penetration of convection.
(from Woods, 1984, after Zubov, 1978)

Tentative climatological spectrum of ocean turbulent Kinetic
energy (after Woods, 1980a).
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Caption

Space/time diagram for eddies and internal waves in the seasonal
thermocline (from Woods, 1977).

The mixing efficiency P* = 0.5 Abwe/u™ as a function of h/\,
X = u*/f for neutral conditions (B = 0). Comparison between

models of A+K (Alexander and Kim, 1976), Wells (1979) and Gaspar
(1985).

As fig. 2.1, but P* is a function of mixed-layer depth h and of
wind velocity U”qg. (2 m/sec for Gaspar and Wells models, 10 m/sec
for Gaspar, Wells and A+K models, respectively.)

Sensitivity of mixed layer temperature and depth to uncertainty
in model parameter n. The anomalies are related to n = 0.1.

The four characteristic layers of the mixed layer model.

Diurnal variations of convective adjustment depth C and thermal
compensation depth D. The wupper curves (C,D) are for para-
meterization of solar heating using the 27 exponential functions
after Woods (1980b); the lower curves (C".D*) are for the less
accurate single exponential parameterization used by Dalu und
Purini (1982).

Schematic defining the depth of convective adjustment (C) and
thermal compensation depth (D). Solar heating changes the initial

temperature profile from T~ to T~ + T” dt; convective adjustment
then changes it to T"j. The convection depth changes from C* to
Ci+i, while the thermal compensation depth is shallower at D"+A.
The value of D~+j is independent of temperature profile, and is
therefore easily calculated form T and B the heat flux to the
atmosphere.

Diurnal variation of the numerical error in heat content.
Dimension: W/m*.

Schematic of the solar heating model used in this study.
(from Horch, Barkmann and Woods, 1983)

Net annual water flux in cra/y.
(from Woods, 1984, after Baumgartner and Reichel, 1975)
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Caption

The errors in the annual cycles of mixed layer depth (upper panel)
and temperature (lower panel) arising from using tims steps of
12 h (dashed curve) and 24 h (solid curve) instead of a time
step of 1 h.

The seasonal variation of diurnal range of mixed layer tempera-
ture calculated with time steps of 1 h (solid curve) and 12 h
(broken curve).

Tuning diagram for the parameter a, showing its variation with
the error in mixed layer temperature for time steps of 12 h and

24 h.
As fig. 4.1(a), but based on solar elevation parametrization.

Difference between the daily potential energy change due to
convective adjustment of model integrations with 1 h and 12 h,

and 1 h and 24 h timestep intervals.

Seasonal variation of daily potential energy change of a water
column due to solar heating (E”), convective adjustment (Ec),

entrainment (Ew) and the total energy JEj.

The errors in the annual cycles of mixed layer temperature arising
from using time steps of 12 h instead of 1 h for three positions

in the North Atlantic.
(@ a”=0° (b) a = -10<.

Mean annual net surface heat fluxes after Bunker.
Dimension: W/ml. (from Isemer and Hasse, 1987)

Annual cycles of surface heat fluxes and model results.
(a) shortware radiation (10), shortware radiation from Bunker

(1oB), cooling rate (-B), net heat flux (IQ + B);

(b) Bunker-SST and model-SST;

(c) diurnal minimum (H”n) and maximum (H,,,~) of mixed layer
depth and Ekman depths W //sin&and u™/f (W = mean wind

velocity multiplied by a factor k = 1 sec).
As fig. 4.8, but at 31N 25°W.
As fig. 4.8, but at 52°“N 35 7W.

As fig. 4.8, but at 33<N 50<W.
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Caption

Seasonal cycle of monthly mean mixed layer depth from the RBS-
Atlas (0BS) and from the model for four positions in the North
Atlantic.

Seasonal cycle of monthly mean temperature profile at 41N 27=W.
(a) RBS-Atlas, (b) model.

Seasonal cycle of the model®"s monthly mean temperature profile
at 41<N 27=W including Ekman pumping velocity.

As fig. 4.13a,b, but at 33N 50<W.

As fig. 4.13a,b, but at 31=N 25=W.

As fig. 4.13a,b, but at 52<N 35<W.

As fig. 4.16a, but from the OWS "C" data set (Reikowski, 1987).

Depth variations of selected isotherms. Contour interval: 1°C,
Pos.: 41N 27 =W

(a) without Ekman pumping

(b) with Ekman pumping.

As fig. 4.17a, but at 33<N 50<W.

As fig. 4.17a, but at 31*N 25<=W.

As fig. 4.17a, but at 52<N 35<W.

Depth variations of selected isotherms from the OWS "C" data set
(Reikowski, 1987).

Sensitivity to seasonality in cloud cover, windstress and surface
cooling compared with Bunker-SST.

Correlation between integrated solar heating and model-SST in
mid September.

Seasonal variation of the sensitivity of model-SST to integrated
solar energy input ("b"), the increase in SST for a steady
increase of 10 W/ra2 in solar heating, the total scatter in SST
(*2a® and the residual scatter after removal of the systematic
trend with accumulated energy input ("2077%).
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Caption

Correlation between annual energy budget and date on which the
mixed layer first descended below 160 m.

Probability distributions for mixed layer depth and temperature
for each month of the year based on

(a) 30 runs in which the monthly mean solar energy input deviated
from the Bunker values by a random amount 1in the range +10 W/m2,
(b) 30 runs in which the cloud cover (In tenths) deviated every
day from Bunker®s seasonal value cB (month) by random amounts in
the range (2cg - 10) to 10.

Sensitivity of mixed layer depth (a) and temperature (b) to a
constant modification of 0 W/m2 in the cooling rate.

As fig. 4.25, but for a constant modification of =+u*/2 in wind-
stress contribution to turbulent kinetic energy.

The Jerlov water type classification (labelled I, 1A, 1B, 1l and
111) compared with the colour index used in satellite measure-
ments of sea water turbidity (based on H”"jerslev, 1980). The
sloping lines are contours of constant ratio between the downward
irradiance 1(z) and the surface irradiance 1(0). The two hori-
zontal bars represent a change from clear to overcast sky.

Sensitivity of mixed layer temperature and depth to uncertainty
in sea water turbidity.

(a) Mixed layer temperature anomaly relative to annual cycle for
clear water (JO) including the 27 exponentials of Woods
(1980b) for three optical water types (JIA, JII, JIIll).

(b) Mixed layer depth anomaly for Jerlov optical type Ill relative
to clear water.

(c) Sea surface temperature anomaly with Jerlov type Ill occuring
at different seasons.

Probability distributions for mixed layer depth and temperature
for each month of the year based on

(a) 30 runs in which the monthly-mean colour index was varied
randomly in the range 2.25 =+1.45;

(b) 30 runs in which the daily-mean colour index varied randomly

in the same range.
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Caption

Seasonal cycles of mixed layer temperature anomaly for Jerlov
type 111 relative to type JIA at three positions in the North
Atlantic.

Sensitivity of mixed layer temperature and depth to a constant
Ekman pumping velocity of 32 m/y.

Seasonal cycle of heat content anomaly due to Ekman pumping
velocity from fig. 4.33 (curve A) and due to a constant velocity
of 32 m/y.

Seasonal cycle of Ekman pumping velocity calculated from Bunker®s
data set (Pos. 41N, 27= W).

Comparison between Bunker-SST and model-SST. Curve A: with Ekman
pumping, but without horizontal heat advection of Ekman transport.
Curve B: with horizontal and vertical Ekman advection.

Comparison between Bunker-SST and model-SST in September for the
area from 20= - 457 and %= - 50<N.

Annual cycles of surface fluxes and model results at 33 <N 50°W.
Bunker®s cooling rate is modified by a sinusoidal with a 30 W/m2
reduction of the amplitude and a phase shift of 40 days.

(a) Shortware radiation (1Q)> Bunker®s cooling rate with sinusoidal
change (B+), net heat flux (IQ + B) and net heat flux after
modification (1Q + B+).

(b) Bunker-SST and model-SST (calculated after modification).

(c) Diurnal minimum (H”n) and maximum (Hmax) of mixed Ilayer
depth (after modification) and Ekman depths WA'sin<]j, u~/f.

Difference between annual maximum and minimum of Bunker®s sea
surface temperature (contour interval 2 K).

Drifter-trajectory in the North Atlantic. The positions of the
two-weeks displacements are market with dots.
(Woods, 1985, after Richardson, 1983)

Model- and Bunker sea surface temperature; diurnal minimum
(I™nln) and maximum (Hmax) of mixed layer depth along the trajec-
tory from fig. 5.1.
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Caption

Monthly mean values of temperatures in 100 m and 150 m depths,
calculated with the Eulerian and Lagrangian method, respectively.
The position for comparison is located at the trajectory shown
In fig. 5.1 at 54= N, 20" W.

Mean annual displacement of a water particle in 451 m depth,
(from Sarmiento, 1983; Princeton model)

Results along the trajectory A from fig. 5.4.

a) Bunker- and model-SST,

b) daily minimum (Hjj”*) and maximum (H~x) of the mixed layer
depth and selected isotherms (contour interval: 1 <C) calculated
with the model.

Mean annual Ekman advection in the region of 10 to 60< W and
0= to 60< N, calculated with help of the Bunker data-set
(contour interval: 20 W/m*)*

Ekman-pumping/suction calculated from Bunker®s data set.
Contour interval: 1 m/month. Negative values: Ekman-pumplng.
Positive values: Ekman-suction.

Temperature profile in the Sargasso Sea
1. Atlantis 1153, 28 Feb. 1932, 34*02"N, 54705"W

2. Challenger 53, 26 May 1873, 36=30"N, 65<40"W
3. Atlantis 5306, 11 June 1955, 34=53"N, 70=16"W
4. Atlantis 1483, 4 March 1933, 21=46"N, 62<48"W
(from Worthington, 1959)

Temperature, <C, on Challenger section from the Virgin Islands
to Bermuda to New York, March-May, 1873. (from Worthington, 1959)

Salinity at 300 m. Black squares: 36.4 - 36.6 */e= only.
Numbered squares: 36.00 —36.39 and 36.61 —36.99 /eee
The symbol < represents values below 36.00 </,#.

(from Worthington, 1959)

Potential vorticity on isopycnal = 26.5 kg m 3.
Dimension: rad Gm * s Ap = *£=0.1 kg m 3 (from Stammer and

Woods, 1987).



Figure Caption

5.11 Variation of mixed layer depth and the depths of selected iso-
pycnals (contour interval 0.25, 0.5 and 1.0 kg m~3 respectively)
along the trajectory shown in the inset map. The integration
started on day 90 at the reference position 500 km from the
start of the trajectory.

Inset map: annual particle displacement at a depth of 159 m;
bold line: trajectory used in the Lagrangian integration with
1-yr tick marks; dashed bold line: annual net heat flux.

5.12 Variation of D (decrease in the annual maximum depth of the ML
between successive years) and E (annual vertical displacement
due to Ekman pumping) along the trajectory in fig. 5.11 (inset)
based on a set of Lagrangian integrations with monthly phase legs.
The mode water is formed where D has a large value. Its down-
stream extent equals the distance the integration advances in
that year. Solid line: with Ekman-pumping; dashed line: without
Ekman-pumping. The discontinuities in the two lines near 1,000 km
represent the different values of D computed from starting points
at 40 and 500 km, respectively. They indicate a 25 % range of
uncertainty in D.

5.13 Seasonal variations of model-SST and Bunker-SST along the tra-
jectory in fig. 5.11.

5.14 Seasonal variations of model-SST and Bunker-SST along trajectory B
in fig. 5.4.
5.15 The formation zone of mode water is indicated by a stippled band

between the mixed layer depths of 120 and 200 m west of 40= W
for the month of April (RBS), when subtropical mode water Iis
being subducted. The dashed line indicates the line of annual

net surface heat flux. The selected trajectories are equal to
those in fig. 5.11.
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Gemeinschaftsstrukturen, Abundanz, Biomasse und Produktion des Makrozoobenthos sandiger
Boden der Kieler Bucht in 5 - 10 m Wassertiefe

Chemical Data from the NW African Upwelling Region (“Auftrieb 75" and "Ostatlantik-
Biozirkel 1983<)

Wassermassenausbreitung in der Warmwassersphére des subtropischen Nordostatlantiks

Beleuchtete Netzgehegeanlagen zur Aufzucht von Fischbrut bis zur SetzlingsgroRe
- Eine Bauanleitung und Aufzuchtbeschreibung -

Eulerian Current Measurements from the North East Atlantic - March 1982 - October 1983
- A Data Report -

The Warmwatersphere of the Northeast Atlantic - A Miscellany -
Messungen zum Widerstandsbeiwert von Verankerungskomponenten

Oxygen Depletion 1980 - 1983 in Coastal Waters of the Federal Republic of Germany.
First Report of the Working Group “Eutrophication of the North Sea and the Baltic"

Benthische und pelagische Priméproduktion und N&hrsalzbilanz
Eine Freilanduntersuchung im Watt der Nordsee

Isopycnic Atlas of the North Atlantic Ocean - monthly mean maps and sections -

Feinstrukturen in der jahreszeitlichen Sprungschicht im JASIN-Gebiet

Nordostatlantik "83 - Data Report -

Verhalten der Freifallprofilsonde FPS

Eine Analyse der fischereibiologischen und fischere»liehen Verhdaltnisse in einem fir die
o61forderung genutzten Offshore-Bereich des deutschen Ostseegebietes

Eine Untersuchung der Dynamik der windgetriebenen ozeanischen Zirkulation mit einem
wirbelauflésenden barotropen Modell

Auswirkungen des Sauerstoffmangels 1981 auf Makrozoobenthos und Bodenfische in der
Kieler Bucht

A compilation of hydrographic data from the Canary Basin, October to November 1983

Hvdrographic, chemical, and planktological data from the North-West-African upwelling
area, obtained from february to april 1983 (OSTATLANTIC-BIOZ1RKEL)

Chemical planktological and microbiological investigations at an anchor station in
Kiel Bight during 1981/82
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BAMNVIEN | We

Objektive Analyse aktueller Wind- und Druckfelder Uber dem Nordatlantik

SEA ROVER Data Report 1 - North Atlantic Summer 1981 - NOA 31 -

Die Biomasse und Stoffwechselaktivitdt des Mikro- und Mesozooplanktons in der Ostsee

Auswirkungen von Salzgehalts- und Temperaturdnderungen auf die Extrazelluldre Enzym-
aktivitat marin-pelagischer Mikroorganismen

Zur Fischereibiologie tropischer Nutztiere - Eine Bestandsaufnahme von Konzepten und
Methoden -

Trends fur eintragsrelevante Faktoren und fir die Nahrsalzkonzentrationen im Wasser der
Kieler Bucht
-Ein Beitrag zur Erforschung der Eutrophierung der Nord- und Ostsee -

Electronic Length Frequency Analysis - A User®s Guide to ELEFAN 0, 1 AND 2 (Revised and
Expanded Version)

Erzeugung niederfrequenter ozeanischer Variabilitat durch fluktuierende Windfelder
Fische als Fischréuber, dargestellt an der Nahrung demersaler Fische der Nordsee

Die Phytoplanktonentwicklung in Abh&ngigkeit von der Nahrsalzkonzentration
Ein Vergleich zwischen Kieler Forde und Kieler Bucht

Isopyknische und diapyknische Ausbreitungsvorgange im tropischen und subtropischen
Nordatlantik

TOPOGULF - A joint Programme initiated by IFREMER, Brest (France)
- Data Report -

- IFM, Kiel (W.Germany)

Vertikale Austauschkoeffizienten und PorenwasserfluB an der Sediment/Wasser-Grenzflache
Numerische Simulation der Erzeugung und Instabilitat mesoskaliger Fronten

Numerical Simulation of the Generation and Instability of Mesoscale Fronts

Die mittlere Zirkulation des Nordatlantik auf der Grundlage klimatologischer hydrogra-
phischer Daten

Die Stellung dominanter Copepoden-Arten im Nahrungsgefige typischer Wasserkdrper der
Gronland-See

Ein numerisches Modell zur Untersuchung barokliner Rossby-Wellen im Nordatlantik

Optimierte Parametrisierungen der klimatologischen Energie- und Impulsfliisse an der
Oberfléache des Nordatlantik

The Bunker Climate Atlas of the North Atlantic Ocean - a technical description of the
data tape -

Infrarotfernerkundung von Oberflachentemperaturen sowie atmosphdrischen Temperatur- und
WasserdampfStrukturen

Bestimmung mesoskaliger Variabilitdten der Oberflachentemperatur und der Attenuation im
Nordatlantik aus Satellitenmessungen

Verhaltensphysiologische Untersuchungen an pelagischen Schwérmen

Schwarmbildung als Strategie zur Orientierung in Umwelt-Gradienten

Bedeutung der Schwarmbildung in der Aquakultur

Struktur und Dynamik einer mesoskaligen Front im Wirbelfeld des Nordatlantischen Stromes

Isopycnic Potential Vorticity Atlas of the North Atlantic Ocean
- monthly mean maps -

Hydrographic and current measurements in the North-East Atlantic Ocean
Data Report F.S. Meteor Cruises 69/5 and 69/6 October to November 1984

Die Modellierung mesoskaliger quasigeostrophischer Instabilitat

Ein Verfahren zur Auswertung von Zooplanktonfeldproben mittels der quantitativen
automatischen Bildanalyse am Beispiel von Material der "Meteor-Aquatorexpedition 1979"

Untersuchungen zur Varibilitat der sonnenlichtangeregten Fluoreszenz von Phytoplankton in
der Ostsee im Hinblick auf Fernerkundung

Analyse niederfrequenter Stromungsschwankungen in Nordostatlantlk

Oer EinfluR der Warmebilanz auf die Struktur der saisonalen Grenzschicht



