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Zusammenfassung

Analysen mesoskaliger Horizontalverteilungen von Temperatur und
Attenuation wurden mit Daten des AVHRR und des CZCS durchgefuhrt. Dabei
wurden im Bereich des Nordatlantischen Stromes 1im wesentlichen die
Sommersituationen der Jahre 1981 und 1983 betrachtet.

Das relative Bild der Oberflachentempraturverteilung deckt sich im
Bereich starker thermischer Fronten des Nordatlantischen Stromes mit
den Temperaturen der taglich durchmischten Deckschicht. Fir synopti-
sche Messungen ist die absolute Genauigkeit besser als 0.4 K, fir
zeitliche Differenzen zwischen in-situ-Messung und radiometrischer
Messung von £2 Tagen liegt sie bei etwa 0.5 K. An der Polarfront
ergaben sich ostwartige Versetzungen der thermischen Strukturen von 4
bzw. 6.5 cm s-1 bei einer Persistenz mesoskaliger Strukturen (> 50 km)
uber mehr als 14 Tage. Die Temperaturverteilung weist vor allem in der
Region ostlich der Flamischen Kappe und im Bereich des Mittelatlanti-
schen Rickens sidlich von 50 <N starke Variabilitaten auf.

Die horizontalen Attenuationsverteilungen ergaben ein differenzierteres
Bild als die zugehdrigen Temperaturverteilungen. Thermische Strukturen
finden sich in den meisten Fallen in der Attenuationsverteilung wie-
der, ohne das eindeutige Korrelationen bestehen. Die Kohadrenzspektren
beider GroRen zeigen auch bei groRBen Wellenlangen (bis 250 km) teil-
weise nichtsignifikante Werte. Die zonalen und meridionalen Varianz-
spektren haben spektrale Abfalle zwischen -1.4 und -2.5 mit einem
deutlichen Maximum bei -2.0. Analoges gilt fir die richtungsabhdngigen
Strukturfunktionen. Die azimutal gemittelten, 1isotropen Anteile der
zweidimensionalen Varianzspekten haben einen mittleren Abfall von -2.2
+0.17 fir L&ngenskalen von 10 - 100 km. Die Theorien der horizontalen
bzw. der geostrophischen Turbulenz sagen spektrale Abfalle fur die
Temperatur von -1 bzw. -3 voraus. Eine Einordnung der Ergebnisse in
die Turbulenztheorien ist schwierig, da diese in den Grenzschichten
nur unzureichend anwendbar sind. AuBerdem liegen bei Skalen von 50 -
250 km 1in einigen Fallen deutliche Varianzmaxima vor. Gleiches gilt
fur die Attenuationsspektren, die jedoch eine hohere Variabilitat auf
kleineren Skalen zeigen.



Abstract

Determination of mesoscale variability of sea surface temperature and
attenuation in the North Atlantic from satellite measurements.

Analyses of mesoscale horizontal distributions of temperature and at-
tenuation were performed using data from the AVHRR and the CZCS.
Primarily the situations during summer 1981 and 1983 in the area of
the North Atlantic Current were investigated.

Sea surface temperature distributions at strong thermal fronts are
comparable with the temperature of the diurnal mixed layer. For synop-
tic measurements the absolute accuracy is better than 0.4 K, for time
lags of i 2 days between radiometric and in-situ measurements the
accuracy 1is about + 0.5 K. At the polar front the thermal pattern is
moving eastward with velocities of 4.0 and 6.5 cm s-1 respectively,
with a relative persistence of mesocale pattern (> 50 km) of more than
14 days. The sea surface temperature distributions have considerable
time variability, especially east of Flemish Cap and at the Mid-
Atlantic Ridge south of 50<°N.

The attenuation pattern shows a greater amount of versatility than
the corresponding temperature distributions. In most cases thermal pat-
terns are obvious in the attenuation field but they do not correlate
significantly. The coherence-spectra do not reveal significant fea-
tures at large wavelengths either. The zonal and meridional variance-
spectra have slopes between -1.4 and -2.5 with a clear maximum at
-2.0. This is also true for the direction-dependent structure-
functions. The isotropic part of the scalar variance-spectra has a
mean slope of -2.2 +£0.17 at scales of 10 - 100 km. The theories of
horizontal and geostrophic turbulence predict spectral slopes for the
temperature spectra of -1 and -3 respectively. A comparison between
measurements and theories is difficult because of the insufficient
applicability of these theories to boundary layers. Moreover, in some
cases there are significant maxima in the variance-spectra of tempera-
ture at scales between 50 km and 250 km. This is also true for the at-
tenuation spectra at smaller wavelengths.



1. Einleitung

Die verschiedenen raumlichen und zeitlichen Skalen der Energieeintréage
in das System Ozean fihrt zu Variabilitaten in der Verteilung der skala-
ren GroRen, durch die dieses System beschrieben werden kann. Die Messung
dieser GroBen stellt daher einen wichtigen Bestandteil fir die Analyse
der dynamischen Prozesse des Ozeans dar. Typische mesoskalige Langsska-
len, charakterisiert durch den Rossby-Deformationsradius, liegen bei
50 - 100 km, mit zugehdrigen Zeitskalen von ca. 60 Tagen. Die auf diesen
Skalen beobachteten Wirbel- und Frontenstrukturen bilden den langwelli-
gen Anteil des Spektrums der ozeanischen Turbulenz. Die effektivste
Methode der Bestimmung groRraumiger Horizontalverteilungen bietet die
passive satellitengetragene Fernerkundung. Die Anwendung dieser Verfah-
ren wird durch die atmosphdrische Extinktion der Strahlung im wesent-
lichen auf den sichtbaren Spektralbereich und einzelne Fenster im
Infrarot und im Mikrowellenbereich beschrankt. MeBbare GroRen sind
daher fir den offenen Ozean die Tribung, hervorgerufen durch die Phyto-
planktonkonzentration, und die Temperatur. Beide GroBen sind Limitie-
rungen unterworfen und beschreiben unterschiedliche physikalische und
biologische Prozesse.

Das Ziel dieser Arbeit ist die Analyse der groRraumigen Horizontalver-
teilungen von Temperatur und Tribung in der Deckschicht fiir die Region
des Nordatlantik zwischen 20=W und 50=W sowie 40=N und 60<N, die durch
das Nordatlantische Stromsystem gepragt ist. Die verwendeten Daten stam-
men vom CZCS und dem AVHRR an Bord der amerikanischen Satelliten
NIMBUS-7 und NOAA-s bzw. NOAA-7 und wurden von der Empfangsstation der
Universitat Dundee aufgezeichnet. Die Tribung soll vor allem als zusatz-
liche Information fir kinematische Interpretationen der Temperaturfelder
herangezogen werden.

Die Bestimmung der Oberflachentemperatur hat in den letzten Jahren einen
operationeilen Standard erreicht. Die physikalische Aussagekraft wird
in erster Linie durch die Absorption des Meerwassers im Infrarot be-

schrankt. Neben dem hohen Grad der Wolkenbedeckung im Untersuchungsge-



biet ist die Maskierung der Deckschichttemperatur im Sommer durch starke
solare Einstrahlung, verbunden mit niedrigen Windgeschwindigkeiten, ein
Haupthindernis. Durch die Einbeziehung der Informationen aus dem sicht-
baren Spektralbereich soll dieser Prozess selektiert werden und die so
erkannten Gebiete von der weiteren physikalischen Interpretation ausge-
schlossen werden. Die Genauigkeit der existierenden atmospharischen Kor-
rekturalgorithmen und die Aussagekraft der radiometrischen Temperatur-
bestimmung in Regionen starker thermischer Fronten wird durch Verglei-
che mit hochauflésenden Deckschichtmessungen an der Polarfront (lber-
prift. Dabei wird auch die Frage behandelt, auf welchen Zeitskalen bei
in-situ-Messungen Synoptizitat angenommen werden kann. Die zeitliche
Variabilitédt begrenzt demnach auch die MittelungszZeitraume fir die
Berechnungen von mittleren Oberfl&chentemperaturverteilungen, die fir
die Monate Juli/ August 1981 und 1983 vorgenommen werden und hochauf-
losende, wolkenfreie Gesamteinblicke in das Temperaturfeld der durch-
mischten Deckschicht im Bereich des Nordatlantischen Stromes liefern
sollen.

In Bezug auf das Phytoplanktonwachstum kann der Ozean als ein unbalan-
ciertes Medium angesehen werden, das durch den solaren Energieeintrag
einerseits und das Nahrstoffangebot andererseits gekennzeichnet ist.
Die sich einstellende Verteilung des Phytoplanktons ist dabei von den
Schichtungsverhaltnissen abhangig und ist mit den energetischen Varia-
bilitaten verknipft, die zu Vermischungsprozessen fihren. Die rdumliche
Heterogenitat ist dabei von groBer Bedeutung fir die Okosysteme. Sie
kann daher auch als Indikator fir die Zeitskalen und rdumlichen Hori-
zontalskalen turbulenter Prozesse benutzt werden. Auf grofen Skalen
muB die biologische Eigendynamik mit bericksichtigt werden. Die Messung
der groBrdumigen Horizontalverteilungen der Tribung in der Deckschicht
befindet sich noch im experimentellen Stadium und wurde fir die Region
des Nordatlantischen Stromes bislang nicht im Detail durchgefiuhrt. In
der vorliegenden Arbeit werden Horizontalverteilungen aus dem Juli
1981 und 1982 exemplarisch analysiert und den zugehdrigen Temperatur-
verteilungen gegenibergestellt. Dabei werden die Unterschiede aufge-

zeigt und mogliche Erklarungen diskutiert, wobei das Fehlen von in-
situ-Messungen entgultige Aussagen erschwert.



Die synoptische Aufnahme der Horizontalverteilungen der skalaren GroRen
gestattet es darlber hinaus, die mesoskalige raumliche Varibilitat zu
bestimmen. Diese wird mittels der Methoden der Spektralanalyse und der
Strukturfunktion bestimmt und soll dann in Bezug auf bereits existie-
rende Theorien der horizontalen bzw. geostrophischen Turbulenz disku-
tiert werden. Weiterhin koénnen durch die parallele Messung von Tempe-
ratur und Tribung die Kovarianzen dieser GroBen ermittelt werden und
so die bisherigen Untersuchungen dieser Art auf den langwelligen Teil
des Spektrums bis ca. 250 km Wellenldnge ausgedehnt werden.



2. Physikalische und biologische Grundlagen

2.1.Physikalische Grundlagen der passiven Infrarot - Fernerkundung

Grundlage fur alle Betrachtungen lber die Temperaturfernerkundungsver-
fahren bilden die Strahlungseigenschaften des Meerwassers. Dabei ist
die Tatsache entscheidend, daB die Maxima der Emission elektromagneti-
scher Strahlung von der Sonne und von der Erdoberfléache, als wesentlich
kalterem Korper, getrennt sind. Hat die solare Strahlung ihr Maximum
bei etwa 440 nm, so liegt das Maximum Ffir einen Schwarzkdérper von 300 K
bei etwa 10 ym. Der Ozean kann im Infraroten in erster Nahrung als
schwarzer Korper angesehen werden, da der Emissionskoeffizient fir Meer-
wasser e(>) im Spektralbereich von 3.6 ym bis 13 ym zwischen > 0.99
und 0.97 variiert (Hobson und Williams, 1971). Die Abhangigkeit von
der Temperatur und der Oberflachenrauhigkeit ist nur gering. Der Einflul}
reflektierter solarer Strahlung 1aRt sich in diesem Spektralbereich da-
hingehend abschatzen, daB das solare Signal bei der Reflektion an einer
Lambert Sehen Oberflache, die etwa 1% der einfallenden Strahlung reflek-
tiert, bei 3.7 ym etwa 10% eines Schwarzkdrpersignals von 300 K aus-
macht, jedoch nur noch 0.01% oder entsprechend 0.006 K bei 10.5 ym.
Daraus folgt, daB das atmospharische Fenster im nahen Infrarot bei
3.7 ym nur bei Nacht sinnvoll genutzt werden kann, oder aber die Reflek-
tion direkter solarer Strahlung durch geeignete Scangeometrie vermieden
werden muf. Im Fensterbereich von 10.5 ym hingegen kann Reflektion
direkter solarer Strahlung erst bei Satellitenzenitwinkeln > 60< zu
merklichen Verfalschungen fihren (Saunders, 1968). Ein analoger Effekt
wird durch seegangsbedingte Oberfldchenneigungen erreicht, wobei in die-
sem Fall dann auch noch die Reflektionsadnderung durch Schaumkronen hin-
zukommt. Fir den groBten Teil der Beobachtungen ist die Variation von
e(u)) jedoch vernachléassigbar.

Aufgrund der extrem hohen Absorption des Meerwassers im Infraroten zwi-
schen 3 ym und 14 ym, bei der nur die Molekiile einer etwa o.o2 mm dik-
ken Grenzschicht zur Atmosphdre (oder zum Ozean, aus meteorologischer
Sicht) die emittierte Strahlung bestimmen, existieren eine Reihe von



Phanomenen, die es zu beriicksichtigen gilt, will man aus der Oberfla-
chentemperatur auf die Temperatur in groReren Tiefen schliefen. Im
wesentlichen ist es der vertikale Warmefluss durch die Grenzschicht,
der in der Regel positiv ist, d.h. die Oberfléche ist kdlter als tiefer-
gelegene Schichten (> 10 cm), da die molekulare Warmeleitung der limi-
tierende Faktor bei diesem Prozess ist. Dies gilt auch bei Tage, da die
solare Strahlung im sichtbaren Spektralbereich weitgehend in tiefere
Schichten Vordringen kann und nur ein geringer Prozentsatz im Bereich
der Oberflachenhaut selbst absorbiert wird. Letzteres kann zu Tempera-
turerhéhungen in der Haut von 0.1 K bis 0.2 K fihren (Hasse, 1971;
Paulson und Simpson, 1981). Typische Werte der Temperaturdifferenz
selbst liegen zwischen -0.1 K und -0.5 K. Eine Reihe von Autoren haben
sich mit der Bestimmung dieses ”3kin-Effektes”” beschaftigt (siehe
Robinson, 1985). Die physikalischen Grundlagen sind von Katsaros (1980)
zusammenfassend beschrieben worden. Saunders (1967a) hat als erster
den Zusammenhang mit der radiometrischen Temperaturbestimmung vom Sa-
telliten aus aufgezeigt, jedoch ist erst in den letzten Jahren die Ent-
wicklung der Methoden der Temperaturbestimmung in einem Stadium ange-
langt, wo der Skin-Effekt zu einem realen Problem fir die Verbesserung
der Genauigkeit der Messungen geworden ist (Robinson et.al., 1984).
Ein méglicher Weg der Beriicksichtigung ist von Saunders (1967b) aufge-
zeigt worden, indem er die Temperaturdifferenz in Zusammenhang mit dem
Windstress und dem vertikalen WarmefluB brachte.

Der Einflufl dinner Filme von organischen Substanzen oder Kohlenwasser-
stoffen kann zur Erniedrigung des Emissionsvermdgens der Oberflachen-
haut flihren (Saunders, 1967a). Gleichzeitig wird jedoch auch die darun-
terliegende, oberflachennahe Schicht beeinflufft, da durch Verringerung
der windgetriebenen Vermischung die tagliche Erwarmung erhéht wird,
aber auch eine dickere konduktive Schicht gebildet wird. Durch vermin-
derte Verdunstung wird schlieBlich der latente Warmefluf? vermindert und
somit auch die emittierte Strahlung. Zusammengenommen kann durch die
Verringerung des vertikalen Warmeflusses somit auch der Skin-Effekt
verringert werden. Alle diese, teilweise gegenlaufigen Effekte lassen
es unmoéglich erscheinen, eine generelle Aussage (ber das Vorzeichen

der durch Oberflachenfilme induzierten Anderungen zu machen.



SchlieRlich ist die Wechselwirkung der Oberflachentemperatur mit der
Temperatur der daruberliegenden Atmosphdrenschicht zu erwahnen. Beim
Durchgang atmosphérischer Fronten kann sich ein lokaler Gradient der
Temperaturdifferenz Ozean-Atmosphare ausbilden, der sich auch in den
radiometrisch gewonnenen Oberfldchentemperaturen niederschlagt. So
kénnen nach Beobachtungen von Paulson und Simpson (1981) groRraumige
horizontale Temperaturgradienten gleichermaBen auf Variationen der
Temperaturdifferenz Ozean-Atmosphare und der Bulk-Temperatur selber zu-

rickgefiuhrt werden.

Die bislang unzureichende Kenntnis Uber das Temperaturverhalten des
Ozeans im Bereich der Grenzschicht zur Atmosphédre laRt nur eine stati-
stische Beriicksichtigung obiger Effekte zu.

2.2_Physikalische Grundlagen der passiven Fernerkundung im sichtbaren
Spektralbereich

Die optischen Eigenschaften des Seewassers kdnnen in Bezug auf die ver-
schiedenen absorbierenden und streuenden Stoffe separat betrachtet wer-
den. Der totale diffuse Attenuationskoeffizient des Ozeans setzt sich
dabei aus dem Streu- und dem Absorptionskoeffizient des reinen Meer-
wassers (aw, bw) sowie der verschiedenen geldsten und ungelésten Sub-
stanzen (as, bs) zusammen:

2.1) Cj =aw + bw + as + bs

Fir die optische Klassifizierung der geldsten organischen und anorgani-
schen Schwebstoffe ist die biologische Einteilung in Plankton und De-
tritus mit dem gemeinsamen Uberbegriff Seston wenig sinnvoll, da unter
beide Begriffe sowohl optisch wirksame Schwebstoffe als auch optisch
nicht- oder nur gelegentlich wirksame Schwebstoffe fallen. So ist das
Zooplankton, Bakterioplankton, Pseudoplankton und Pelaplankton einer-
seits sowie der Detritus atmospharischen und antropogenen Ursprungs
andererseits in der Regel optisch nicht wirksam. Daher erfolgt die
Einteilung nach den Kriterien der optischen Wirksamkeit in 3 Klassen:



1. Chlorophyllhaltige Schwebstoffe, im folgenden auch als Chlorophyll
oder Chl-a bezeichnet.
Darunter fallt das Phytoplankton sowie dessen Abbauprodukte, d.h.
der Detritus biologischen Ursprunges.

2. Nichtchlorophyllhaltige Schwebstoffe.
Dies sind alle Detritusarten ohne Chlorophyll sowie alle Lebewesen
auBer dem Phytoplankton.

3. Nichtabsorbierende geldste Substanzen, in der Regel Gelbstoffe, im
folgenden auch nur so bezeichnet.

Eine schematische Darstellung der spektralen Streu- und Absorptions-
charakteristiken dieser drei Schwebstoffgruppen sowie fir reines Meer-
wasser zeigt Abb. 2-1. Die Abnahme von bw mit gleichzeitiger Zunahme
von aw Ffihrt zu einem Minimum in der Extinktion cw bei 440 nm, was die
typische blaue Farbe fir reines Meerwasser zur Folge hat. Der Streuko-
effizient bw liegt dabei um etwa 30% hoher als fir reines Wasser (Morel,
1974). Der Zusammenhang zwischen der Konzentration der chlorophyllhalti-
gen Schwebstoffe bzw. der nichtchlorophyllhaltigen Schwebstoffe und
ihrer Absorption wird Uber die substanzspezifische Absorption herge-
stellt. Prieur und Sathyendranath (1981) haben dazu anhand von ca. 80
Messungen spektraler Absorptionskurven empirische Beziehungen aufge-
stellt, die in die in Abb. 2-1 gezeigten Spektren Eingang gefunden ha-
ben. Das Absorptionsspektrum fir chlorophyllhaltige Schwebstoffe zeigt
ein typisches Maximum bei 440 nm aufgrund der photosynthetischen Pro-
zesse des Chlorophylls (maximale Absorption bei 440 nm) und des Phaeo-
phytins (maximale Absorption bei 410 nm). Die in Abb. 2-1 dargestellten
Spektren reprasentieren keine Absolutwerte, da fir unterschiedliche
Algenarten und fiir unterschiedliche Altersstadien der Populationen dif-
ferierende Spektren gemessen worden sind (Bricaud et.al., 1983). Die
generelle Form der Absorptions- bzw. Streuspektren ist jedoch fir alle
Algenarten gleich (Abb. 2-2).

Das Spektrum fir die nichtchlorophyllhaltigen Schwebstoffe, bestimmt
nach Messungen von Prieur und Sathyendranath (1981), zeigt einen U-for-

migen Verlauf in der Absorptionskurve sowie eine lineare Abnahme des



C(m) m * («0 (2)
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Abb. 7?-1 Spektrale Abhangigkeit der Extinktionskoeffizienten ¢ (1),
des Absorptionskoeffizienten a (2), des Streukoeffizienten
b (3) und der Albedo bei Einfachstreuung (4); Schwebstoff-
konzentrationen: Chl-a : 3 HQ/Ir nichtchlorophyllhaltige
Schwebstoffe : 0.5 mgfl, Gelbstoff : 1 mg/l.
(aus: Schmitz-Peiffer (1986))

Abb. 2-2 Spektren lebender Planktonarten;
A : Diatomeen; B : Dinoflagel-
laten; C : grine Flagellaten;

D: natiurliche Population vor
Woods Hole (aus: Yentsch (1960))
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Streukoeffizienten mit der Wellenlange. Die Bestimmung dieser Spektren
ist mit aulersten Schwierigkeiten verbunden, da unter dem Sammelbegriff
Sediment eine Vielzahl unterschiedlicher Bestandteile zusammengefalt
werden. Es zeigt sich jedoch, dal im offenen Ozean diese Schwebstoff-
klasse in der Regel aus Abbauprodukten des Phytoplanktons besteht und
daher mit diesem korreliert ist (TASE-1-WATER”?» (Gordon und Morel,
1983). Im kistennahen Bereich hingegen kénnen terrigene Eintrage, re-
suspendierte Bodensedimente und erodiertes Kistenmaterial, die allesamt
mineralischen Ursprunges sind, den Anteil der Abbauprodukte des Phyto-
planktons lberwiegen. In diesem Fall besteht keine Korrelation mehr zwi-
schen den chlorophyllhaltigen und den nichtchlorophyllhaltigen Schweb-
stoffen (TASE-2-WATER”?. Die letztgenannte Gruppe besitzt die besten
Streueigenschaften, wie aus der Einfachstreuung in Abb. 2-1 hervor-
geht.

Gelbstoffe werden definiert als geldste Substanzen organischen Ursprungs
mit GroBen kleiner 0.45 ym. Sie sind in Kistengebieten meist kontinen-
talen Ursprunges, im offenen Ozean hingegen Abbauprodukte des Phyto-
planktons. Ilhre Konzentration ist dort allerdings sehr gering. Aufgrund
ihrer Definition werden Gelbstoffe als reine Absorber betrachtet.

2.3.Biologische Grundlagen der passiven Fernerkundung 1im sichtbaren
Spektralbereich

Im offenen Ozean ist die Konzentration der chlorophyllhaltigen Pigmente
des Phytoplanktons der entscheidende Faktor fir die Ozeanfarbe. Das
Phytoplankton selbst steht an erster Stelle der Primédrproduktion und
ist daher von entscheidender biologischer Bedeutung. Die optisch wirksa-
men Pigmente der unterschiedlichen Planktonarten sind das Chlorophyll-a,
das Chlorophyll-c, die Abbauprodukte des Chl-a, die Phaeopigmente sowie
die Carenoide. Die spektralen Absorptionscharakteristiken dieser pig-
menthaltigen Proteine sind einander so ahnlich, daf sie mit der relativ
groben spektralen Auflosung, wie es der CZCS bietet, nicht separiert

werden kénnen (Gordon et.al., 1985). Daher beziehen sich alle folgenden

Aussagen, in denen eine radiometrische Bestimmung der Pigmentkonzen-



tration behandelt wird, jeweils auf die Summe der oben aufgefihrten
Pigmente. Der Anteil der Phaeopigmente variiert dabei zwischen 10% und
60% der Chl-a Konzentration (Smith und Baker, 1978), wobei das Maximum
der Vertikalverteilung der Phaeopigmente normalerweise unterhalb desje-
nigen der Chl-a Konzentration liegt (Yentsch, 1965). Aufgrund der Tat-
sache, dal zwischen der totalen Chl-a Konzentration und der totalen
Primarproduktion in der euphotischen Zone eine deutlich positive Kor-
relation besteht (Smith und Baker, 1978), kann die Messung der chloro-
phyllbedingten Anderungen der Ozeanfarbe AufschluB iiber die biologische
Produktivitdt geben. Als euphotische Zone ist hierbei der Tiefenbereich
anzusehen, bis zu dem die einfallende solare Strahlung auf 1% ihres
Ausgangswertes abgefallen ist, d.h. die Strahlung selber als limitie-
render Faktor in Erscheinung tritt. Weiterhin wurde eine positive Kor-
relation zwischen dem Chlorophyllgehalt in der euphotischen Zone und
demjenigen unterhalb der ersten Attenuationsldnge (c"-1) festgestellt.
Fir einen vertikal homogenen Ozean ist dies diejenige Tiefe Zoo, aus
der 90% der aufwartsgerichteten Strahldichte unmittelbar unterhalb der
Ozeanober flache stammen (Gordon und McCluney, 1975). Die Beziehung zwi-
schen der aufwartsgerichteten Strahldichte und der Chlorophyllkonzen-
tration ist von der Tiefenverteilung letztgenannter abhédngig. Daher
haben Gordon und Clark (1980) eine Beziehung aufgestellt, nach der sich
die Chlorophyllkonzentration <C> fur einen vertikal optisch homogenen
Ozean zu derjenigen eines geschichteten Ozeans C(z) darstellen lait.
Lediglich fir einen optisch homogenen Ozean ist z*q = c~-1, da fir
diesen Fall ¢~ als tiefenunabhangig angesehen werden kann. Andere
Autoren setzen unterschiedliche euphotische Tiefen fest, so dal etwas
differierende Beziehungen gefunden wurden (Smith und Baker, 1978).
Alle derartigen Abhéngigkeiten beruhen auf der alleinigen optischen
Wirksamkeit der chlorophyllhaltigen Schwebstoffe und der mit ihnen ko-
variierenden Schwebstoffe (TASE-I1-WATER”?. Ausgegangen wird bei den
oben beschriebenen Aussagen von einer exponentiellen Abnahme der Strah-
lung und des Phytoplanktons mit der Tiefe, die in der Realitdt jedoch
erheblich anders aussehen kann, da auBer der Strahlung als oberem li-
mitierenden Faktor das Nahrstoffangebot als unterer limitierender Fak-



tor hinzukommt. Das Nahrstoffangebot etwa fihrt dazu, daf sich das
Maximum der Phytoplanktonkonzentration bei Ausbildung einer saisonalen
Sprungschicht im Laufe der Zeit in den Bereich der Thermokline verla-
gert, da bei wachsender Population die Nahrstoffe gegeniiber der Strah-
lung als limitierender Faktor immer mehr an Bedeutung gewinnen (Wolf,
1985). Andererseits fihrt die Erh6hung der Primdrproduktion wiederum
zu einer Veranderung der totalen diffusen Attenuation (*3elf-shading??),
was dann wieder die photosynthetischen Prozesse negativ beeinflult
(Dorre, 1985).

2.4 _Diffuse Reflektion

Die Bestimmung der Ozeanfarbe wird sinnvollerweise Uber den Begriff
der diffusen Reflektion R(X) durchgefiihrt. R(X) ist dabei abhangig von
dem totalen Absorptionskoeffizienten a sowie vom totalen RiCkstreu-
koeffizienten ky,. Die diffuse Reflektion R(X) ergibt sich nach Morel
und Prieur (1977) als

1 bbiU)

(2.2)  R() = 0.33 P—-————-
2 ai(X)
1

mit bt = bGi bi /nr:

b~ : RUckstreuverhaltnis (etwa 1% bei Weichtieren,
bis zu mehreren Prozent bei Hartschalen)

Der Index i bezeichnet die einzelnen Komponenten, die fir die Extinktion
verantwortlich sind, einschlieflich des reinen Meerwassers. Ein etwas
differierender Ausdruck fiir R(X) ist von Gordon et.al. (1975) veréffent-
licht worden.

Betrachtet man im folgenden nur den Fall des CASE-1-WATER, wie es fir
Messungen im offenen Ozean zuldssig ist, so ist das Verhdltnis der dif-

fusen Reflektion im blauen und grinen Spektralbereich fir die Bestimmung



des Schwebstoffgehaltes geeignet. Eine Zunahme des Chlorophyllgehaltes
etwa, TFfuhrt im blauen Spektralbereich durch die verstarkte Absorption
zu einer Abnahme von R(X), wéhrend im grinen Spektralbereich keine oder
nur eine geringe Anderung von R(X) auftritt. Dieses Verhalten ist in
Abb. 2-3 schematisch wiedergegeben. Die Absolutwerte von R(X) sind au-
Ber vom Chlorophyllgehalt im starkem Mafle von der Algenart selbst ab-
hangig, der spektrale Verlauf von R(X) ist davon jedoch nur wenig be-
troffen (Duntley et.al., 1974). Die Spektren von R(X) zeigen bei Varia-
tion des Chlorophyllgehaltes die Tendenz einer Rotation im Uhrzeiger-
sinn um einen Angelpunkt bei 550 nm. Dieses impliziert die Folgerung,
fir die Bestimmung des Schwebstoffgehaltes im offenen Ozean anstatt
der diffusen Reflektion R(X) das Verhaltnis von R(X) im Bereich stark-
ster Absorption (440 nm) und am Angelpunkt (550 nm) zu verwenden. Da
als direkte MeRgroBe bei der passiven Fernerkundung nur die aufwartsge-
richtete Strahldichte Lw(X) unmittelbar (ber der Wasseroberflache zur
Verfiigung steht, ist es notwendig, eine Beziehung dieser GroBe zur dif-
fusen Reflektion R(X) herzustellen. Die diffuse Reflektion unmittelbar
unter der Wasseroberflache ist definiert als

Eu Q LSO
(2.3) R=— =
EG (@ - p) Fg(X) uo
mit Fg(X) : extraterrestrische Strahlung an der
Ozeanoberfléache
Yo : Cosinus des Sonnenzenitwinkels

LS(X) : aufwartsgerichtete Strahldichte unmittelbar
unterhalb der Ozeanoberflache

wobei Eu und E,j die aufwarts- bzw. abwartsgerichteten Bestrahlungs-
starken sind.

Fir isotrope aufwartsgerichtete Strahldichten wird Q ~ w gesetzt, ob-
wohl der zahlenmaRige Wert von Q noch unsicher ist (Gordon und Morel,
1983). Solange Q als wellenldangenunabhdngig angesehen werden kann,
spielt der Absolutwert keine Rolle, da jeweils die Verhaltnisse von



Abb. 2.m8 Schematische Darstellung eines
Reflektionsspektrums fir CASE-I
-Water (aus: Robinson (1983));
gestrichelt: Spektrum fir reines
Meerwasser. Der Pfeil zeigt den
Verlauf fir zunehmende Chorophyll-
konzentration.

Abb. 24 Verlauf von 8 unterschiedlichen é}
bio-optischen Algorithmen
(Zusammenstellung s. Gordon und
Morel (1983)).
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Reflektionswerten in zwei Spektralbereichen von Interesse sind. Die
Betrachtung von Reflektionswerten beinhaltet den prinzipiellen Vorteil,
daB keine Abhadngigkeit von der extraterrestrischen Strahlung besteht.
Dies ist umso wichtiger, als gerade die Bestimmung des extraterrestri-
schen solaren Spektrums mit Schwierigkeiten verbunden ist.

Mit den Gleichungen (2.2) und (2.3) 14kt sich eine direkte Beziehung
zwischen der aufwartsgerichteten Strahldichte und den inhdrenten opti-
schen Eigenschaften des Meerwassers herstellen. Die Invertierung der
Gleichungen zur Ermittelung der Konzentration der einzelnen Schwebstoffe
ist im Prinzip méglich, wenn die spektrale Abhdngigkeit der substanzspe-
zifischen Absorption bzw. Streuung bekannt ist (Morel, 1980). In der
Praxis ist dies jedoch bis heute nur ansatzweise der Fall (Bricaud
et.al., 1983). Daher ist es unumganglich, empirische Beziehungen zwi-
schen der Konzentration der Schwebstoffe - im Fall des CASE-1-WATER das
Chl-a - und den aufwartsgerichteten Strahldichten aufzustellen.

2.5.Bio-optische Algorithmen

Die empirisch gewonnenen Beziehungen zwischen den aufwartsgerichteten
Strahldichten bzw. der diffusen Reflektion und der Chlorophyllkonzen-
tration <C> werden als bio-optische Algorithmen bezeichnet. Sie haben
in der Regel die Form

Ri p
@24 < =A(—)

Rj
wobei 1,j fur die Kandle 1 (443 ym) und 3 (520 ym) des CZCS im Falle
des CASE-1-WATER oder der Kandle 2 (520 ym) und 3 (550 ym) im Falle
des CASE-2-WATER oder fur hohe Chlorophyllkonzentrationen stehen. Ver-
gleicht man die bisher ver¢ffentlichten Algorithmen miteinander, so
fallt die groRe Variabilitdt in den Koeffizienten A und B auf (Sturm,
1983, Gordon und Morel, 1983). Eine willkirliche Auswahl unter den
meistverwendeten Algorithmen ist in Abb. 2-4 wiedergegeben. Die Varia-

bilitdt erklart sich aus der Tatsache, daR die Koeffizienten in der Re-



gel aus log-log-Regressionsanalysen von fluorometrischen in-situ Be-
stimmungen der Chlorophyllkonzentration und von Strahldichtemessungen
an der Oberflédche oder direkt vom Satelliten berechnet wurden und somit
von den jeweils drtlich vorherrschenden Phytoplanktonpopulationen und
der vertikalen Verteilung in der Wassersaule abhangig sind. Hinzu kommt
die relativ grofe Ungenauigkeit bei der in-situ Bestimmung des Chl-a,

die bei ca. 30% liegt.

AbschlieBend 4Rt sich sagen, daR der komplizierte und teilweise noch
ungeklarte Zusammenhang zwischen den Schwebstoffen und ihrer optischen
Wirksamkeit im sichtbaren Spektralbereich eine Genauigkeit in der Gro-
Benordung von 30% bei der Bestimmung des Gesamtchlorophyllgehaltes zu-
143t. Darin gehen die Unsicherheiten bei der Korrektur der atmosphérisch
bedingten Streuanteile am Gesamtsignal noch nicht ein. Héhere Genauig-
keiten lassen sich nur bei Anwendung regional spezifizierter Algorith-
men erreichen (Viollier und Sturm, 1984). Fur den Bereich des offenen
Nordatlantiks liegen bislang keine regional begrenzten Algorithmen vor.
Im Falle des CASE-2-WATER kommt erschwerend hinzu, daB véllig unter-
schiedliche Kombinationen von organischen und mineralischen Schweb-
stoffen die gleiche diffuse Reflektion zur Folge haben kénnen (Bukata
et.al., 1981). In diesem Fall bringt die Verwendung der Blau/Grin Algo-
rithmen keine befriedigenden Ergebnisse. Hier koénnen der Einsatz der
passiven Fluoreszenzfernerkundung sowie von aktiven Lidarsystemen ent-
scheidende zusatzliche Informationen (ber die einzelnen Schwebstoff-
klassen liefern (Schmitz-Peiffer, 1986).

AuRer der Bestimmung von <C> kann auch der totale diffuse Attenua-
tionskoeffizient cT mittels des Verhaltnisses der diffusen Reflektion
bestimmt werden. Austin und Petzold (1981) haben fir 490 nm und 520 nm

entsprechende Algorithmen aufgestellt (Abb. 2-5).

Da das Ziel der vorliegenden Arbeit nicht in einer exakten Bestimmung
des totalen Gehaltes an Schwebstoffen liegt, wird im folgenden jeweils

nur der totale diffuse Attenuationskoeffizient CTs20 9emdll Abb. 2-5
verwendet.



3. Erfassung und Aufbereitung der Radiometerdaten

Fir die Analyse der Oberflachenfelder wurden ausschlieflich Daten ver-
wendet, die von nahezu polarumlaufenden Satelliten stammen. Zur Tempera-
turbestimmung wurde das Advanced-Very-High-Resolution-Radiometer AVHRR
an Bord des Satelliten NOAA-s (N-s) sowie die modifizierte Version
AVHRR/2 auf NOAA-7 (N-7) verwendet. Die Triibungsmessungen erfolgten
mit dem Coastal-Zone-Color-Scanner CSZS an Bord des NASA-Satelliten
NIMBUS-7.

Im folgenden werden die beiden Radiometer, die Kalibration der Daten
sowie die Korrektur der atmospharischen Einfliusse diskutiert.

3.1.Das Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR)

Das AVHRR ist als 5-Kanal Radiometer ausgelegt, von denen 3 Kanale im
infraroten (IR) Spektralbereich liegen. Die Lage der Kandle im Spektrum
sowie ihre spektrale Empfindlichkeit ist in Abb. 3-1 und Abb. 3-2 wie-
dergegeben. In der NOAA-s Version des AVHHR sind nur 2 IR-Kandle vor-
handen, der Kanal 5 ist eine identische Version des Kanals 4. Die Kana-
le befinden sich in den sogenannten atmospharischen Fensterbereichen.
Die Empfindlichkeit der Sensoren betragt 0.12 K NEAT (Net-Equivalent-
&-Temperature) bei 300 K fir die Kandle 4 und 5. Der Kanal 3 hatte ein
NEAT von ca. 0.2 K innerhalb der ersten 12 Monate nach dem Start. Danach
setzte eine Erhéhung des radiometrischen Rauschens durch elektronische
Interferenz ein. Seit 1983 wird daher mit der Prozedur des sogenannten
*Ausgasen”” des Sensors alle s bis 12 Monate das Rauschniveau wieder
auf das Niveau zum Zeitpunkt des Startes gebracht (McClain et.al.,
1985). Dies bezieht sich nur auf das N-7 AVHRR. Eine ausfihrliche Be-
schreibung der TIROS-N-NOAA-Satellitenserie und der mitgefihrten Instru-
mente findet sich bei Schwalb (1978).
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3.1 .1 .Kalibration der IR - Kanile

Die Prozedur der Kalibration der Infrarot-Kandle orientiert sich im
wesentlichen an den von Lauritzen et.al. (1979) veroffentlichten Metho-
den. Dabei wird von einem linearen Zusammenhang zwischen dem Empfangs-
signal und der Strahldichte ausgegangen. Die Bestimmung der Koeffizien-
ten fir diesen Zusammenhang erfolgt durch eine lineare Anpassung an zwei
Eichpunkte, die unterhalb und oberhalb des ozeanographisch relevanten
Temperaturbereiches liegen. Es wird dabei die 3 K Hintergrundstrahlung
des Weltraumes und ein instrumenteninterner Schwarzkérper mit einer
Temperatur von etwa 288 K verwendet. Die aktuelle Temperatur des Schwarz-
korpers wird mittels vier Platinwiderstandsthermometern (PRT) bestimmt,
die eine Genauigkeit von + 0.1 K besitzen (Brown et.al., 1985). Die
mittlere Temperatur des internen Schwarzkérpers ergibt sich dann als
arithmetisches Mittel der vier Thermometerwerte. Brown et.al. (1985)
stellten bei detaillierten Untersuchungen von NOAA-7 Daten mehrerer
Orbits fest, dal die Temperaturen der vier Thermometer innerhalb von
26 min um etwa 5 K variieren konnen. Auflerdem wurde Uberraschenderwei-
se eine Variation der Temperaturdifferenzen zwischen den einzelnen
Thermometern festgestellt, was ein Indiz fur interne Warmeflisse in-
nerhalb des Schwarzkérpers ist und die allgemein verwendete Annahme
einer Gleichwichtung der vier Thermometer in Frage stellt.

Die Strahldichte des internen Schwarzkdrpers berechnet sich als

0)
G.1) Ll =u>j21e(to) BE(j) $i(a)) du
li

By(o)) ist die Plank Bche Funktion, die hier mit den in Abb. 3-1 und
Abb. 3-2 wiedergegebenen spektralen Transmissionsfunktionen |(oj) ge-
wichtet wird. Wj und w2 geben die Begrenzungen der Transmissionsfunk-

tionen an. Die Emissivitat e({®) wird zu 1 gesetzt. In der Praxis &n-
dert sich (3.1) zu



60
(3.2) LiT = ~ Bf(wjD) (i)

=<
Dies kann zu Diskrepanzen bei der Temperaturbestimmung von externen Ob-
jekten, die Schwarzkorper-Eigenschaften aufweisen, fihren, da der vom
Hersteller angegebene Wert fir des Emmissionsvermégen des internen
Schwarzkdrpers bei 0.995 liegt und es durch die Verwendung von e(w) = 1
bei 300 K des externen Objektes zu einer Differenz von 0.4 K zwischen
der berechneten und der wahren Temperatur kommen kann (Brown et.al.,
1985). Diese Differenz ist instrumentenabhdngig und sie verschwindet,
wenn die Differenz des Emissionsvermégens zwischen dem internen Schwarz-
kérper und dem externen Objekt gegen Null geht. Dies ist fiir das Meer-
wasser als externes Objekt der Fall.

Um das zusatzliche Rauschen, das durch eine scanlinienweise Berechnung
und Anwendung der Kalibrationswerte entsteht, zu minimieren, wurden
die Werte Uber jeweils eine Szene gemittelt. Sodann wurden alle Werte,
die sich um mehr als den doppelten Wert der Standardabweichung vom
Mittelwert unterschieden, eliminiert und die (brigen Werte nochmals
gemittelt. Mit den so erhaltenen Werten wurden die einzelnen Szenen
kalibriert. Wurde ein Trend in den Werten festgestellt, so wurde mit
der Methode der kleinsten Quadrate eine lineare Anpassung an die Kali-
brationsdaten vorgenommen und die Rohdaten mit den so bestimmten Koef-
fizienten behandelt. Dieses Verfahren wurde allerdings erst im Laufe
der Datenanalyse eingefihrt, sodal einige Datensdtze mit ungemittelten
Werten kalibriert worden sind. Dies &duflert sich in teilweise erkennbaren
Streifenmustern in den Bildern der Oberflachentemperatur. Ein Beispiel
der ungemittelten Werte ist in Abb. 3-3 zu sehen.
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Abb. 3-3 Abweichungen der Kalibrationswerte des N-7 AVHRR/2 Kanal 4
vom Mittelwert fir den Uberlauf vom 27.7.1981
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ntat der Kandle 4 und 5 fir N-6 (oben) und N-7 (unten)



3.1.2.Invertierung der Strahldichten

Die Invertierung von Gleichung (3.2) zur Bestimmung der Helligkeitstem-
peratur aus den Strahldichten erfolgt mittels zweier verschiedener Ver-
fahren:

1. Fir den jeweils interessierenden Temperaturbereich wird eine Tabelle
aufgestellt, in der die Werte von LjJ in Abhdngigkeit von T angege-
ben werden. Diese tabellarische Zusammenstellung erlaubt dann die
Invertierung von GI. (3.1), wobei die Genauigkeit nur von der Aufld-
sung von T abhéangt.

2. FlUr den Temperaturbereich zwischen 270 K und 300 K hat Singh (1984)
eine LOosung der Invertierung in der Form

(3.3) In Li(cu) = a: + EJ i=3,4,5

Ti

angegeben. Mittels einer Least-Square Analyse wurden die Koeffizien-
ten a® und bM fiur die AVHRR-Sensoren auf den Satelliten TIROS-N,
NOAA-s und NOAA-7 bestimmt. In allen Fallen wird von Singh ein maxi-
maler Fehler bei der Bestimmung der Helligkeitstemperatur von unter
0.01 K angegeben.

Voraussetzung fir das beschriebene Prinzip der Kalibration der Radio-
meterdaten ist das lineare Verhalten der Detektoren. Dies ist jedoch
streng genommen nur Ffir den Indium-Antimon Detektor des Kanal 3 der
Fall. Die Detektoren der Kandle 4 sowie 5 zeigen dagegen eine Nichtli-
nearitdt 1in ihrem thermischen Verhalten. Eine erste Korrektur dieser
Nichtlinearitdt geschieht durch die Verschiebung des unteren
Eichpunktes, der durch die Strahlung des freien Weltraumes definiert
wird. In der Praxis wird zu dieser Nullpunkt-Strahlung ein negativer
Wert addiert, der den Fehler der Nichtlinearitat mindert. Die entspre-
chenden Werte sind bei Lauritzen et.al. (1979) fir das TIROS-N-AVHRR
sowie in den entsprechenden Anhéngen fir die anderen Radiometer zu fin-
den. Die hiernach noch verbleibenden Fehler in der Helligkeitstemperatur



sind in Abb. 3-4 und Abb. 3-5 wiedergegeben. Durch lineare Interpolation
zwischen den Stitzstellen wird jeweils die zugehérige Temperaturkorrek-
tur errechnet. Die Genauigkeit liegt hierbei bei 0.01 K. Diese Methode
ist identisch mit dem Verfahren anderer Autoren (z.B. Llewellyn-Jones
et.al., 1984). Singh (1984) benutzt anstelle der linearen Interpolation
eine Regressionsanalyse im Bereich zwischen 270 K und 300 K. In der
vorliegenden Arbeit wurden beide Verfahren alternativ verwendet. Das
Fehlen einer eindeutigen und in sich konsistenten Beschreibung fir die
AVHRR-Kalibration durch die NOAA bzw. den Instrumentenhersteller hat
zu einer Unsicherheit bei den Anwendern der Daten gefiuhrt (Minett,
(1984)). So ist erst fiur die Kalibration des NOAA-9-AVHRR eine
einigermallen vollstandige Beschreibung durch die NOAA publiziert wor-
den (Lauritzen et.al., 1979, Anhang N-9)!

Eine detaillierte Untersuchung Uber das Verhalten der AVHRR-Sensoren
zeigt die Notwendigkeit einer prazisen Korrektur der Nichtlinearitat
(Brown et.al., 1985). Dabei zeigte sich, dal die Vernachldssigung der
temperaturabhangigen Nichtlinearitdt aus Abb. 3-5 bei den von NOAA-NESS
durchgefihrten Kalibrationen zu signifikanten Fehlern bei der Bestim-
mung der Helligkeitstemperaturen fihrt. Fir die Radiometer auf TIROS-N
bis NOAA-s wurde von NOAA-NESS keine explizite Korrektur durchgefihrt.
Lediglich der untere Eichpunkt wurde durch die oben erwdhnte Addition
einer negativen Strahldichte verschoben. Nach Angaben von NOAA-NESS
wurde eine Korrektur nur indirekt durch die Regressionsanalyse mit
in-situ-Bojentemperaturen im Rahmen der Bestimmung der SST-Algorithmen
durchgefihrt. Es ist somit also nicht unmittelbar klar, inwieweit die
unterschiedlichen Verfahren der Kalibration zu Unstimmigkeiten bei der
anschlieBenden Bestimmung der Ozeanoberflachentemperatur fiihren.



3.2.Kalibration des CZCS - Infrarotkanals

Der CZCS besitzt mit dem Kanal s zwischen 10.5 ym und 12.5 pm ebenfalls
einen Infrarotkanal. Das Signal/Rausch-Verhaltnis ist mit NEAT = 0.22 K
bei 270 K grofer als beim AVHRR. Der Kanal & des CZCS ist seit Beginn
des Experiments durch ein hohes Rauschen beeintrachtigt, das sich bis
1982 soweit verstarkte, daB keine sinnvollen Untersuchungen mehr mit
diesem Sensor unternommen werden konnten.

3.3.Korrektur atmospharischer Einflife im Infrarot

Die Korrektur der Helligkeitstemperaturen in Bezug auf die atmosphéari-
sche Attenuation erfolgt mittels der sogenannten *3plit-Window”ZMethode.
Der Grundgedanke dieser Technik beruht auf der unterschiedlichen Trans-
mission innerhalb der atmospharischen Fensterbereiche. Diese Methode
geht zuriick auf Anding und Kauth (1970) und wurde von Prabhakara et.al.
(1974) sowie McMillin und Crosby (1984) theoretisch untermauert. Im
folgenden soll kurz der wesentliche Gedanke erldutert und die verwen-
deten Korrekturgleichungen vorgestellt werden.

In allen spektalen Bereichen wird die von der Ozeanoberflache emittierte
Strahlung von atmospharischen Bestandteilen absorbiert und reemittiert.
Die diesen Prozess beschreibende StrahlungsUbertragungsgleichung kann
unter der Voraussetzung einer weitgehenden Wellenlangenunabhéngigkeit
der mittleren Strahlung der Atmosphédre in den Fensterbereichen dahin-
gehend modifiziert werden, daBR die Schwarzkdérperstrahlung der Ozean-
oberflache, Bs, als Linearkombination der Strahldichte bei zwei Wellen-
langen (], L2) dargestellt werden kann:

(3.4) BS-Li =~ A (Ti-T2)

tund t2 bezeichnen hierbei die Transmissionen. Sie sind abhangig von
der Wellenlédnge, dem Zenitwinkel sowie dem Atmospharendruck an der Ober-

flache. In der Praxis werden mittels eines atmospharischen Transmissions-



modells (Weinreb und Hill, 1980) und eines Satzes geographisch und sai-
sonal unterschiedlicher Temperatur- und Feuchteprofile synthetische
Helligkeitstemperaturen fir die AVHRR-Spektralkandle erstellt. Mittels
Regressionsrechnungen werden die Koeffizienten fir verschiedenen Kom-
binationen der Fensterkanale bestimmt (Deschamps und Phulpin, 1980;

McClain, 1981; Barton, 1983). z.B.:

(3.5 Ts -Til=a (i - ~12)+b

mit Ts : Oberflachentemperatur
TLi : Helligkeitstemperatur im Kanal 4 (11 um)
Tj2 : Helligkeitstemperatur im Kanal 5 (12 ym)

Eine &quivalente Losung des Problems bietet auch die Messung bei einer
Wellenldnge und zwei unterschiedlichen Blickwinkeln (McMillin, 1975;
Chedin et.al., 1982). Es stellte sich heraus, dal die Regressionen sehr
geringe Standardabweichungen aufwiesen, sich jedoch ein signifikanter,
temperaturabhéngiger Trend zeigte, sobald reale Ozeanoberfl&chentempe-
raturen verwendet wurden (McClain, 1981). Daher werden die Modellrech-
nungen jeweils durch eine Regressionsanalyse mit einem Satz von Tem-
peraturmefwerten frei driftender Bojen korrigiert (Strong und McClain,
1984). Die in den Simulationsrechnungen nicht explizit bericksichtigten
Einflisse der Temperaturdifferenz Luft/Wasser sowie der Emissivitat
werden durch die Regressionsanalyse implizit mit einbezogen. Das gleiche
gilt fur den in Kap. 2.1. diskutierten Temperaturgradienten im Bereich
des obersten Millimeters der Grenzschicht Ozean-Atmosphére.

Die Grenzen der empirischen Korrekturalgorithmen zeigen sich bei anor-
malen atmospharischen Bedingungen, wenn die Simulationsprofile nicht
mehr als typisch fir die realen Verhaltnisse angesehen werden koénnen.
Als bisher extremstes Beispiel hierfur kann der massive Anstieg von
stratospharischem Aerosol als Folge des Ausbruchs des EI Thichon-Vulkans
(Mexiko) im April 1982 gelten. Die Erh6hung des vornehmlich aus H SO

bestehenden Aerosols fihrte im Sommer und Herbst 1982 im Bereich zwi-
schen 10°N und 30°=N zu einer Erh6hung der Attenuation, die der wasser-
dampfbedingten Absorption gleichkommt (Walton, 1985).



Um den EinfluBR der hoheren Absorption bei grofien Zenitwinkeln (0) zu
beriicksichtigen, wurde eine zusatzliche Korrektur in Bezug auf diesen
Parameter angebracht (McClain in Llewellyn-Jones et.al., 1984)

(3.-6)
Tsst = -0.14 + T]]_+ 2.346(T~ - T12) + 0.655(T;q - Tj~Hsecd - 1).

Diese Beziehung ist mit einem RMS-Fehler von 0.44 K und einem Bias von
-0.15 K behaftet. Modellrechnungen von Barton (1985) zeigen, daf zumin-
dest fir niedrige geographische Breiten eine Scanwinkelberiicksichtigung
unerlallich ist, wenn Genauigkeiten besser als 0.5 K erreicht werden
sollen. Bartons Ergebnisse werden auch durch neuere Modellrechnungen
von Schlussel (1986, pers. Mitteilung) bestéatigt.

Alle Oberflachentemperaturberechnungen fur das AVHRR/2 auf NOAA-7, die
in der vorliegenden Arbeit durchgefihrt wurden, sind mit Gleichung (3.6)
gemacht worden. Helligkeitstemperaturen des NOAA-6-AVHRR wurden nicht
korrigiert, da es sich fast ausschlieflich um Tageslberflige handelt,
bei denen eine 2-Kanal-Korrektur aufgrund der Unbrauchbarkeit des
3.7 ym-Kanals nicht moglich ist. Der 11.5 ym-Kanal des CZCS wurde eben-
falls nicht korrigiert.

3.4.Der Coastal Zone Color Scanner (CZCS)

Der Coastal-Zone-Color-Scanner (CZCS) ist als das erste, speziell fFfir
die Fernerkundung der Ozeanfarbe konzipierte Radiometer als Nutzlast
auf dem polarumlaufenden NASA-Wettersatelliten NIMBUS-7 im Oktober 1978
gestartet worden und arbeitete bis zum Sommer 1986. Es ist als s-Kanal
Radiometer konzipiert, wobei 5 Kandle im sichtbaren bzw. nahen infra-
roten Spektralbereich liegen. Die Anordnung dieser Kanadle sowie ihre
spektrale Empfindlichkeit ist in Abb. 3-6 wiedergegeben. Die wichtig-
sten Eigenschaften der einzelnen Kandle sind in Tabelle 3.1 zusammen-
gefallt. Eine ausfihrliche Beschreibung des Radiometers findet sich bei
Hovis (1978). Im folgenden soll die Kalibration der Kandle 1 -4 er-

lautert werden. Der Kanal 5 wird aufgrund seiner geringen Empfindlich-



keit und der grofen spektralen Breite lediglich verwendet, um Unter-
scheidungskriterien zwischen Land-, Wasser- und Wolkenoberflachen zu
liefern.

Tab. 3.1 Eigenschaften der CZCS-Sensoren

Kanal  WellenlangeBandbreite Signal/Rauschverhaltnis Zweck

(nm) (nm) (mW cm-2 sr-i1 um-1)

1 443 +10 > 150 bei 5.41 Chloropyhll-
(blau) absorption

2 520 +10 > 140 bei 3.50 Chlorophyll-
(gran) korrelation

3 550 +10 > 125 bei 2.86 Gelbstoff
(gelb)

4 670 +10 > 100 bei 1.34 Chlorophyll-
(rot) fluoreszenz

5 750 =+50 > 100 bei 10.8 Oberflachen-
(rot) Vegetation

6 11.5 ym +=1 ym NEAT = 0.22 K Oberflachen-
(infrarot) bei 270 k temperatur

3.4.1_Kalibration der Kandle im sichtbaren Spektralbereich

Aufgrund des extrem hohen Anteils der Streustrahlung aus der Atmosphéare
sowie der reflektierten Strahlung von der Ozeanoberfléache (= 80% im
blauen, bis 90 - 95% im roten Teil des Spektrums) beeinflussen Varia-
tionen der optischen Eigenschaften des Ozeans weniger als 10 - 20% des
Gesamtsignals. Um quantitative Aussagen Uber die im Kapitel 2.2. erlau-
terten Schwebstoffe machen zu koénnen, ist eine Aufldsung in mindestens

10 digitale Abstufungen, entsprechend 1 - 2% des Gesamtsignals notwen-
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dig. Fur eine optimale Ausnutzung der Sensorempfindlichkeit kann daher
eine Bereichswahl vorgenommen werden. Die absolute Genauigkeit der
Eichung vor dem Start liegt nach Angaben von S6rensen (1981) zwischen
5% und 10%. Die Unsicherheiten in der Kalibration werden noch verstarkt
durch einen nicht ndher quantifizierbaren Alterungsprozefl der internen
Referenzlampe fiir die Kalibration. In der Praxis bedeutet dies, dal}
bei Verwendung der intern bestimmten Kalibrationswerte im Extremfall
die Strahldichte bei 440 nm kleiner wird als die theoretisch mégliche
Strahldichte fur einen totalabsorbierenden Ozean und eine aerosolfreie
Atmosphédre. Aus diesem Grunde sind von verschiedenen Autoren kanalab-
hadngige Korrekturkoeffizienten ermittelt worden, indem fir eine Reihe
von Uberlaufen "klare>~Bildpunkte extrahiert wurden und unter Verwendung
entsprechender Aerosoltypen die theoretisch zu erwartenden Strahldichten
am Sensor berechnet wurden (s. Sturm, 1983). Dabei gibt es erhebliche
Differenzen zwischen den einzelnen Untersuchungen. Diese sind teilweise
durch die unterschiedlichen Zeitpunkte der Untersuchungen und den daraus
resultierenden Extrapolationen erklarbar.

In der vorliegenden Arbeit wurde im frihen Stadium die Korrektur von
Viollier (1982) zusammen mit der Justierung der Eichung und den extra-
terrestrischen Strahldichten von Gordon et.al. (1983b) verwendet. Dies
fuhrte jedoch in einigen Fallen zu unbefriedigenden Ergebnissen, da
auch in eindeutig chlorophyllarmen Regionen des offenen Ozeans die
*Clearest-water”’zMethode (Kap. 3.5.8.) keine physikalisch sinnvollen
Ergebnisse lieferte. Daher wurden die verwendeten Datensdtze zu einem
spateren Zeitpunkt mit den Korrekturwerten von Sturm (1985)(Abb. 3-7)
nochmals bearbeitet, wobei diese Ergebnisse in sich wesentlich kon-
sistenter erscheinen (siehe Kap. 3.5.8.). Die relative Genauigkeit
wird von Sturm mit 6% fur Orbitnummern < 30000 angegeben. Eine ab-
schliellende Bewertung der Kalibrationsmethoden scheint noch verfriht,
da aufgrund des experimentellen Charakters der CZCS-Mission die Analy-
senmethoden erst sukzessive entwickelt wurden und auch im gegenwértigen
Stadium noch keine endgiltige Form besitzen.



3.5.Korrektur atmosphéarischer Einfliisse im sichtbaren Spektralbereich

Fir die Diskussion der Korrekturverfahren ist es sinnvoll, sich die
verschiedenen Komponenten der gemessenen Strahlung zu verdeutlichen
(Abb. 3-8). Dabei l&Rt sich die vom Sensor gemessene Strahldichte Lj(X)
schreiben als:

3.7 Lt(A) = LR(A) + La(X) + Lh(A) + LCGX) + t(A) LW

mit: Lr(\) Anteil durch Rayleigh-Streuung
Lft(A) Anteil durch Aerosol-Streuung
LLJ® Anteil durch diffuse Himmelsstreuung
Lqg(A) Anteil durch direkte Reflektion an der Ozeanoberflache
LFI(A) Anteil aus dem Ozean
t(A) diffuse Transmission

Die ersten vier Komponenten setzen sich zusammen aus

a) Photonen, die durch die Atmosphare in das Blickfeld des Sensors ge-
streut werden

b) gestreute oder ungestreute Photonen, die von der Ozeanoberflache
auBerhalb des Pixels reflektiert und dann in das Blickfeld gestreut
werden

c) ungestreute Photonen, die an der Oberflache des Pixels reflektiert
werden

d) Photonen, die in der Atmosphdre gestreut werden und dann von der

Oberflache des Pixels in das Blickfeld des Sensors reflektiert wer-
den.

Der ozeanbedingte Anteil L~(A) setzt sich zusammen aus

e) Photonen, die im Ozean diffus reflektiert oder einfach, bzw. mehr-
fach an Wassermolekiilen und suspendiertem Material gestreut werden
und danach den Ozean verlassen

) Photonen, die auBerhalb des Pixels im Ozean gestreut werden und

nachtraglich in des Blickfeld gestreut werden.

Der letzte Punkt macht es notwendig, die Ozeanoberflache als Lambert >

schen Reflektor zu betrachten und die diffuse Transmission zu verwen-



Abb. 3-8 Schematische Darstellung der einzelnen Strahldichtekomponenten
im sichtbaren Spektrum (aus: Robinson (1983))
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Abb. 3-9 Schematische Darstellung der Winkelverhdltnisse fur die Kor-
rektur der atmosphérischen Streuanteile (nach Sturm (1983))



den. Implizit wird dabei vorausgesetzt, daf sich LA(X) nicht wesentlich
von einem Pixel zum n&chsten &ndert. Die theoretisch zu bestimmenden
Komponenten Lr (X), LI-I(®, Lqg(X) und t(X) werden im folgenden erlautert
und die verwendeten GroBen dargestellt.

3.5.1.Extraterrestrische Strahlung

Als Energiequelle fur alle im folgenden beschriebenen Prozesse dient
die solare Strahlung. Es wurden fiir die Kandale 1 -4 des CZCS und den
Kanal 1 des AVHRR mittlere Strahlungsflufdichten nach Neckel und Labs
(1981) verwendet, wobei die spektrale Empfindlichkeit der Kandle schon
bericksichtigt ist (Tab. 3.2).

Tab. 3.2
Instrument  Kanal / mW cm-2 ym-1
CzCS 1 186.42
2 185.34
3 184.76
4 151.52
AVHRR 1 163.7

Die jahreszeitlich bedingte Variation der solaren Strahlung wurde be-
ricksichtigt durch die Form:
(3.8) Eo(X) =Eo(X) [ 1+ e cos [2] -

e = 0.0167 : Exzentrizitadt der Erdbahn
D > julianischer Tag



3.5.2.Berechnung der Streuwinkel

Fir die Berechnung der Streu-Phasenfunktionen sind zwei verschiedene

Streuwinkel von Bedeutung, die jeweils einen physikalischen Streupro-

zess beschreiben.

- Streuung von Photonen in der Atmosphare ohne Wechselwirkung mit der
Ozeanoberflache (! )(Prozess (ad))

- Streuung von Photonen in der Atmosphdre vor oder nach Reflektion an
der Ozeanoberflache (5+)(Prozess (b,d)).

Fir die Bestimmung dieser Winkel sind fir einen Pixel die Zenitwinkel
fur Sonne und Satellit (00,8), die entsprechenden Azimutwinkel ($0>$">
die geographische Position des Pixels (“»Ap) und Stundenwinkel (*1V),
sowie die Deklination der Sonne (6) erforderlich. Eine schematische
Darstellung der WinkelVerhdltnisse ist in Abb. 3-9 wiedergegeben. Die
Bestimmung der geographischen Position des Pixels wird in Kap. 4.3.

erlautert. Deklination und Stundenwinkel der Sonne berechnen sich zu:

(3.9) 6 = 23.49 sin @i 968 D - 78)

(3.10) #t = (12 -~ - TGMT) 15
15 3600

mit D : julianischer Tag
Tqmj : Zeit der Beobachtung in GMT
Eq : Zeitgleichung

Fir die Sonnenzenit- und Azimutwinkel folgt dann

(3.11) 80 = arccos (sin Ib sin 6 + cos ¥p cos 6 cos Ht)

lo = arcsin (cos 5 sin / sin 60)



Die entsprechenden Satellitenbezogenen Winkel sind gegeben durch die
Parallaxenkorrektur

(3.12) 0 = arcsin (R ™ H sin 0%)
und
(3.13) $ =Js - arcsin (sin io / cos Ip)

wobei " ﬁ v das Verhaltnis von Orbitradius zu Erdradius darstellt und
io die Inklination der Satellitenbahn am Aquator. Die Winkel ss und ss
sind die Nadir- bzw. Azimutwinkel des Pixels im Satelliten-Koordinaten-
system. Die Streuwinkel koénnen dann gemdR der schematischen Darstellung
in Abb. 3-9 bestimmt werden zu

(3.14) 3% = arccos [ #cos 0 cos 00 - sin 0 sin 00 cos (0 - 00)]

Im folgenden wird N = cos 0 und po = cos 00 verwendet.

3.5.3.Berechnung des reduzierten Zenitwinkels

Fir die Bestimmung der Transmissionen ist die Wegstrecke durch die At-
mosphare von entscheidender Bedeutung. Da in der vorliegenden Arbeit
keine Rlcksicht darauf genommen werden konnte, daf die Datenausschnitte
moglichst nahe dem LotfuBpunkt des Satelliten lagen, wurde eine Korrek-
tur des Satellitenzenitwinkels beziglich der real gekrimmten Atmos-
phére eingefihrt. Abb. 3-10 verdeutlicht graphisch den Zusammenhang
zwischen dem realen Zenitwinkel 0 und dem reduzierten Zenitwinkel 0%,
der fir die Berechnung der Transmissionen verwendet wurde. Es gilt:

(3.15) cos 0”=H/ (Rz+ R+ Hy2 - 2(R+H) R cos 0G)z

wobei R den Erdradius und Og den geozentrischen Winkel zwischen Pixel
und Satellit reprasentieren. In allen folgenden Darstellungen ist bei

den Transmissionsberechnungen 0 Zals Zenitwinkel verwendet worden. Fir
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Abb. 3-10 Verhaltnis von Zenitwinkel zu reduziertem Zenitwinkel
hangigkeit vom Zenitwinkel

Abb. 3-11 Aerosol-Streuphasenfunktion
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groRe Satellitenzenitwinkel fihrt die Annahme einer planparallelen At-

mosphére zu Fehlern in der Transmissionsberechnung von bis zu 12%.

3.5.4._Diffuse Transmission

Die Notwendigkeit der Verwendung der diffusen Transmission ist bedingt
durch die Streuanteile, die von umliegenden Pixeln in das eigentliche
Blickfeld gelangen. Die Transmission berechnet sich als

(3.16) t(X) = exp [-{tr/2 + x0z + xa B} / M ]
Dabei 1ist B der Riuckstreukoeffizient fir Aerosol, gegeben durch

r
B = 2tt X Pa() sin 9 dB
w2

Die optische Tiefe beziglich der Rayleigh-Streuung ist nach Moller
(1973) definiert als

(3.17) tr(X) = 8.79 10-3 X- =09 (X in um)

Dabei wird vorausgesetzt, daf der Luftdruck mit dem Standarddruck
(1013 hP) Ubereinstimmt.

Ozon wird als Spurenstoff hauptsachlich in der Stratosphare angetroffen,
mit maximalen Konzentrationen bei 20 - 25 km Hohe. In den vorliegenden
Rechnungen wurden mittlere Absorptionskoeffizienten nach Sturm (1983)
verwendet, die in Tabelle 3.3 wiedergegeben sind: Die optische Tiefe
des Ozeans wurde bei Annahme einer mittleren Ozonmasse von
7.3 gmz2 = 0.34 cm NTP errechnet.



Tab. 3.3

Wellenlédnge /7 nm | 440 520 550 670 560 - 680

I
Absorptions- |
Koeffizient / cm-1 |

0.001 0.055 0.092 0.036 0.037

Die optische Tiefe bezlglich der Aerosolstreuung ist fir den konkreten
Fall nicht bekannt und bildet die Hauptschwierigkeit bei der Atmospha-
renkorrektur. Allgemein ergibt sich fur maritimes Aerosol mit GroRen-
verteilungen von

(3.18) n(r) =C ri) ,w=3.3
eine optische Tiefe gemaR
(3.19) Tg ~ X ~ 23 , 02 : Angstromkoeffizient

woraus die Wellenldngenabhangigkeit von t(X) ~ X-1*" resultiert.

3.5.5.Rayleigh-Streuung

Der durch Rayleigh-Streuung bedingte Anteil am Gesamtsignal 14kt sich
ausdricken als

(3.20) Lr(X) = wR(®) tr(X) Eo 1) p(0,80,X)

Die Albedo bei Einfachstreuung wr(X) wurde wellenldngenunabhangig als
wr = 1 festgesetzt. Eo XX) ist die aktuelle extraterrestrische Bestrah-
lungstarke nach dem zweimaligen Durchgang durch die Ozonschicht. Der
letzte Ausdruck in Gl. 3.20 beschreibt das Streuverhalten:

3.21) p(e,e0,x) = [p(IL,x) + p($+,x)(p(e) + P(0))] 7y

mit der Streufunktion P($#*X), der Fresnel-Reflektion p(s) und dem
Brechungswinkel 6 .



3.5.6.Diffuse Himmelsstrahlung
Das Himmelsglitzern, ergibt sich als

ESkyU) r -EtrU) + TRAIX) + tqz(X)] 4
(3.22)  LHX) = p(y) ——-——exp[--————mmmmmmm —mmmmmmmm - J

Die Himmelsstrahlung ESky (X) wird nach Turner (1973) berechnet

(3.23)

r 02 1
ESky<» = Eo exp (-t0z / yO) [ + ~ J exp (-t(X) / u0)

mit t(X) = TRQ) + tr(X)

tr(X) /2 + aa ta(X)
n “* x(X)

aa bezeichnet den Vorwartsstreufaktor der Aerosolphasenfunktion. Fir
die Phasenfunktion P~ wird eine Approximation mittels der 2-Term

Henyey-Greenstein-Funktion durchgefihrt (Abb. 3-11). Die Parameter
gl = 0.8, 02 = 0.5 und aa = 0.985 wurden entsprechend einem maritimen

Aerosoltyp gewahlt (Sturm, 1981).

3.5.7.Sonnenglitzern

In den Daten eines scannenden Radiometers erscheint das Gebiet erhdhter
Reflektion direkter Solarstrahlung als langgestreckte Ellipse mit Nord-
Sud Ausdehnung. Fir den CZCS kann der Einfluf des Sonnenglitzerns auf-
grund der Scangeometrie vernachldssigt werden, da die Neigung der op-
tischen Achse aus der Ebene senkrecht zur Flugbahn des Satelliten das
Auftreten des Sonnenglitzerns im Blickfeld des Sensors verhindert. Fir
das AVHRR ist dies jedoch nicht der Fall. Die am Sensor registrierte
Strahldichte aufgrund des Sonnenglitzerns 1aRt sich schreiben als



ESU) p(oo)
(B.24) LgX) = ------mm-- PW

4y yn¥

EOQX) exp (-t (X) /7 p)
cos 2) =y yo + (2 - y)2 (1 - yo)y2 cos”e " s0)

mit Es(X)

p(ij) ist der Reflektionsfaktor und yn = cos sn der Cosinus des Bi-Sek-
tors, der sich aus den Zenitwinkeln ergibt. gibt die Wahrscheinlich-
keit an, mit der ein Oberflachenelement derart ausgerichtet ist, dal}
maximale Reflektion im Blickfeld des Sensors auftritt. Diese ist mit
der Oberfl&achenrauhigkeit und somit statistisch mit der Windgeschwin-
digkeit verknupft. Grundlegende Arbeiten hierzu finden sich bei Cox
und Munk (1955) sowie bei Raschke (1972). Fiir die praktische Verarbei-
tung wurden die Windgeschwindigkeiten den jeweiligen Bodenwetterkarten
entnommen. Bei groBeren Gebieten wird die Variabilitat der Windgeschwin-
digkeit Uber das Gebiet durch lineare Interpolation bericksichtigt.

3.5.8.Korrekturmethoden fir den CZCS

Zur Bestimmung von LA(X) in Gleichung (3.16) muB der Aerosolanteil LB(X)
bekannt sein. Er ist jedoch fir den konkreten Einzelfall aus Satelli-
tenmessungen des CZCS allein nicht zu bestimmen. Um eine Korrektur
trotzdem vornehmen zu konnen, wird eine modifizierte Version der
*Clearest-pixel”ZMethode nach Gordon et.al. (1983a) und die "turbid-
water”ZMethode nach Smith und Wilson (1981) sowie Sturm (1983) ange-
wandt. Die erstgenannte Methode geht davon aus, dal bei analoger Schreib-
weise von Gleichung (3.30) fiir den Aerosolanteil die einzigen unbekann-
ten GroRen bei der Lésung von Gleichung (3.7) die Aerosolphasenfunktion
Pa~«*)> die Albedo bei Einfachstreuung wa(X) sowie die optische Tiefe
beziglich der Aerosolstreuung ist. Fir das Verhaltnis der Aerosolanteile
bei zwei Wellenldngen ergibt sich:



La(X2) Eo (X2)
(3-25) = c(Xe ,X1) — ——
LFIiXi) Eo (Xi)

. i Ta” 2" p(9>90»72n
mit C(X2 ,XI) = ———mmmmmm e

wa(®-I) TgCX™) p(0,00,Xi)

Da die Albedo bei Einfachstreuung als wellenldngenunabhdngig angesehen
werden kann (wa = 0.85) und typische maritime Aerosolphasenfunktionen
nur Variationen von 0.5% bis 6.9% in GI. (3.25) bewirken (Gordon et.al.,
1983a), wird £(X2 ,X*) im wesentlichen durch das Verhdltnis der opti-
schen Tiefen bestimmt. Daraus resultiert, daf e(Xz ,X*) auch bei hori-
zontaler 1inhomogener Aerosolverteilung konstant bleibt, solange sich
der Aerosoltyp nicht &ndert. Eine Kombination von Gl. (3.7) und
Gl. (3.25) ergibt dann:

(3.26)  t(Xi) LA™ = Ly(XjJ - Lr (X% - S(Xi,X?)
[Ly(X?) - Lr(X*) - t(X") L"(XM) ]

i = 1,3 Kanalnummer

Eo (XjJ
mit S(Xi,X4) = E(Xi?XD)
Eo (X4)

Die drei Gleichungen (3.26) fir die Kandle 1 -3 beinhalten insgesamt 11

Unbekannte:

- Die Werte fir t(X), i = 1,4, koénnen bei Vernachlassigung oder fester
Vorgabe von xa s in Gl. (3.16) geldst werden. Dies ist moglich, da fir
den interessierenden Bereich von xa eine nur schwache Abhangigkeit
der Transmission von xa besteht (Gordon et.al., 1983a).

- Die Faktoren SiXj”"X") missen bei Annahme eines konstanten Aerosol-
types nur in einem Punkt bestimmt werden und koénnen dann als geogra-
phisch unabh&ngig angenommen werden. Die Bestimmung erfolgt mittels

der Annahme, daf Pixel gefunden werden koénnen, fFir die gilt:



(3.27) LW(A4) =0

Gordon und Clarke (1981) haben gezeigt, daR dann fiir Chlorophyllkonzen-
trationen von C < 0.25 mg nr3 die aufwartsgerichtete Strahldichte un-
mittelbar Uber der Ozeanoberflache als

(3.28) LMAN) = LAAMN VO t(xj-/2 + "0z> N "o N
geschrieben werden kann mit

Lw (Xi )n

0.485 / mW cm-2 ym-1 sr

LWA2"™N = 0,30 / W cn_ 2 ~n_1 Sr
IWA3AN < 0*015 /7 mW cnr2 ym-1 sr

Bei Annahme einer GroRenverteilung des Aerosols nach Junge gilt dann

r Ap InC*i)
(3.29) e(Ai,AMd) = — i =2,4
L x4

Anstelle der Hypothese L”U”~) = 0 kann auch eine empirisch gewonnene
Beziehung zwischen L~U~), 1 = 1,3 als zusatzliche Hilfsbedingung
angenommen  werden  (Smith und Wilson, 1980). Gilt weiterhin
n(A") = n(A2) ~ nfAj), so konnen fir diese Pixel die optischen Tiefen
bedingt durch Aerosolstreuung errechnet werden als:

LFI(AY) y

Eo (Xa) Pa(0>00,x4" wa’xa N

(3.30) xa(Ad) =

und  xa(Ai) = e(Ai}AA) xa(Ad) i=1,3

Die Aerosolphasenfunktion wird dabei gemdR Abb. 3-11 verwendet. Mit
den so bestimmten xa(AjJ und etAj~A™) kann die gesamte Szene gemaf GI.
(3.26) korrigiert werden. Dabei wird xa(A4) als konstant angenommen,

wenn es sich Uber eine Reihe von “Clearest-pixel””nicht wesentlich an-



dert. Fir diesen Fall horizontal homogener Atmosphare wird fir jedes
Pixel der Wert von LBiX") gemaR Gl. (3.20) explizit berechnet und unter
dieser Annahme dann Gl. (3.26) geldst. Lalt sich keine horizontale Homo-
genitat feststellen, so muB analog zu Gordon et.al. (1983a) fir jedes
Pixel die Hypothese LA(X") = 0 angenommen werden.

In allen Berechnungen wurde nur Einfachstreuung beriicksichtigt. Unter-
suchungen von Gordon et.al. (1983a) zeigten, daf durch die weitgehende
Unabhéngigkeit von e(Xi,Xj) von xa(Xj) fir xa(Xj) > 0.1 die Annahme der
Einfachstreuung auch in mehrfach streuenden, inhomogenen Atmospharen
nur geringflgige Fehler verursacht, solange der Aerosoltyp konstant
bleibt.

Ist bei triben Ozeangebieten die Annahme L~U” = 0 nicht erfullt, so
kann mit Hilfe eines lterationsschemas Uber einen funktionalen Zusam-
menhang der aufwartsgerichteten Strahldichten unmittelbar unter bzw.
Uber der Wasseroberfladche eine Korrektur durchgefiihrt werden. Die in
dieser Arbeit verwendeten Gleichungen stammen von Sturm (1982):

(3.31)  L*CX4) = LW(X,) 10-»"177 + 1-168 1095 - 0.292 (log{)2)

_ Lty (xi) Ly"0e )
mit £ = 0.642 ——— + 0.892 ———- - 0.533

fur kistennahe Gewasser mit hohem Gehalt an suspendiertem Material
(G 4-5mg 1 1)

Die raumliche Variabilitat der Zenitwinkel und Azimutwinkel von Satel-
lit und Sonne und die daraus resultierenden Anderungen in den Streuwin-
keln und Transmissionsfaktoren erfordert theoretisch eine Bestimmung
obiger GroRen fir jeden einzelnen Pixel einer Szene. Dies wirde jedoch
einen unzumutbaren Rechenaufwand erfordern. Aus diesem Grunde wurde
eine Korrekturmethode installiert, bei der fir eine 512 x 512 Bild-

punkte umfassende Szene alle winkelabhangigen GroBen, die fir die Lo6-

sung von GI. (3.26) und GI. (3.31) notwendig sind, jeweils fur jede

Spalte (Pixelindex) neu berechnet wurden. Innerhalb einer Spalte werden



diese GroRen fir die erste und die letzte Scanlinie berechnet und fur
alle lbrigen Scanlinien linear interpoliert. Der Grund fir diese Methode
liegt in der hoheren Variabilitat der satellitenbezogenen WinkelgroéRen,
vor allem des Satellitenzenitwinkels 0, gegeniber den sonnenbezogenen
Winkeln. Die Wahl einer derartigen Methode gegenuber den Ublicherweise
gebrauchlichen Verfahren, den Szenenmittelpunkt als reprasentativen
Wert fir die ganze Szene zu verwenden, ist aufgrund der groBen geogra-
phischen Bereiche erforderlich, die mit den CZCS-Daten abgedeckt werden
sollen und die sich aus einer Reihe von einzelnen 512 x 512 Pixel Un-
terszenen zusammensetzen. Die Bearbeitung einer Szene erfordert auf
der PDP-11 des IfM-Rechenzentrums etwa 40 - 60 Minuten Rechenzeit.

3.5.9.Test der Korrekturalgorithmen

Die im vorigen Abschnitt vorgestellte Methode der Korrektur atmosphé-
rischer Einflisse wurde mittels zweier Vergleiche mit in-situ-Daten
getestet. Im ersten Fall wurde das Verhdltnis der aufwértsgerichteten
Strahldichten der Kandle 1 und 3, gemessen wahrend zweier Uberflige am
5.5.1981 und am 11.5.1981, mit in-situ-Chlorophyllbestimmungen vergli-
chen, die im Auftriebsgebiet vor der portugisischen Kiste im Zeitraum
vom 2.5. - 11.5.1981 wahrend der Reise 74 von FS.Poseidon gemacht wur-
den (Rheinheimer und Schmaljohann, 1983). Der Vergleich zeigt, dal die
gefundene Abhangigkeit sich in befriedigendem Male mit den Ergebnissen
anderer Autoren deckt, obwohl streng genommen keine Synoptizitat zwi-
schen den Vergleichsmesungen bestand (Abb. 3-12). Der zweite Vergleich
erfolgte wahrend des Experimentes ADRIA 84, das im August 1984 in der
nérdlichen Adria durchgefihrt wurde. Ziel des Vergleichs war neben einer
Kontrolle der hier vorgestellten Methoden zur Kalibration und Atmosphéa-
renkorrektur mit den von B. Sturm beim Joint-Research-Centre in lIspra
(ltalien) installierten Verfahren der Versuch der Bestimmung von Re-
flektionswerten auch in optisch sehr komplizierten Meeresregionen. Der
Vergleich von in-situ-Reflektionswerten mit den aus Radiometermessungen
wahrend eines Uberflugs vom 29.8. abgeleiteten Werten zeigt, daB in Ge-
bieten, 1in denen alle drei Schwebstoffklassen, die in Kap. 2.2. disku-
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Abb. 3-12 Beziehung zwischen dem Strahldichteverhdltnis Lw(443nmj/
Lw(550nm) und gemessenen Chl-a Konzentrationen vor Portugal,

Mai 1981. Zusatzlich sind unterschiedliche bio-optische Algo-
rithmen eingezeichnet.
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Abb. 3-13 Verhaltnis von in-situ Reflektion und CZCS-Messungen wahrend
des Experimentes ADRIA 84 fir die Kandle 1-3



tiert wurden, gleichermalen vertreten sind, eine Korrelation zwischen
beiden MefRreihen bedingt moglich ist (Abb. 3-13). Auch in diesem Fall
lag keine Synoptizitat zwischen den Messungen vor. Die in-situ-Daten
wurden in einem Zeitraum von 4 Tagen um den Termin des CZCS-Uberflugs
gemessen. Weitere Untersuchungen zum Vergleich von in-situ-Messungen
und radiometrischen Messungen wahrend dieses Experimentes finden sich
bei Schmitz-Peiffer (1986).

Durch beide Vergleiche wurde verifiziert, dal die hier vorgestellte
und an der Bildverarbeitungsanlage des IfM installierte Methode der
CzZCS-Datenverarbeitung konsistent ist mit den von anderen Autoren ge-
fundenen Methoden, und Ergebnissen liefert, die im Rahmen der méglichen
Genauigkeit des CZCS liegen.

3.5.10.Korrekturverfahren des AVHRR Kanal 1

Die Kandle 1 und 2 des AVHRR liegen im sichtbaren bzw. im nahen infra-
roten Bereich des Spektrums und dienen hauptséchlich zur ldentifikation
von Wolken- und Landoberflachen, indem sie die zuriickgestreute solare
Strahlung registrieren (Abb. 3-14). Das Rauschniveau dieser Kandle ist
geringer als die digitale Auflésung der Daten, so daB die radiometri-
sche Aufldésung nur durch die 10-Bit-Struktur der Daten begrenzt wird.
Dies bedeutet eine Aufldsung von 0.1% Albedo (Bernstein, 1982).

Die Eichung vor dem Start wurde derart durchgefihrt, daB ein Resultat
von 100% Albedo der Strahldichte einer perfekten Lambert %ehen Ober-
flache entspricht, die unter senkrechtem Einfall mit einer Strahlung
entsprechend der Solarkonstante im Abstand von 1 AU angestrahlt wird.
Dies bedeutet, daB fur einen konkreten MeRBwert der Albedowert, der von
den beiden Kandlen nach der Kalibration angezeigt wird, weder bezlglich
des Sonnenzenitwinkels noch der méglichen Anisotropie der ausfallenden
StrahlungsfluRdichten korrigiert worden ist. Helle Oberflachen erreichen
daher nie den theoretisch méglichen Wert von 100%, solange der Sonnen-
zenitwinkel nicht zu Null wird. Die Korrektur des Kanals 1 kann daher

nur einen relativen Wert fir die Albedo an der Ozeanoberflache liefern.



Abb. 3-14 Spektrale Empfindlichkeit der N-7 AVHRR/2 Kandle 1 und 2



Dazu werden die unter Kap. 3.5.5. bis Kap. 3.5.7. beschriebenen Streu-
anteile fur das spektrale Band des Kanals 1 berechnet. Die optische
Tiefe des Aerosols wird entweder als konstant (ta = 0.2) gesetzt, oder
aber aus der Korrektur der CZCS-Kanale Ubernommen, sofern eine Szene
vom gleichen Tag vorliegt. Die aufwartsgerichtete StrahlungsfluRdichte
wird bezlglich der Streuanteile reduziert, fir die abwértsgerichtete
StrahlungsfluBdichte wird nur der einfache Weg durch die Atmosphére

berilicksichtigt.



4. Navigation der Bilddaten

Fur die raumliche Zuordung der vom Satelliten aus gewonnenen Bilddaten
missen drei verschiedenen Koordinatensysteme und die in ihnen auftre-
tenden Fehlerquellen beriicksichtigt werden:

1. Instrumentensystem (Scangeometrie)
2. Plattformsystem (Orbitgeometrie)
3. Objektsystem (Erdgeometrie)

Im folgenden werden diese drei Systeme in Bezug auf die Navigation der
einzelnen Bildpunkte diskutiert. Die wichtigsten mittleren Orbit- und
Scanparameter der verwendeten Satelliten bzw. Radiometer in Tab. 4.1
zusammengefalt.

Tab. 4.1

Satellit

NOAA 6 NOAA 7 NIMBUS 7

Umlaufperiode /min 101.207 102.041 104.19
Umlaufhthe Am 829.0 861.5 955.0
Inklination~/0 98.67 98.89 99.28
Exzentrizitat 0.001 0.0013 0.0008

Instrument

AVHRR AVHRR/2 CZCS

max. Scanwinkel /< +55.38 + 39.84
max. Scanweite /km 3058 1330 - 2300
Pixel pro Scanlinie 2048 1968
Abtastrate Linien /min 360 484 .84
Auflosung im Nadir Am 1.1 0.825
IFOV /= 0.0745 0.0495

IFOV : Instantaneus Field Of View



4_.1.0rbit

Die Satelliten umkreisen die Erde auf sonnensynchronen Bahnen, die
durch eine Prazession der Bahnebene von 0.986</Tag gekennzeichnet ist
(Bohrmann, 1966). Dieser Effekt fuhrt zusammen mit der Drehung der Ap-
sidenlinie um 2.85<Aag nach Osten dazu, das gleiche Gebiete auf der
Erdoberflache etwa alle 9 Tage lberflogen werden kénnen. Fir die voll-
standige Bestimmung des Orbits sind die ™lassischen”” Orbitelemente
notwendig.

Diese Werte werden durch Bahnvermessungen jeweils neu bestimmt und
sind in den sogenannten >Two-Line-Data””verfigbar. Ein Auszug dieser
Daten fir NOAA-7 ist in Abb. 4-1 wiedergegeben. Mittels dieser Daten
kann nach den GesetzmaBRigkeiten des Zwei-Korper-Problems und unter
Berucksichtigung der Storterme durch den Massenaufbau der Erde, der
Abplattung, der Restatmosphédre sowie solarer Stérungen der Orbit exakt
bestimmt werden (Smith, 1980). In der vorliegenden Arbeit wurde eine
Vereinfachung vorgenommen (Hardtke, 1985), bei der fir den Zeitpunkt
des betrachteten Uberlaufes mittlere Werte durch lineare Interpolation
zwischen den nachsten verfiigbaren “Two-Line-Data”” gewonnen. Typische
zeitliche Abstande der verfiigbaren >Two-Line-Data”” liegen bei etwa
10 Tagen, konnen jedoch auch wesentlich groRer sein. Mit den so ermit-
telten Orbitelementen wird eine mittlere Bahnposition N(pn,An) des be-
trachteten Bildausschnittes errechnet (Abb. 4-2), an die dann ein
Kreisbahnsegment angepalit wird. Die Bestimmung des Kreisbahnsegmentes C
in Abb. 4-2 zwischen dem Nadirpunkt und dem Ort des aufsteigenden Bahn-
knotens sowie des geozentrischen Scanwinkels erfolgt fur idealisierte
Kugelgeometrie analog der bei Viehoff (1983) beschriebenen Methode.
Fir NIMBUS-7 lagen nur in sehr begrenztem MalRe >Two-Line-Data””vor, so
daB fir die Positionsbestimmung dieses Satelliten die mittleren, in
Tab. 4.1 aufgelisteten Orbitparameter verwendet wurden.

Fir die Fixierung des Plattform-Koordinatensystems an das Erdsystem
wird der Ort des aufsteigenden Bahnknotens gewahlt. Die geographische
Lange und die Zeit des Durchganges des Satelliten durch diesen Punkt
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Abb. 4-1 Variationen der "Two-Line"™ Orbitparameter fir NOAA-7 von 1981-
1986: Anzahl der Umléufe pro Tag (a); Exzentrizitat ();
Argument des Perigaums (c); Inklination (d)
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Abb. 4-2 Schematische Darstellung der Winkelbeziehungen zur Berechnung
der terrestrischen Koordinaten (aus: Viehoff (1983))
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Abb. 4-3 Versatz der Pixel am Scanrand aufgrund der Lageinstabilitat
fir den NOAA-7 Uberlauf vom 27.7.1981
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stammen von einem Bahnvorhersagemodell und sind mittels der Nachfihr-
bewegungen der Empfangsantenne in Dundee (Schottland) kontrolliert
(Brush, 1982).

4.2 _Lagekontrolie

Das Plattformsystem ist als festes Koordinatensystem des Satelliten
definiert. Der Satellit selbst ist jedoch Stérungen durch atmospharische
Restwiderstande, Schweregradienten, solarem Strahlungsdruck, Restmagne-
tismus sowie unkompensierten Drehmomenten unterworfen. Die Abweichungen
der tatsachlichen Lage der drei Hauptachsen des Satelliten gegenuber
ihren Sollpositionen werden durch die Roll-, Pitch- und Yaw- Winkel be-
schrieben. Die Auswirkungen dieser Fehler auf die Genauigkeit der Posi-
tionsbestimmung der Pixel ist bei Viehoff (1983) im einzelnen disku-
tiert. Die Summierung aller drei Fehlergrofen fihrt zu maximalen Unge-
nauigkeiten von #2.3 kn (Nadir) bis + 9.5 km (Scanrand) fir das AVHRR
bei einer Lagegenauigkeit von + 0.2< (Schwalb, 1978). Fur NIMBUS-7 waren
keine Sollwerte fir die Lagestabilitdt bekannt, es wird jedoch von den
gleichen GroRenordnungen der Winkel ausgegangen. Unter dieser Annahme
bleiben die resultierenden Ungenauigkeiten aufgrund der geringeren
Scanweite des CZCS unter denjenigen des AVHRR.

Die jeweils aktuellen Lagewinkel sind bei den NOAA-Satelliten in den
TIP-Daten (Tiros Information Processor) enthalten. Ein typisches Bei-
spiel fur die Variation des resultierenden Versatzes des Pixel im Nadir
sowie am Scanrand ist in Abb. 4-3 wiedergegeben. Das sprunghafte Verhal-
ten der Kurven ist durch die digitale Auflésung der Telemetriedaten
verursacht. Aus der Darstellung folgt, daB lediglich der Pitchwinkel
Variationen aufweist, die Uber das Rauschniveau der Telemetrie hinaus-
gehen. Eine Analyse der VersatzgrofRen fur die in dieser Arbeit verwende-
ten Uberlaufe ergab, daB die Fehler durch Lageschwankungen generell
unterhalb der ortlichen Auflosung des Radiometers lagen. Durch das
Temperaturprofil der Atmosphédre wird der abrupte Temperatursprung zwi-
schen Erde und Weltraum, der von den Lagestabilisierungssensoren gemes-
sen wird, verschmiert. Es wird also eine mittlere Atmospharentemperatur



als eigentlicher Grenzwert angesehen. Vor allem im Winter in mittleren
Breiten kann die Hohe dieser Temperaturschicht leicht variieren, was
zu Fehlinterpretationen durch das Lagestabilisierungssystems fuhrt,
wodurch die berechneten Werte in Abb. 4-3 um eine GroRenordnung zu
klein sein konnen (Emery, 1984). Jedoch bleibt der Versatz auch beli
Berticksichtigung obigen Effektes unterhalb der ortlichen Aufldsung des
Radiometers. Aus diesem Grunde wurde auf eine explizite Korrektur der
Pixelpositionen beziiglich der Lagevariation verzichtet.

Fir den NIMBUS-7 Satelliten war es nicht mdglich, Informationen (ber
die aktuellen Werte der Lageparameter aus dem Datenflull zu extrahieren.
Daher muBte auch hier auf eine Berlicksichtigung der Lagevariation ver-
zichtet werden.

4_3.Scangeometrie

Die geometrischen Eigenschaften des Bildes werden primdr von der ver-
wendeten Scangeometrie selbst bestimmt. Die beiden verwendeten Radio-
meter unterscheiden sich im diesem Punkte wesentlich voneinander.

Das AVHRR ist ein Scan-Radiometer, daR bei idealisierten Vorraussetz-
ungen iIn einer Ebene senkrecht zur Flugbahnebene die Erdoberflache ab-
tastet. Die Projektion des Abtaststrahles bildet dabei einen Grol3kreis
auf der Erdoberflédche. Diese Scanverhdltnisse gestatten eine relativ
einfache Umrechnung zwischen dem aktuellen Scanwinkel und dem zugehori-
gen geozentrischen Winkel. Da auch die Flugbahn selber bei Projektion
auf die Erdoberflache einen GroRkreis bildet, kann die geographische
Position eines Pixels allein mit Hilfe der in Tab. 4.1 aufgefihrten
Parameter berechnet werden. Eine ausfihrliche Beschreibung dieser
Methode und der Fehler, die bei Verwendung idealisierter Bedingungen

fir Erdsystem und Satellitensystem auftreten, findet sich bei Viehoff
(1983).

Die Messung von Strahldichten im sichtbaren Spektralbereich zwingt dazu,
eine Scangeometrie zu verwenden, bei der Gebiete mit Sonnenglitzern



auf der Ozeanoberflache nicht erfalt werden. Deshalb besitzt der CZCS
die Moglichkeit, seinen rotierenden Spiegel um =20< in Schritten von
2= aus der Ebene senkrecht zur Flugbahn in Flugrichtung oder entgegen
der Flugrichtung zu schwenken. In der Praxis bedeutet dies, daf der
Spiegel nach Siden geschwenkt ist, solange der Satellit sich sudlich
des Subsolarpunktes befindet, und entsprechend nach Norden wenn er sich
nordlich des Subsolarpunktes befindet. Die Projektion der Scanlinie
auf die Erdoberfléche ist fir den Fall eines gekippten Spiegels kein
GroRkreis mehr. Auferdem ist die maximale Scanweite von der Neigung
der Spiegelachse abhangig. Das Minimum der Scanweite ist mit 1330 km
bei 2= Neigung nach Siden erreicht, das Maximum von 2300 km bei 20°=
Neigung nach Norden (Bezeichnung fiir aufsteigende Uberlaufe). Die Um-
rechnung der Scankoordinaten des CZCS in geographische Koordinaten
wurde im wesentlichen analog den von Wilson et.al. (1981) veroffentlich-
ten Methode vorgenommen.

4.4 _Anpassung

Es zeigte sich, dal auch bei Verwendung aktueller Orbitelemente eine
Diskrepanz zwischen der berechneten und der wahren Position der Pixel
vorliegen kann. Selbst in den Standardprodukten der NASA finden sich
Ungenauigkeiten von bis zu 30 km (Gower, 1984). Aus diesem Grunde ist
eine Korrektur der Orbitelemente erforderlich. Diese geschieht durch
eine manuelle Anpassung der geographischen Landkonturen an die in der
betrachteten Szene erkennbaren Landkonturen. In der Regel genugt es,
die Zeit des aufsteigenden Bahnknotens und die Inklination zu korri-
gieren, 1in Einzelfallen mul jedoch auch die Flughthe variiert werden,
um Deformationen in Scanrichtung auszugleichen. Die Genauigkeit der
Anpassung ist im wesentlichen von drei Faktoren abhéngig:

a) Gute der Positionen der Kontrollpunkte
b) Lage der Kontrollpunkte relativ zum Nadir
c) Lage der Kontrollpunkte relativ zur Flugrichtung

zu a) Es wurde die im IfM standardmdlig benutzte Datenbasis verwendet,
bei der die Auflésung von geographischen Kiustenformationen sehr



unterschiedlich ist. Die Projektion dieser Kistenkonturen in die
jeweilige Szene auf dem graphischen Bildschirm bedingt eine Brei-
te der Konturlinien von einem Bildpunkt. Dies bedeutet, daf} auch
die wahren Kontrollpunkte nur eine Genauigkeit haben, die der
ortlichen Auflésung der Pixel entsprechen.

zu b) Fur die Anpassung der Szenen an die reale Geographie ist das
geometrische Auflésungsvermdgen des Radiometers von entscheiden-
der Bedeutung. Im Ildealfall kann die Anpassung auf 1 Pixel genau
durchgefihrt werden. Dies ist jedoch nur eine relative Aussage,
da der IFOV zwar Uber eine Scanlinie hinweg konstant ist, nicht
jedoch die erfalte Flache auf der gekrummten Erdoberflache. Da-
raus resultiert eine Scanwinkelabhdngigkeit fir die scanparal-
lele Komponente der PixelgroRe (Abb. 4-4). Vor allem fir das
AVHRR wird deutlich, daB auch bei Navigationsgenauigkeiten von
1 Pixel eine absolute Genauigkeit von nur 5 - 6 km erreichbar
ist, wenn die Kontrollpunkte sehr weit am Scanrand liegen. Die
geometrische Streckung des Pixeldurchmessers fir die flugrich-
tungparallele Komponente verschlechtert die ortliche Auflésung
weiter, jedoch betragt hierbei der maximal moégliche Verzerrungs-
faktor nur 1.8 (= 2 km).

zu ¢) Un Fehler aufgrund von Variationen der Orbitparameter wéhrend
der Erfassung der Szene so gering wie moglich zu halten, werden
Anpassungen sowohl zu Beginn der Szene als auch am Ende der Szene
durchgefihrt, sofern die Wolkenbedeckung und die Wahl des Szenen-
ausschnittes dies zulassen. Fir einen Grof3teil der bearbeiteten
Szenen war diese Vorraussetzung aber nicht oder nur sehr unzurei-
chend gegeben.

Das Ergebnis dieser Diskussion ist, da keine allgemeingultige Aussage
Uber die absolute Gute der Positionsbestimmung gemacht werden kann, da
in der Regel jeder Szene eine unterschiedliche Kombination der unter

a) - c¢) aufgefihrten Faktoren eigentimlich ist. Eine maximal mogliche
Genauigkeit von + 1 Pixel entsprache fir das AVHRR etwa + 1.1 km bis



Abb. 4-4 Variation des Pixeldurchmessers in Scanrichtung entlang einer
halben Scanlinie fir das AVHRR und den CZCS

Abb. 4-5 Schematische Darstellung der Transformation von Bildkoordina-
ten In Kartenprojektionen



+ 6.4 km, fur den CZCS + 0.8 km bis + 1.6 km. Eine mittlere Genauigkeit
kann jedoch mit 3.0 km in Scanrichtung und #2.0 km in Flugrichtung
angenommen werden.

4.5 _Kartenprojektion

Um einen Vergleich von Szenen unterschiedlicher Uberléufe eines Satel-
liten oder mehrerer Satelliten durchfihren zu kdénnen, ist es notwendig,
die Szenen in unabhdngige Kartenprojektionen zu transformieren. Aufgrund
der groRen Scanwinkel der Radiometer und den daraus resultierenden star-
ken Verzerrungen wurde einem pixelweisen Sampling-Verfahren der Vorrang
gegenlber einer Polynomanpassung gegeben. Testverfahren mit Polynomen
2ter Ordnung in Flug- und Scanrichtung ergaben bei homogener Verteilung
der Passpunkte einen RMS-Fehler der Anpassung von + 2 bis + 4 Pixeln
bei einer Aufldsung in der Grofenordnung der oértlichen Auflésung des
Radiometers im Nadir. Kleinere Auflésungen haben erhéhte RMS-Fehler
zur Folge. Bei einer Verwendung von Polynomen bis zu eter Ordnung in
Ost-West Richtung ergibt sich immer noch eine Unsicherheit von etwa
1.2 bis 3.6 km (Muirhead und Cracknell, 1984). Die Schwierigkeit, geei-
gnete Passpunkte fir eine Polynomanpassung im Bereich des Nordatlantiks
zu finden sowie die zunehmende Ungenauigkeit von Polynomverfahren in
Scanrandgebieten lielRen diese Verfahren im vorliegenden Fall unbrauchbar
erscheinen. In Abb. 4-5 ist die Methode der Transformation in Karten-
projekionen schematisch wiedergegeben. Dabei wird fir jeden Punkt (X,Y)
der Kartenprojektion die geographische Position und die zugehorige
Bildkoordinate (Scanline, Pixel) errechnet. Dazu sind die Positions-
routinen zur Errechnung der geographischen Position eines Pixels zu
invertieren. Fir den Fall des CZCS muf} diese Prozedur iterativ vorge-
nommen werden. Allerdings sind nur jeweils 2 bis 3 Iterationsschritte

erforderlich, da sich die Winkelkonstellationen von Pixel zu Pixel nur
geringflgig andern.

Der Vorteil einer Transformation von S,P nach X,Y bei vorheriger Be-
rechnung der Transformationsmatrix als X,Y = f (S,P) liegt darin, daR
in der Projektionsebene der Karte keine leeren Bildpositionen auftreten



kénnen, da zu jedem Kartenpunkt mindestens ein Pixel in der Orginalszene
gefunden werden kann (Koslowsky, 1977). Dabei wurde die Methode der
linearen Transformation verwendet, bei der der Kartenpunkt den Grauwert
desjenigen Pixels erhdlt, in dessen Bereich er zu liegen kommt. Der
Vorteil dieser Methode liegt in ihrer Einfachheit und darin, dal keine
neuen Grauwerte erzeugt werden. Andererseits konnen Pixel verloren
gehen (Nadirbereich) oder aber vervielfacht werden (Scanrandbereich).
Das Verfahren wurde der bilineraren Interpolation und der dreidimensio-
nalen Faltung vorgezogen, da bei diesen Verfahren durch die Verwendung
mehrerer Pixel (4 bzw. 16) zur Bestimmung des Grauwertes des Kartenpunk-
tes Extremwerte ausgeglichen werden und das Bild dementsprechend kon-
trastarmer wird. Zusatzlich konnten so neue Grauwerte erzeugt werden,
die in der Orginalszene nicht Vorkommen.



5. Behandlung von Wolken und anormaler Erwarmung der Oberfl&che

Die visuell auffalligste Limitierung bei der Analyse radiometrischer
Daten sowohl im sichtbaren als auch im infraroten Spektralbereich bil-
den die Wolken. Neben der atmospharischen Attenuation ist dies das am
intensivsten erforschte Problem in den Methoden der Datenauswertung.
Im folgenden sollen die verwendeten Techniken der Wolkenerkennung
sowie der Elimination kleinerer Wolkengebiete erldutert werden. An-
schlieRend wird die Rolle der anormal hohen Erwdrmung der Oberflé&che
im Bereich von atmospharischen HochdruckZentren behandelt.

5.1_Wolkenerkennung

Fur die Erkennung wolkenbedeckter Pixel bieten sich vier prinzipielle
Moglichkeiten, wobei alle Verfahren im wesentlichen fir die Temperatur-
fernerkundung des Ozeans entwickelt worden sind:

a) Multispektrale Methoden (zB. Olesen und Grassl, 1984).

b) Raumliche Koh&renzmethoden (zB. Coakley und Bretherton, 1982).
c) Histrogrammethoden (zB. Phulpin et.al., 1983).

d) Klimatologische Methoden (zB. McClain, 1984).

Das Hauptproblem aller Verfahren liegt in der Erkennung von nur teil-
bedeckten Pixeln, da hier ein Mischsignal von Ozean- und Wolkeninfor-
mation analysiert werden muR. Die groRen Differenzen in den Strahl-
dichtekomponenten von Ozean und Wolke fihren dazu, daf schon eine
geringe prozentuale Bedeckung eines Pixels zu erheblichen Anderungen
der Gesamtstrahldichte fuhrt (Shenk und Salomonson, 1972). Eine ausfihr-
lichere Diskussion der Erkennung unterschiedlicher Wolkenarten findet
sich bei Viehoff (1983).

In der vorliegenden Arbeit wurden Methoden angewendet, die sich vor
allem auf die Punkte b) und d) beziehen. Der Grundgedanke hierbei war
die Forderung nach einer weitgehend pixelbezogenen Wolkenerkennung, um



auch in Gebieten hoher raumlicher Variabilitat der Ozeanparameter, ins-
besonders der Oberfl&chentemperatur, sinnvolle Ergebnisse zu erzielen.
Spektrale Methoden wurden nur insoweit bericksichtigt, als das die
zuriickgestreute solare Strahlung im sichtbaren Spektralbereich bzw. im
nahen Infrarot verwendet wurde. Der Verzicht auf Histogrammverfahren
begrindet sich aus dem weiten Temperaturbereich und der groRen Varia-
bilitdt im Messgebiet (40N - &<N sowie 20°W - 50=W). Im einzelnen
gliedern sich die Kriterien wie folgt:

a) Reflektionskriterium
Fur den Kanal 1 C0.6 ym) und/oder Kanal 2 (0.9 ym) des AVHRR sowie
den Kanal 5 (0.75 ym) des CZCS werden Schwellenwerte von 12% bzw.
10% fir die AVHRR-Kanale und ein jeweils visuell festgelegter Wert
fir den CZCS-Kanal verwendet. Ziel dieses Kriteriums ist die Erken-
nung eindeutig wolkenbedeckter Pixel.

b) Minimumkriterium
Die berechnete Oberflachentemperatur mul groBer als 2<C sein.

c) Temperaturkriterium
Fir Teilgebiete einer Szene von 512 x 512 Pixeln werden jeweils
Minimumtemperaturen der Ozeanoberflé&che vorgegeben. Pixel mit gerin-
geren Werten werden als bewdlkt deklariert. Die Auswahl der Teilge-
biete erfolgt in jeder Szene subjektiv und interaktiv, da sowohl
die Absolutwerte als auch die Variabilitidt der Temperaturen grof3en
Schwankungen unterworfen sind.

Bei den Methoden a) bis c) wurde auBerdem die Technik der "Aufblahung””
der Wolken angewendet. Dabei werden nicht nur Pixel, die eines der

drei obigen Kriterien nicht erfillen, als bewdlkt eingestuft, sondern

auch diejenigen Pixel, die im Umkreis von 1 oder 2 Pixeldurchmessern

an das identifizierte, bewdlkte Pixel angrenzen. Dies soll vor allem

dazu dienen, Wolkenrandeffekte zu eleminieren. Das Ausmal} der Aufblahung

wurde fir jede Szene gesondert festgelegt und orientiert sich an den

vorhandenen Wolkenstrukturen. Mogliche Verluste an wolkenfreien Pixeln

wurden dabei in Kauf genommen.



d) Gradientenkriterium

Ist ein Pixel Xi aufgrund von a) bis c¢) als bewdlkt eingestuft, so
darf die Temperaturdifferenz zwischen X"+~ und Xj+2 einen Grenzwert
nicht Uberschreiten. Fir das AVHRR gilt:

Xi+2 - Xi+1 < 0.5 /7 K / Pixel

Andernfalls wird Xji+i ebenfalls als bewdlkt deklariert. Das Kriterium
wird fur alle acht Nachbarpixel angewendet.

Maximumskriterium

Bei der Analyse zeitlicher Sequenzen von Daten der Oberflachentempe-
ratur wird ein Feld mit den jeweils hochsten Temperaturen XiH jedes
Pixels P erzeugt. Bei Verwendung einer genugend groflen Zahl wvon
Einzelszenen entsteht so ein nahezu wolkenfreies Temperaturfeld.
Als Wolkenkriterium fir jede Einzelszene gilt dann:

*IH-Xi >5/K

wobei Xi der Wert an der Stelle i der jeweiligen Einzelszene ist.
Dieses Verfahren hat - ebenso wie jedes Varianzverfahren - nur eine
beschrankte Aussagekraft in Gebieten grofRer raumlicher und zeitlicher
Variabilitat. Die Bestimmung eines mittleren Feldes ist in diesen
Fallen nur sehr unzureichend moglich, so daf im Einzelfall eine

interaktive Kontrolle der Verarbeitungsschritte vorgenommen werden
muid.

Die Wirkungsweise der Kriterien a) bis e) ist anhand der prozentualen

in

Temperaturverteilung fir den NOAA-7 Uberflug Nr. 483 vom 27.7.1981
wiedergegeben (Abb. 5-1). Deutlich zu erkennen ist die Differenz zwi-
schen beiden Histogrammen am kalten Ende sowie bei dem Maximum um 9<C.
Der Grund fir diese deutliche Abnahme der prozentualen Haufigkeit liegt

der ldentifikation einer niedrigen, relativ warmen Wolkendecke bei

50N zwischen 34<Wund 4=W (Abb. 5-2). Die Aufbl&hung von Wolkenpixeln
flhrt dariberhinaus zu einer Abnahme der prozentualen Haufigkeiten auch

im warmen Bereich des Histogramms.
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Abb. 5-1 Histrogramme der Oberfléchentemperatur vor und nach der An-
wendung der Wolkenerkennungsprozedur fir den NOAA-7 Uberlauf
vom 27.7.1981; Die Daten stammen aus dem Ausschnitt in Abb.
5-2

Abb. 5-2 Oberfléachentemperaturverteilung fir eine NOAA-7 Szene vom 27.
7.1981 vor (@) und nach (b) der Wolkenerkennungsprozedur

Abb. 5-3 Beispiel fur der Prozedur der Wolkenelemination: Lage der Wol-
ken vor der Elemination (schwarz); Verteilung der Stutzstellen

fur die Ausgleichsflache (b); Temperaturfeld nach der Elemina-
tion (©)



5.2 .Wolkenelimination

Bei der Analyse von Oberfléachenfeldern ist es unerlasslich, grofe, zu-
sammenhdngende und damit wolkenfreie Szenen zu haben. Fir das in dieser
Arbeit betrachtete MeRgebiet ist dies ein ganz entscheidendes Problem,
da es sich um ein Gebiet hoher prozentualer Wolkenbedeckung handelt.
Aus diesem Grund wurde ein Verfahren angewendet, das es gestattet,
kleinrdumige Wolkenstorungen zu beseitigen. Als kleinrdumig werden in
diesem Zusammenhang Wolken bezeichnet, die in der Regel bis ca. 400
Pixel bedecken. Das Eleminationsverfahren soll anhand eines Beispieles
erlautert werden (Abb. 5-3 a-c). Es handelt sich dabei um einen Aus-
schnitt (128 x 128 Pixel) der NOAA-7 AVHRR-Szene vom 27.7.1981. In
einem lokal begrenzten Gebiet wird an bis zu 400 Stitzstellen eine
Ausgleichsflache 1 bis 4 Ordnung angepalt. Die Stitzstellen sind dabei
gleichverteilt um die betrachtete Wolke angeordnet (Abb. 5-3 b). Mit
der so bestimmten Ausgleichsflache wird auf die wolkenbedeckten Pixel
interpoliert. Dabei wird die Polynominterpolation nur dann durchgefihrt,
wenn der RMS-Fehler des Polynoms kleiner ist als der RMS-Fehler des
Mittelwertes aus allen wolkenfreien Pixeln innerhalb des lokal begrenz-
ten Gebietes. Ist dies nicht der Fall, so wird der Mittelwert fir alle
Wolkenpixel eingesetzt. Das Oberflachentemperaturfeld nach der Elimina-
tion ist in Abb. 5-3 c wiedergegeben. Fir beide in der Szene vorhandenen
Wolken 1ist eine Polynomanpassung 2ter Ordnung vorgenommen worden. Die
interpolierten Werte sind als glatte Flachen deutlich zu erkennen. Dabei
ist zu bericksichtigen, dal das Temperaturfeid selber ein Rauschniveau
von etwa NEAT = 0.3<C besitzt. Fir die Wolke 1 pal3t sich die Ausgleichs-
flache gut dem von Sudost nach Nordwest verlaufenden Temperaturfeld an
und liegt mit ihren Differenzen zum Umgebungsfeld innerhalb des NEAT
des Radiometers. Bei der Wolke 2 wird das zonal verlaufende Band nied-
rigerer Temperatur (10.5° - 11.5=C) durch das Polynom nicht aufgeldst.
Trotzdem liegen auch hier die Differenzen zum Umgebungsfeld unterhalb
des fCAT. Dies macht deutlich, daf fir den Einzelfall eine interaktive
Prozedur notwendig ist, bei der das umgebende Feld fir die Auswahl der

Lage der Stutzstellen berucksichtigt werden muR3.



Eine Elimination vom Ausreigern in den Daten wird bei Punktwolken von
der GroRe nur eines Pixels verwendet, wobei die Differenz des Wertes
eines Pixels X und des Mittelwertes X" der 8 umgebenden Pixel einen
Schwellenwert nicht Uberschreiten darf:

XM - xi < 5.0/ K fir Infrarotdaten

XM “<xi < fir Reflektionsverhaltnisse

Andernfalls wird X durch XM ersetzt.

5.3.Einflul} der taglichen Erwarmung

Die Amplitude des Tagesganges der Oberflachentemperatur ist normaler-
weise gering (< 0.5 K), da die turbulente Durchmischung effektiver ist
als die molekulare thermische Diffusion. Wird jedoch die Dicke der tur-
bulent durchmischten Schicht sehr gering 1 m), so kann es zu Tages-
gangen in der Oberflachentemperatur von bis zu 3.5 K kommen, beobachtet
durch Tag/Nacht-Differenzmessungen vom Satelliten aus im Mittelmeer und
der Nordsee (Deschamps und Frouin, 1984), in der Sargassosee (Strammma
et.al., 1986) sowie durch satellitengeortete Driftbojen im Bereich des
Nordatlantischen Stromes (Hardtke, 1985). Derartige Erwarmungen treten
bei extrem hoher solarer Einstrahlung, verbunden mit niedrigen Windge-
schwindigkeiten und einer ausgebildeten Deckschicht im Ozean auf. In
den Signalen der spektralen Kandle des AVHRR spiegelt sich dies sowohl
im sichtbaren Spektralbereich als auch im thermischen Infrarot wider.
Generell treten Zunahmen der diffusen Reflektion durch verstéarkte
Rickstreuung solarer Strahlung im Gebiet maximaler Reflektion auf.
Diese maximale Reflektion (C3un glitter”) zeigt sich, wenn Sonnen-
zenitwinkel und Satellitenzenitwinkel betragsmalig gleich sind und die
Linien Sonne-Pixel und Pixel-Satellit sowie die geodatische Normale
des Pixels in einer Ebene liegen. Um den Bereich maximaler Reflektion
sind die Bereiche gleicher Reflektionsintensitiat symmetrisch angeordnet
(Kosik und Paci, 1981). Das Maf} der raumlichen Ausdehnung der maximalen
Reflektion ist stark abhdngig von der Oberflachenrauhigkeit und somit



von der Windgeschwindigkeit selber und ist daher auch zur Messung letz-
terer herangezogen worden (Cox und Munk, 1954). 1In Abb. 5-4 ist der
theoretische Zusammenhang zwischen Beobachtungswinkel und Reflektion
in Abhéngigkeit von der Windgeschwindigkeit dargestellt. Im allgemeinen
nimmt die Refektion zu, wenn die Windgeschwindigkeit abnimmt und die
Ozeanoberflache glatter wird. Fur den Fall sehr glatter Oberflache hin-
gegen kann es auch umgekehrt zu einer Abnahme der Reflektion kommen,
da dann die Wahrscheinlichkeit sehr gering ist, daf Beobachtungswinkel
und Winkel maximaler Reflektion (bereinstimmen. Bei einer vollkommen
ebenen Oberfléache existiert schlieflich nur noch ein einziger Beobach-
tungswinkel, bei dem die Vorraussetzungen fir maximale Reflektion gege-
ben sind. Dieser gegensatzliche Effekt ist bei LaViolette et.al. (1980)
und Deschamps und Frouin (1984) im Detail beschrieben. Die Regionen
anormal niedriger Reflektion konnen demnach als Gebiete sehr glatter
Oberflache interpretiert werden. Dies soll am Beispiel des NOAA-7-AVHRR
Uberlaufes vom 20.7.1981 verdeutlicht werden (Abb. 5-5 a-c). Gezeigt
ist die Albedo, gemessen im Kanal 1, sowie die Helligkeitstemperatur
im Kanal 4. Der gewahlte Ausschnitt ist identisch mit mit den in Kapitel
6.1. behandelten Ausschnittes fir den Vergleich mit in-situ-Messungen.
Er liegt westlich des Subsatellitenpunktes bei Scanwinkeln zwischen
6.5 und 4=. Die Zeit des nordwartigen AquatorUberganges lag bei 14:30
LST. In der Wiedergabe der Reflektionswerte ist deutlich ein Band anor-
mal niedriger Reflektion zu erkennen, das sich zonal bei 51 <N erstreckt
(Abb. 5-bb). Stellt man die Albedowerte den Helligkeitstemperaturen
des Kanals 4 gegeniber (Abb. 5-5c), so ergibt sich eine nahezu voll-
standige Ubereinstimmung der Gebiete anormal niedriger Refektion mit
denjenigen anormal hoher Helligkeitstemperaturen, und somit auch anormal
hoher Oberflachentemperaturen (nicht gezeigt). Die Bodenwetterkarte vom
20.7. 12:00 GMT zeigt bei 51 <N einen Hochdruckricken mit Windgesch-
windigkeiten von 2.5 bis 5 ms-1 (Abb. 5-5a). Betrachtet man die Hellig-
keitstemperaturverteilung, so ist zu erkennen, daf} im Gegensatz zu den
kinematisch bedingten Temperaturgradienten in der Deckschicht die anor-
malen Erwarmungen keine klaren Grenzen ihrer Ausdehnung zeigen. Der
maskierende Effekt dieser Erwdrmung stellt sich erst allmdhlich beim



Satellitenzenitwinkel

Abb. 5-4 Reflektion durch Sonnenglitzern fir verschiedene Beobachtungs-
winkel e und Windgeschwindigkeiten. Die Sonne steht im Zenit,
(nach Deschamps und Frouin (1984))

Abb. 5-5a Bodenwetterkarte fir den 20.7.1981 12.00 GMT
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/Ib. 5-5b,c Albedoverteilung (b) und Helligkeitstemperatur im Kanal 4
(c) des N-7 AVHRR fir den 20.7.1981 an der Polarfront.
Darstellung in % (b) bzw. C (c). Schwarze Flachen in (b) ent-
sprechen Wolken (gilt fur alle folgenden S/W - Darstellungen).



Ubergang zum Zentrum der Temperaturanomalie hin ein. Dieses Bild ist
typisch fir eine derart von meteorologischen Bedingungen geprégten
Ausbildung warmer Oberfl&achengebiete mit vermindertem vertikalem turbu-
lentem Austausch. Eine ausfiihrliche Diskussion der Haufigkeit derartiger
Ereignisse im subtropischen Atlantik findet sich bei Cornillion und
Stramma (1985). Fir die Selektion derartiger Situationen in den hier
behandelten Tagesiberlaufen wurden die Albedoverteilungen des Kanals 1
analysiert. Die Selektion geschah dabei durch eine visuelle Kontrolle
der Daten. Die Gebiete anormal hoher Erwarmung wurden nicht fir die
Erstellung der mittleren Oberfléchentemperaturverteilungen herangezogen.
Sie wurden bei dieser Prozedur analog zu den wolkenbedeckten Gebieten
ausgeblendet.



6. Oberfléchentemperaturverteilung im Sommer 1981 und 1983

Fir die Bestimmung der groRrdumigen Felder der Oberfléchentemperatur
wurden die Zeitraume vom 17.7.-28.8.1981 und 1.7.-28.8.1983 gewahlt.
Mehrere Grinde waren fur die Wahl dieser Zeitrdume malgebend:

1.Verfigbarkeit der NOAA-7 AVHRR/2-Daten ab Mitte Juli 1981 und damit
der Moglichkeit der Korrektur atmosphéarischer EinflilRe gemdR des
*3plit-Window”ZAlgorithmus.

2.Verfugbarkeit von zusdtzlichen NOAA-6 AVHRR-Daten (nur 1981).

3.Verflgbarkeit von in-situ-Deckschichttemperaturen im Bereich der
Polarfront (siehe Kap. 7).

4 Befriedigende Anzahl von wolkenfreien Szenenausschnitten.

Insgesamt wurden fur diese Untersuchung 21 Szenen des NOAA-7 AVHRR/2
fir 1981 und 22 Szenen fir 1983 sowie 8 Szenen des NOAA-6 AVHRR fir
1981 verwendet. Eine Zusammenfassung der zeitlichen Verteilung der ein-
zelnen Datensédtze einschliellich der in-situ-Messungen ist in Abb. 6-1
wiedergegeben. Die dort ebenfalls eingezeichneten CZCS-Daten werden im
Kapitel 8. gesondert behandelt.

In den folgenden beiden Unterkapiteln soll die grofirdumige Oberfl&chen-
temperaturverteilung im Gebiet der Box 1 in Abb. 6-2 dargestellt wer-
den. Der Vergleich mit den in-situ-Daten entlang der langen hydrogra-
phischen Schnitte und eine detaillierte Untersuchung der thermischen
Verhaltnisse in der Deckschicht wahrend der Frontvermessungen in der
mit 2 gekennzeichneten Box wird in Kapitel 7. vorgenommen. Fir die Box
1 betragt die geographische Aufldosung der Radiometerdaten 4 x 4 km.
Die Transformation der Daten in eine abstandstreue Kartenprojektion
wurde mit der vollen Aufldsung der Radiometerdaten als Eingabe durchge-
fihrt. Dabei wurde jeweils ein Ausgangsfeld von 2048 x 2048 Pixeln ver-
wendet. Obwohl die Kartenprojektion nur eine Auflésung von 4 X 4 km
hat, konnte eine Reduktion der Eingabedatensadtze vor der Transformation
durch Verwendung nur jeder vierten Scanlinie und jedes vierten Pixels,
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Abb. 6-1 Zeitliche Verteilung der einzelnen Messungen im Juli/August
1981 und 1983

Abb. 6-m8 Lage der Ausschnitte fiur die groRraumige Untersuchung (Box Il
und die Frontvermessungen (Box 2) sowie der langen hydrogra-
phischen Schnitte (s. Kap. 7)



wie z.B. bei Cornillion und Stramma (1985), nicht vorgenommen werden,
da dies im Scanrandbereich zu einem wesentlichen Verlust an Informatio-
nen fihrt. Die drtliche Auflésung wirde sich so auf bis zu 7.2 x 24.4 km
am Scanrand verringern. Durch die Verwendung der vollen Auflésung der
Radiometerdaten werden hingegen auch die Scanrandbereiche mit 1.8 x 6.1
km Auflésung befriedigend abgebildet. Im jeweiligen Nadirbereich kann
demgegentber die Information der Eingabedaten nicht voll ausgeschopft
werden. Die Wahl der vollen Aufldésung ist insofern von Wichtigkeit,
als gerade der westliche Bereich der Box 1 mit dem meridionalen Verlauf
des Nordatlantischen Stromes entlang der Schelfkante fast immer im
Scanrandbereich der einzelnen Datensatze liegt.

Die in Abb. 6-1 aufgelisteten AVHRR/2-Szenen wurden in einzelnen Grup-
pen zusammengefalt, fir die dann eine mittlere Temperaturverteilung
uber den jeweiligen Zeitraum errechnet wurde. Dabei galt fir alle Sze-
nen eine gleiche Wichtung. Vor dieser Prozedur wurde interaktiv eine
Selektion derjenigen Szenen vorgenommen, bei denen eine einwandfreie
Maskierung des Temperatursignals durch extrem hohe Insolation, verbun-
den mit niedrigen Windgeschwindigkeiten, vorlag (siehe Kap. 5.3.). In
den Szenen, bei denen solch eine eindeutige Lokalisierung der Anomalien
moglich war, wurden diese Gebiete analog den wolkenbedeckten Gebieten
behandelt. War eine klare Abgrenzung der Anomalie nicht méglich, so
wurde die gesamte Szene nicht in die Mittelung einbezogen. Sowohl in
den Einzelszenen, als auch in den resultierenden mittleren Feldern,
wurden gemél3 Kap. 5.2. kleinskalige Wolkenbedeckungen interaktiv elimi-
niert. Schlieflich wurden die mittleren Verteilungen mit einem 5 x5
Pixel-Medianfilter geglattet.

Der MittelungsZeitraum betrug maximal 14 Tage. Die L&nge des Zeitraums
stellt einen Kompromif? dar zwischen der erforderlichen Anzahl von Sze-
nen fur eine wolkenfreie Komposition einerseits und der zeitlichen Be-
schrankung durch die dynamisch bedingte Variabilitat der Oberfléachen-
temperatur sowie der jahreszeitlich bedingten Erwarmung andererseits.
Problematisch ist dies vor allem im westlichen Teil der Box, wo der
Nordatlantische Strom im Bereich des Kontinentalschelfes oOstlich der



Flamischen Kappe in den oberen 200 m Geschwindigkeiten von bis zu
120 cm s-1 erreicht. Ebenso gilt dies fir das ostlich davon gelegene
Wirbelfeld mit typischen Geschwindigkeiten von 20 - 50 cm s-1 (Krauf,
1986). Eine detaillierte Analyse kleinerer Regionen von 16 der in Abb.
6-1 aufgelisteten NOAA-7 AVHRR/2-Szenen von 1981 zeigte, dal} zwischen
Entstehung und Zerfall von einzelnen Wirbeln im Bereich der Polarfront
ein Zeitraum von 2 - 3 Monaten liegt (Hardtke und Meincke, 1984). Struk-
turen mit Skalenléngen ab ca. 50 km sind déstlich von 40<=W Gber 10 - 14
Tage persistent, wie anhand der detaillierten Frontuntersuchungen in
Kapitel 7. noch gezeigt wird. Fur den Bereich westlich 40=W gilt dies
nicht mehr generell, es wurde jedoch bei MittelungsZeitraumen Uber mehr
als 6 Tage darauf geachtet, dal die wolkenfreien Ausschnitte dieses
Gebietes nur von Uberlaufen stammen, die untereinander einen zeitlichen
Abstand von hochstens 6 Tagen hatten.

Bei der Interpretation der Oberflachentemperaturverteilungen als Indi-
kator fir dynamische Prozesse ist sowohl die Koppelung der Deckschicht
mit dem baroklinen Stromungsfeld als auch ein zu vernachlédssigender
Einflul des Salzgehaltes vorauszusetzen. Vor allem der zweite Punkt
ist In dem hier betrachteten Gebiet kritisch, da die Variationen der
T-S-Beziehung im Quellbereich des Nordatlantischen Stromes extrem stark
sind. Dies gilt fir das Gebiet sudlich von 50 <N und westlich von etwa
H=W. Nordlich 30°=N und 6stlich 46=W zeigen die mittleren T-S-Beziehun-
gen hingegen nur geringe Krimmungen, bedingt durch die quasi-isohalinen
Verhaltnisse mit Salzgehalten bei 34.9 </o (Emery und Dewar, 1982).
Dies sollte im folgenden immer in die Beurteilung einflielen.

Eine umfassende Ubersicht (ber den aktuellen Wissensstand (ber die
Region des Nordatlantischen Stromes findet sich bei KrauR (1986).



6 .1 .Temperaturverteilungen Juli/August 1981

Das mittlere Oberflachentemperaturfeld fur den Zeitraum vom 19.7. bis
30.7.1981 1ist in Abb. 6-3 wiedergegeben. Die analoge Verteilung fir
den Zeitraum vom 16.8. - 28.8.1981 findet sich in Abb. 6-4. In beiden
Zeitraumen zeigt sich eine klare Abbildung des Nordatlantischen Stromes
im Bereich sudlich und éstlich der Flamischen Kappe, ausgedriickt durch
einen scharfen Temperaturgradienten von bis zu 8 T auf 35 km. In der
zweiten Julihdlfte befindet sich nordlich davon ein kompliziertes Ge-
flecht von thermischen Fronten, das sich in zwei Wirbeln bei S0°=N, 41<W
und 50.6=N, 44.5=W konzentriert. Eine dritte Anomalie warmer Temperatur
von ca. 13.5°C und einem Durchmesser von 70 km schlief3t sich westlich
davon bei 51N, 48<W an. Die beiden groflen, in ihrem Kern etwa 15= - 16=C
warmen Wirbel, werden durch eine 13< - 14<C kalte Zone von der Region
ostlich der Flamischen Kappe getrennt, wo die Isolinien der Oberfla-
chentemperatur in zonale Richtung schwenken. Ab etwa 40<W bis 20<W
schlielt sich ein Feld von Wirbeln und Maandern von ca. 250 km Wellen-
lange an. Die Isothermen >16=C haben dabei im Mittel einen zonalen
Verlauf, wahrend die Isothermen geringerer Oberflachentemperatur eine
SW-NO-Orientierung besitzen und sich ostlich der Gibbs-Bruchzone bei
etwa 30<W nach Norden hin ausbreiten. Besonders deutlich wird dieser
Isothermenverlauf bei der 13<C-Isotherme in der Juli-Verteilung und der
15<=C-Isotherme in der August-Verteilung.

Die Oberflachentemperaturverteilung in der zweiten Augusthalfte unter-
scheidet sich von derjenigen im Juli vor allem im Gebiet ostlich und
nordlich der Flamischen Kappe bis hin zu 51N, 4<W. Ein breites Band
hoher Temperatur (bis 21<C) erstreckt sich dort mit Gradienten von bis
zu 7<C auf 15 km und wird nur bei 46=N, 4=W durch eine Introsion kal-
ten Labradorwassers unterbrochen, das sich dort ostwarts vom Schelf in
den offenen Ozean ausbreitet. Das Band hoher Temperatur schmiegt sich
im wesentlichen an die 4000 m Tiefenlinie des nordwestlichen Neufund-
landbeckens an und schwenkt bei 51.5°N und 43<W nach Osten, wo sich
das Temperatursignal rasch abschwacht. Der zonale Verlauf der Isother-

men 6stlich von etwa 40°W entspricht in der grolRraumigen Struktur den



Verhaltnissen in der zweiten Julihdlfte und steht im Einklang mit den
schon von Heliand-Hansen und Nansen (1926) gemachten Aussagen. Das Bild
deckt sich qualitativ auch mit der von Dietrich (1969) veroffentlichten
Temperaturverteilung fur den Sommer in 200 m Tiefe. Betrachtet man die
Temperatur als passiven Skalar, so ist sie als Tracer fir dynamische
Prozesse verwendbar. Als Mal fir die mesoskalige Variabilitat ist die
“Eddy kinetic energy””anzusehen, die von 1500 cm2s-2 sudlich der Grand
Banks uber 1000 cm2s-2 dstlich davon auf 600 cm2s-2 in der nordwestli-
chen Ecke des Nordatlantischen Stromes abnimmt und Ostlich des Mittel-
atlantischen Riickens noch Werte von 300 cm2s-2 erreicht (Richardson,
1983, Krauf? und Kase, 1984). Ein qualitativer Vergleich mit den Varia-
bilitdt in den Oberflachentemperaturverteilungen in Abb. 6-3 und 6-4
unterstitzt eine derartige generelle Tendenz.

Das Phanomen der Labradorwasser-Introsionen wird ausfihrlich bei Hardtke
und Meincke (1984) diskutiert, die zur Verifizierung der kinematischen
Interpretation der Oberflachentemperaturverteilung satellitengeortete
Driftbojen heranzogen. Nach Aussage dieser Autoren erfolgen die Kalt-
wassereinbriiche in das Gebiet oOstlich der Flamischen Kappe in Zeit-
absténden von etwa 2 - 3 Monaten. Diese Erkenntnis wurde aus dem Studium
von IR-Szenen aus einem Zeitraum von mehreren Jahren gewonnen. Nach
einem nochmaligem Studium der gleichen Daten scheint die Behauptung
vertretbar, da diese zeitlich begrenzten Kaltwassereinbriche zu einem
Abspalten der in der Juli-Verteilung erkennbaren Wirbel im westlichen
Neufundlandbecken fiihren. Fur den aktuellen Fall finden sich bei Hard-
tke und Meincke (1984) in zwei IR-Szenen aus dem September 1981 deut-
liche Anzeichen dafir, daf die oben beschriebene Introsion sich bis
zum 3.9.1981 soweit verstarkt, daB es zu einem Abschniren des warmen
Temperaturbandes norddstlich der Flamischen Kappe kommt.

Fir den Zeitraum der hier diskutierten Daten zeigt die Trajektorie einer
im Mai 1981 bei 46°N, 43.5=W ausgebrachten Driftboje einen fast exakt
mit dem maximalem Temperaturgradienten ostlich und norddstlich der Fl&-
mischen Kappe 1im August 1identischen Verlauf (Abb. 6-5)(Krauf} und
Meincke, 1982). Leider liegen aus diesem Zeitraum (Mai 1981) aufgrund
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der Wolkenbedeckung und der Verfilgbarkeit nur der NOAA-6-Daten keine
Radiometerdaten vor, die diese Situation eindeutig belegen. Lediglich
in einer NIOAA-6-Szene am 28.5.1981 sind Anzeichen hierfur erkennbar
(nicht gezeigt). Das sich lber mehr als 5 Jahre erstreckende verfigbare
Datenmaterial zeigt keine eindeutige Praferenz weder fur die Juli-Situa-
tion (Abb. 6-3) noch*flir die August-Situation (Abb. 6-4).

Ein Vergleich der Felder fiur Juli und August zeigt generell eine posi-
tive Differenz, die auf die jahreszeitliche Erwarmung zurickgefihrt
werden kann. Die mittleren Erwarmungsraten schwanken zwischen etwa
0.5=C nordlich von 3<N und 1.5= - 2<C sudlich von 50<=N. Ausgenommen
hiervon sind starke positive Differenzen im Gebiet der Flamischen Kappe,
die jedoch im wesentlichen auf dynamische Prozesse zuriuckzufihren sein
dirften. 1Im Gebiet sudlich von 47 <Nund 6stlich von 42 <W fallt vor al-
lem der Unterschied zwischen dem fast homogenen Gebiet mit niedriger
Erwarmung (~ 0.5=C) 6stlich von 3<W und dem Gebiet hoher Temperatur-
differenz (> 3<C) bei H=W auf, an das sich westlich wieder eine Zone
niedriger Temperaturdifferenz Q@< - 0.5=C) anschlieft (zum Teil durch
Wolken maskiert). Der zonale Bereich zwischen 48<N und 53=N ist gekenn-
zeichnet durch mesoskalige Gebiete homogener Temperaturdifferenz, die
Durchmesser von 100 - 150 km aufweisen. Die Temperaturdifferenz schwankt
zwischen 0= - 0.5°C und 2.5= - 3.5°C, nimmt in Einzelfallen jedoch auch
negative Werte an. Als Ursache dieser Struktur der Temperaturdifferenz
kann das fluktuierende barokline Stromungsfeld im Bereich der Polarfront
angesehen werden.

6 .2 .Temperaturverteilungen Juli/August 1983

Die Szenen aus dem Zeitraum Juli/August 1983 wurden in 5 MittelungsZeit-
raumen zusammengefallt (Abb. 6-6 a-e). Die Situation Anfang Juli stellt
ein kompliziertes System von Fronten im Gebiet um 30°N, 46<W dar, wie
sie ahnlich im Juli 1981 gefunden wurde. Sudlich davon ist bei 47<N,
41<Wein ausgepragter Einschub kalten Wassers erkennbar, der fast exakt
in Verlangerung des Schelfrandes ostlich der Fléamischen Kappe verlauft
und auch in einzelnen Szenen vom Juni 1983 erkennbar ist (nhicht ge-



zeigt), oOstlich von 4<=W schlieft sich bei etwa 50<N ein zonal orien-
tiertes Maanderfeld mit Wellenldngen von ca. 270 - 300 km an, das bei
35<W in nordostliche Richtung schwenkt. Dieses Verhalten ist tenden-
ziell bei allen mittleren Temperaturverteilungen 1983 erkennbar. Ebenso
findet sich das Einschwenken in den zonalen Verlauf fir die Isothermen
19=C - 24=C zwischen 48<N und 350°N o6stlich der Flamischen Kappe in
allen Darstellungen wieder, wobei im Zeitraum zwischen dem 28.7. und
9.8. die Ausbildung eines meridional ausgerichteten Bandes hoherer
Temperatur (bis 21 <C) bei 41=30 W als auffallige Erscheinung hinzukommt,
das sich bis zum 9.8. vom sudlicheren Verlauf des Nordatlantischen
Stromes abtrennt. Dieses warme Band gleicht der im August 1981 gefunde-
nen Struktur, ist allerdings wesentlich schwécher ausgepragt. Der meri-
dionale Verlauf der Isothermen Ostlich der Flamischen Kappe bei 44 <W
und zwischen 46=N und 49 <N findet sich mit Ausnahme der Situation Anfang
Juli (Abb. 6-6a) als stationare Struktur in allen Szenen wieder. Am
sudlichen Ende bei 46=N sind Unterbrechungen dieses Isothermenverlaufs
erkennbar, die als Kaltwasserintrosionen am sudostlichen Ende der
Flamischen Kappe gedeutet werden kénnen. Stdlich von 45<N ist vom 28.7.
an der ProzeR der Abschnurung eines Wirbelpaares zu verfolgen, wobei
vor allem der kalte Wirbel in seiner Ausbildung deutlich zu verfolgen
ist. Die mogliche endglltige Abschnirung des warmen Wirbels kann leider
aufgrund der Wolkenbedeckung in der Zeit bis zum 27.8. nicht eindeutig
verifiziert werden.

Folgt man dem Verlauf der Isothermen >19=C nach Osten, so zeigt sich
ab 3H=W die deutliche Anderung vom zonalen Verlauf in eine Nordwest-
Sidost-Orientierung, die in einigen Fallen auch bis zu einer klaren
Nord-Sid-Orientierung im Bereich um 30<N fuhrt. Besonders ausgepragt
ist dies im Zeitraum vom 28.7. bis 16.8. Dieses sudwartsgerichtete
Schwenken am westlichen Abfall des Mittelatlantischen Rickens steht im
Gegensatz zum Isothermenverlauf im Juli/August 1981 (Abb. 6-3, 6-4),
wo Ostlich 3<=W und sudlich 47 <N eine eindeutig zonale Orientierung
der Isothermen vorliegt. Nimmt man die Schelfrandgebiete bei 42 <Waus,
so ist dies der auffallendste Unterschied in den grofRrdumigen Verhalt-

nissen beider Jahre. Das Gebiet dieser Variabilitidt wird von KrauR



(1986) im Rahmen der Interpretation von groRangelegten Driftexperimenten
als Region bezeichnet, die zeitlich variabel sowohl zum breit aufge-
facherten Band des Nordatlantischen Stromes zwischen 40 <N und 60 <N bei
30<Wals auch zum subtropischen Wirbel gezahlt werden kann und aus dem

der Portugalstrom gespeist wird.



7. Vergleich mit in-situ-Temperaturmessungen

Fur den Vergleich zwischen radiometrisch gewonnener Oberflachentempera-
tur (SST) und Deckschichttemperatur wurden die hydrographischen Daten-
satze herangezogen, die wahrend der NOA-81 und NOA-83 SEA ROVER-Expe-
dition gewonnen worden sind. Ein Vergleich ist insofern méglich und
realistisch, als daf bei dem unter Kapitel 3.3. beschriebenen Verfahren
(Korrektur atmosphérischer Attenuation durch die Regressionsanalyse
mit in-situ-Bojenmessungen) der Einflull der Grenzschicht an der Ozean-
oberflache eliminiert sein sollte. Die in-situ-Messungen wurden im
Zeitraum vom 21.7. bis 9.8.1981 und 30.6. bis 9.7.1983 mit dem Schlepp-
fisch-System des I'fM auf F.S_.Poseidon durchgefihrt. Ziel dieser Experi-
mente war das Studium des Systems Atmosphére-Deckschicht-Thermokline
zur Berechnung des Warme- und Frischwasserhaushaltes entlang von langen
Schnitten und die Erforschung der dreidimensionalen Strukturen der
Baroklinitét, Thermoklinitdt, Geschwindigkeit und potentieller Vorti-
city wéhrend der Vermessung der Frontalregionen der Polarfront. Eine
ausfuhrliche Beschreibung des Experiments und der Ergebnisse von 1981
findet sich bei Bauer et.al. (1985) und Fischer (1986) sowie bei Fiekas
(1987) fur 1983. Die Schleppfischprofile reichten bis in eine Tiefe
von ca. 80 m (1981) bzw. 70 m (1983) und hatten eine Wellenlénge von
400 m (1981) bzw. 750 m (1983). Die Schiffsgeschwindigkeit betrug etwa
5ms-1.

Fur die in diesem Zusammenhang interessierende Fragestellung ist ledig-
lich die Messung der Temperatur von Interesse. Die absolute Genauigkeit
der Sensoren wird von Bauer et.al. (1985) mit 0.01 K angegeben. Fir
den Vergleich mit den radiometrisch gewonnenen Temperaturen wurde je-
weils nur die Temperatur am oberen Umkehrpunkt des Schleppfischprofiles
verwendet. Um mit Sicherheit nur Daten aus der durchmischten Deckschicht
zu verwenden, wurde zusatzlich ein “RMixed-Layer”ZKriterium eingefihrt.
Danach muB sich der Umkehrpunkt oberhalb der Tiefe befinden, an der
der vertikale Temperaturgradient 0.1 K m-1 Uberschreitet. SchlieRlich
multen die Temperaturen aus Tiefen oberhalb 50 m kommen. Vergleiche
mit dem am Kuhlwassereinlauf des Schiffes gemessenen Temperaturen erga-
ben eine generelle Ubereinstimmung mit Abweichungen < 0.2 K.



Fir die geographische Lokalisierung der Profile wurden die aktuellen
Positionen iIn Abstinden von jeweils 2 Minuten registriert. Zwischen
zwei Satellitenfixen wurde die Schiffsdrift mit Hilfe des EM-Log be-
rechnet. Die Genauigkeit der Satellitenfixe lag bei etwa 100 m - 200 m,
die Drift zwischen den Fixen hatte typische Werte von bis zu 1000 m.
Diese Drift wurde durch lineare Interpolation zwischen den Fixen korri-
giert, so das mit einer absoluten Genauigkeit von unter 1 km gerechnet
werden kann (Leach, 1986). Der Vergleich zwischen Radiometermessung
und in-situ-Messung wurde bei einer geographichen Aufldsung der Satel-
litendaten von 2 km (1981) und 1.2 km (1983) vorgenommen. Da der Abstand
zwischen zwei Umkehrpunkten geringer ist als die ortliche Aufldsung
der Radiometerdaten, wurden alle in-situ-Werte, die in dem Bereich des
ortlichen Integrationsbereichs eines Radiometerwertes lagen, aufsum-
miert und eine mittlere Temperatur berechnet. Den Unsicherheiten in
den geographischen Ortsbestimmungen beider Datensdtze wurde durch eine
Mittelung der Radiometerdaten lber 3 x 3 Bildpunkte Rechnung getragen.
Gleichzeitig wurde damit das Radiometerrauschen verringert. In den fol-
genden drei Abschnitten soll die groRraumige Ubereinstimmung der Daten
entlang der Schnitte sowie der mesoskalige Vergleich im Bereich der
Frontvermessungen diskutiert werden. Dabei wird der Begriff Uberfla-
chentemperatur * fir die radiometrisch bestimmte Temperatur der Ozean-
oberfléache (Tg) verwendet und der Begriff Deckschichttemperatur  fur
den oberen Teil der durchmischten Deckschicht (Tg).

7.1.Vergleich mit langen Schnitten 1981

Die Lage der Schnitte ist in Abb. 7-1 dargestellt. Im folgenden werden
nur die Schnitte B102, B103 und B104 behandelt. Der Schnitt B102 wurde
in der Zeit zwischen dem 21.7. und dem 26.7. vermessen. Fur den Ver-
gleich kommen jedoch nur die IR-Szenen vom 25.7. und 27.7. in Betracht.
Alle anderen IR-Datensédtze zeigen im Gebiet entlang des Schnittes hohen
Bewdlkungsgrad oder geschlossene Wolkendecken. Einzelne wolkenfreie

Ausschnitte werden in der folgenden Diskussion bericksichtigt, jedoch
nicht explizit gezeigt.



Abb. 7-1 Schiffskurs und Bezeichnung der Schnitte wahrend des SEft-ROVER
Experimentes iw Sommer 1981 (nach Bauer et.al. (1985))



Die Korrelationen zwischen Oberflachentemperatur und Deckschichttempe-
ratur, die streng genommen nur bei voller Synoptizitat ein MaB fiur die
Gute der Fernerkundungsmethode darstellt, zeigen insgesamt eine leichte
Unterbestimmung der radiometrischen Temperaturen fir Werte >19=C (Abb.
7-2, Tab. 7.1). Die Grunde hierfir koénnen sowohl in der unzureichenden

zeitlichen Ubereinstimmung gerade im sidlichen Teil der Schnitte als

auch in einer Unzulénglichkeit des Korrekturalgorithmusses in Gl. 3.6

liegen.

Tab. 7.1

Schnitt

B102
B102
B102

B103
B103
B103

B104
8104
B104
B104

Datum des
Uberfluges

17.7.-30.7.
25.7.
27.7.

17.7.-30.7.
27.7.
30.7.

17.7.-30.7.
27.7.
2.8.
3.8.

823
332
481

319
119
197

335
291
45
64

-0.210
-2.768
-0.339

2.098
0.631
2.669

-1.785
-1.299
-0.261

1.797

N : Anzahl der Wertepaare
A0: Achsenabschnitt

Ajt Steigung

R :Korrelationskoeffizient

Al

1.023
1.159
1.039

0.836
0.956
0.799

1.099
1.089
1.072
0.922

Die Korrelation des Schnittes B102 mit der
207.7) zeigt ein hohes Ma0 an Ubereinstimmung (r = 0.938), obwohl beide

0.994
0.938
0.994

0.983
0.992
0.971

0.962
0.940
0.945
0.844

IR-Szene vom 25.7.

(Tag
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Abb. 7-2 Streudiagramme zwischen Deckschichttemperatur und Oberfl&achen-
temperatur der einzelnen IR-Szenen. Bezeichnung des Schnittes
sowie Datum des Uberfluges sind jeweils angegeben (ohne Tages-
zahl: mittlere Oberfl&achentemperaturverteilung 19.7.-30.7. )



Datensatze in einem zeitlichen Abstand von 3.5 - 1.5 Tagen aufgenommen
wurden. Die Differenz To - Tg liegt im Durchschnitt bei -0.5=C - 0.0=C.
Fir den 27.7. (Tag 208.7) zeigt der Temperaturvergleich im Bereich zwi-
schen 44 <N und %N eine hohe Korrelation (r = 0.994), wobei lokal je-
doch Temperaturdifferenzen von bis zu -1=C auftreten (Abb. 7-3a). Der
zeitliche Abstand der Messungen liegt in diesem Fall zwischen 4.5 Tagen
im Stiden und 1.5 Tagen im Norden. Der schon am 25.7. erkennbare Bereich
kadlteren Wassers um 19=C bei 45=N wird in den radiometrischen Daten
klar wiedergegeben. Dies gilt ebenso fir die Zonen scharfer Gradienten
bei 49 <N sowie 52.7<N. Die stufenférmigen Strukturen zwischen 46 N und
51 <N hingegen sind qualitativ zwar erkennbar, zeigen aber lokale Dif-
ferenzen von bis zu 1°C. Interessant ist dies vor allem in Hinblick
darauf, daB zwei Tage vorher in diesem Gebiet eine nahezu vollsténdige
Ubereinstimmung der Datensitze bestand. Lediglich ein kleinskaliges
Gebiet kalterer Temperatur noérdlich 52 <N wird nur von den radiometri-
schen Daten erfalt. Die zeitliche Differenz von 1.5 Tagen zwischen bei-
den MeRreihen laRt auf advektive Vorgange als Erklarung hierfir schlie-
Ben. Vergleicht man die Deckschichttemperaturen entlang des Schnittes
B102 mit dem mittleren Feld der Oberflachentemperatur aus den Szenen
von 19.7. bis 30.7. (s. Abb. 6-3), so bestatigt sich das Bild, das sich
aus den Vergleichen mit Einzelszenen ergibt (Abb. 7-3b). Der grof3r&umi-
ge, stufenformige Verlauf der Temperatur in der Deckschicht wird vom
mittleren Feld mit nur geringen Differenzen (r = 0.994) wiedergegeben.
Abweichungen sind vor allem in den isothermen Gebieten zwischen den
einzelnen Fronten vorhanden. Sidlich von 46=N liegt die Oberflachen-
temperatur im Schnitt 0.3<C unter der Deckschichttemperatur. Nordlich
davon, bzw. in Gebieten mit Tg < 19°=C ist hingegen keine durchgehende
Abweichung beider Datensdtze erkennbar. Die extreme Abweichung von
"0 ~ = -1.3<C bei 33<N ist dabei durch eine kleinrdaumige Oberfla-
chentemperaturvariation bei 53<N, 3%<W in Abb. 6-3 erklarbar, die von
den hydrographischen Messungen nicht oder nur teilweise erfallt wurde.

Ein halbwegs synoptischer Vergleich kann zwischen den in-situ-Daten
langs des Schnittes B103 und der IR-Szene vom 27.7. (Tag 208.7) ange-
stellt werden (Abb. 7-4a). Zum Zeitpunkt des Uberflugs liegt die Dif-
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Abb. 7-3 a-b Deckschichttemperatur entlang des Schnit-
tes B102 (dinn) und Oberfl&achentemperatur vom
27.7.1981 (a) sowie mittlere Oberflachentem-
peratur vom 19.7.-30.7. (b) (durchgezogen).
Kleines Bild: Temperaturdifferenz lber der Zeit.
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ferenz To - TB bei -0.1=C. Im Bereich der Polarfront werden die Deck-
schichtverhdltnisse dabei gut wiedergegeben. Nordlich der Front liegen
die Temperaturdifferenzen Tg - TR bei =*£0.25=C fir den Vergleich des
Schnittes B103 mit dem mittleren Oberfl&chentemperaturfeld vom 19.7.
bis 30.7. (Abb. 7-4b), wobei lediglich der Abschnitt zwischen Kilometer
125 und 300 tendenziell hohere Differenzen zeigt. Da dieser Abschnitt
jedoch bei der Berechnung des mittleren Feldes fast ausschliellich von
der IR-Szene vom 19.7. bestimmt wird und somit zeitlich 9 Tage vor den
in-situ-Daten aufgenommen wurde, ist die fehlende Synoptizitat als
Ursache anzunehmen.

Ein Vergleich des Schnittes B104 vom 5.8. bis 8.8. mit IR-Szenen gestal-
tet sich schwierig, da keine einigermalen synoptischen Beobachtungen
vorhanden sind. Lediglich kleine wolkenfreie Einblicke in der IR-Szene
vom 2.8. (nicht gezeigt) zeigen eine gute Wiedergabe der Deckschicht-
verhdltnisse (r = 0.945). Der Vergleich mit dem mittleren IR-Feld vom
19.7. bis 30.7. belegt jedoch, daR im mesoskaligen Bereich (~ 50 km)
Differenzen von bis zu 3<C auftreten (Abb. 7-5).

Zusammenfassend zeigt der Vergleich entlang der langen Schnitte, daf
auch bei einer zeitlichen Mittelung der IR-Szenen (ber 14 Tage ein
quasi-synoptisches Bild der Deckschichttemperatur im Bereich zwischen
40°=N und %=N und o6stlich von etwa 40=W erstellt werden kann. Eine
Extrapolation eines solchen Feldes auf weitere 14 Tage fihrt dann je-
doch zu keiner befriedigenden Ubereinstimmung mit in-situ-Messungen.

7.2_Frontvermessung 1981

Der Schiffskurs und die Bezeichnung der einzelnen Schnitte wahrend der
FrontVermessung vom 27.7. bis 4.8.1981 sind in Abb. 7-6 wiedergegeben.
Aufgrund unginstiger Wetterverhaltnisse in der Zeit vom 31.7. bis 3.8.
konnten die Schnitte C307 - C310 nur unvollsténdig vermessen werden
bzw. die Deckschicht wurde vom Schleppfisch nicht erreicht. Sie sind
daher in den folgenden Betrachtungen nicht bericksichtigt. Die Daten
des Schnittes C314 konnten aus technischen Griinden nicht analysiert
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Abb. 7-5 DeckschichttemperatuT entlang des Schnittes B104 (diinn) und
mittlere OberfléchentemperaturVerteilung vom 19.7.-30.7.
(durchgezogen)

Abb. 7-6 Schiffskurs und Bezeichnung der Schnitte wahrend der SEA-ROVER
FrontVermessung 1981 (aus: Bauer et.al. (1985))



werden. Die Temperaturverteilung im Druckniveau 20 hPa, die aus den
Schleppfischdaten gewonnen wurde, ergibt sich aus Abb. 7-7a. Die Daten
wurden dabei mittels einer objektiven Analyse auf ein 10 x 10 km Gitter
interpoliert (Bauer et.al., 1985). Die Abbildung zeigt hohe Temperatu-
ren (> 14<0 (verbunden mit salzreichem Wasser (s. Fischer, 1986)) im
Sidosten, an den sich westlich von etwa 3<W eine Region kalten (und
salzarmen) Wassers mit Temperaturen bis < 12 <C anschlieBt. Dazwischen
befindet sich ein Gebiet starker Thermoklinitat, wie aus der Tempera-
turverteilung auf der Dichtefléche = 26.6 kg m-3 hervorgeht (siehe
Bauer et.al., 1985). Zum Vergleich der ortlichen Aufldsungen ist in
Abb. 7-7b auch die entsprechende Isoliniendarstellung des Oberflachen-
temperaturfeldes vom 30.7. wiedergegeben. Daraus ergibt sich ein wesent-
lich klareres Bild der Frontenanordnungen. Fur den Temperaturvergleich
wurden die NOAA-7 IR-Szenen von 20.7., 27.7. und 30.7. sowie der Morgen-
uberlauf von NOAA-6 am 27.7. verwendet. In Abb. 5-5b und Abb. 7-8 bis
7-10 sind die Helligkeitstemperaturen des Kanal 4 fir die Szenen an
diesen Tagen wiedergegeben. Diese Darstellung wurde gewahlt, da die
Strukturen wesentlich klarer hervortreten als bei den Oberflachentem-
peraturbildern, die durch die Prozedur der atmosphdrischen Korrektur
ein hoheres Rauschniveau besitzen. Die Vergleiche mit den in-situ-Tem-
peraturen wurden jedoch mit den korrigierten Werten durchgefihrt. Die
Auflésung der Bildausschnitte betrédgt 1.2 km / Pixel. Die Diskussion
der IR-Szenen beschréankt sich dabei im wesentlichen auf den fir den
Vergleich mit den in-situ-Daten relevanten Bereich. In Abb. 7-9 ist
zur Orientierung der Schiffskurs mit eingezeichnet.

Die IR-Szene vom 20.7. (Abb. 5-5b) ist teilweise durch eine positive
Temperaturanomalie maskiert, die auf den Einflull eines atmospharischen
Hochdruckrickens zuriuckzufiuhren ist. Dieses Beispiel wurde bereits im
Detail in Kapitel 5. diskutiert. Es zeigen sich zwei Paare von mesoska-
ligen Wirbeln bzw. M&andern mit Durchmessern von je 100 - 150 km, die
zonal entlang 51 <N angeordnet sind. Besonders ausgepragt ist das Wir-
belpaar zwischen 31 <W und 34<W, das sich auf allen IR-Szenen dieses
Zeitraumes als markanteste Struktur wiederfindet. Trotz der Maskierung
ist zu erkennen, dal sich eine durchgehende Temperaturfront zwischen



NOA ™81

NOAA 7 AVHRR SEA SURFACE TEMPERATURE on 30.7.81

b

Abb. 7-7 TemperaturVerteilung auf 20 x 104 pa aus in-situ Messungen ()
und Oberfléachentemperaturverteilung am 30.7.1981 aus N-7 AVHRR
Daten (b)
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7-11 Streudiagram zwischen Deckschichttemperatur wéhrend der Front-
vermessung und Oberfl&chentemperatur am JO.7.1981 (&) sowie
mittlerer Oberflachentemperaturverteilung (19.7. - 30.7.) (b).



50N, 3B=W und 51 N, H=W gebildet hat. Bei 51 N befindet sich eine
Introsion kalten Wassers. Sudwestlich davon zeigen sich Instabilitaten
in der Front, die jedoch nahe an der Grenze des geometrischen Auflo-
sungsvermégens liegen. Bei 50<N ist eine Vielzahl von kleinskaligen
Strukturen in der GrofRenordnung von ca. 30 km im Durchmesser zu erken-
nen.

Sieben Tage spater hat sich eine durchgehende Zunge warmen Wassers
gebildet, die bis R°N, 34,5°W reicht [Abb. 7-8, 7-9). Die Lage der
mesoskaligen Wirbel hat sich nicht wesentlich verandert. Sudlich von
50 <N zeigt sich der Beginn des Aufspulens eines antizyklonalen Wirbels
zwischen 33<W und 3H=W. Im Detail wird die Entwicklung dieser Struktu-
ren in Verbindung mit der Verfolgung von satellitengeorteten Driftern
von Hardtke und Meincke (1984) diskutiert.

Der Frontalbereich zeigt eine mdandrierende Struktur zwischen 50.5<N
und 51.5=N mit Wellenldngen von etwa 20 km, die auch als beginnende
Kaltwasser-Introsion gedeutet werden kann und sich bis zum 30.7. noch
verstarkt (Abb. 7-10). Gleichzeitig hat sich ein dinnes Band kalten
Wassers ausgebildet, das westlich der Front nach Siden hin orientiert
Ist und sich bei 50.5°N, 35.5°W mit zyklonalem Drehsinn aufspult. Der
maximale Temperaturgradient hat sich dadurch nach Osten hin verschoben
und weist eine Nord-Sid Ausrichtung auf. Der Frontenbereich selber
zeigt detaillierte Maander mit Wellenldngen von ca. 10 km, was dem Ab-
stand der hydrographischen Schnitte entspricht. Insgesamt hat sich die
Warmwasserzunge gegeniber dem 27.7. abgeschwéacht und zeigt keine ein-
heitliche Temperaturverteilung mehr, Ostlich der Zunge haben sich bei
52N, 33.5°W schmale Bander von warmen und kaltem Wasser gebildet, die
auf ein mogliches Abschniren des sidlich davon gelegenen kalten zyklo-
nalen Wirbels hindeuten. Das Streudiagramm, in der die Deckschichttem-
peratur gegen die radiometrisch gewonnene Temperatur des mittleren
Feldes vom 19.7. bis 30.7. aufgetragen ist, zeigt eine hohe Variabili-
tat (Abb. 7-11). Der Korrelationskoeffizient ist mit 0.768 deutlich
niedriger als bei den Vergleichen mit den langen Schnitten.



Tab. 7.2

Datum des
Schnitt  Uberfluges N Ao Al R
C3 17.7.-30.7. 878 2.950 0.782 0.768
C3 27.7. 772 3.485 0.756 0.703
C3 30.7. 724  3.229 0.772 0.808
C3 2.8. 20 -5.155 1.408 0.671

N :Anzahl der Wertepaare
AQ: Achsenabschnitt

A~ Steigung

R :Korrelationskoeffizient

AuBer der breiten Streuung um die Linie idealer Korrelation ist in Abb.
7-11 die hohe Streuung der IR-Temperaturen im Bereich von 13 - 14<C
der Deckschichttemperatur bemerkenswert. Diese Streuung ist vor allem
auf das Gebiet der kleinrdumigen FrontVermessung (Schnitte C311 - C317)
zuruckzufiuhren, bei der der zeitliche Versatz der Melreihen 4 - 6 Tage
betrug.

Die zonalen Schnitte zwischen 31 W und 37 <W wurden zwischen dem 27.7.
und dem 30.7. vermessen und konnen daher direkt mit den IR-Szenen dieser
beiden Tage korreliert werden. Synoptizitat besteht dabei fur den Ver-
gleich mit der Szene vom 27.7. auf Schnitt c301 bei Kilometer 71 (Abb.
7-12a) und fur den Vergleich mit der Szene vom 30.7. auf Schnitt c306
bei Kilometer 55. Die Temperaturdifferenz Tg - Tg betrégt dabei -0.2°C
bzw. -0.4°c. Der sudlichste Schnitt c301 vom 27.7./728.7. zeigt eine
gute Ubereinstimmung fur den 27.7., wahrend dies fir den 30.7. nicht
mehr zutrifft. Bemerkenswert ist die raumliche Ubereinstimmung der Lage
des Ringes hoherer Temperatur bei 50°15'n, 33°40'w In Abb. 7-9, die
bei Kilometer 150 in dem Schnitt zu erkennen ist. Der nordliche zonale
Schnitt c303 gibt den Wechsel zwischen Kalt- und Warmwasserzungen prin-
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zipiell wieder (Abb. 7-12b). Die Stauchung des zonalen Durchmessers
des kalten Maanders bei 51N, 33.5°W in Abb. 7-13 sowie die Abflachung
des Gradienten im Westen der Warmwasserzunge bei 34.5=W zum 30.7. hin
(Abb. 7-10) wird durch den Vergleich mit den am 28./29.7. gewonnenen
in-situ-Daten bestatigt (Kilometer 0 bis 225). Westlich der Front (ab
km 300) kann keine Ubereinstimmung der Datensitze festgestellt werden.

Das schmale Band kalten Wassers, das sich am 30.7. gut erkennbar nach
Sudwesten hin erstreckt, wurde bei den in-situ-Messungen des 29.7. noch
weiter westlich angetroffen (Kilometer 300 - 330). Einen weiteren zonal

orientierten Vergleich bietet der Schnitt C305 auf 50407 (Abb. 7-12c).

Der erste Teil des Schnittes bis Kilometer 120 ist nur durch wenige
in-situ-Messungen belegt. Der Bereich starkster Gradienten bei Kilometer
170, gemessen am 30.7., 0:00h, deckt sich gut mit den 16 Stunden spater
aufgezeichneten IR-Daten. Dies gilt im gleichen MaBe fir das Zentrum
der Warmwasserzunge bei Kilometer 220. Gegenlber dem 27.7. wird die
Aufsteilung des Gradienten an der Front sowie die Ausbildung der Warm-
wasserintrosion bei Kilometer 220 deutlich. Die Verlagerung des Berei-
ches stérkster Gradienten im sudlichen Teil der Front zwischen 50 <N
und 50=457 in der folgenden Zeit bis zur Vermessung entlang der hydro-
graphischen Schnitte am 3.8. und 4.8. wird aus Abb. 7-13 und Abb. 7-14
deutlich. Die Zeit zwischen der Aufnahme der IR-Daten (27.7. und 30.7.)
und den in-situ-Messungen war meteorologisch gekennzeichnet durch
Windgeschwindigkeiten von ca. 15 m s-1. Wahrend bei der fast synopti-
schen Aufnahme des Schnittes B103 und der IR-Szene vom 27.7. sowie des
Schnittes C305 und der IR-Szene vom 30.7. die Lage der maximalen Grad-
ienten der Temperaturen Ubereinstimmen (Abb. 7-4a, 7-12c) ist dies fir
die Schnitte C311 bis C313 nicht der Fall. Die in-situ-Temperaturen
dieser Schnitte zeigen im Gegensatz zu den IR-Temperaturen keinen
scharfen Gradienten. Das gleiche gilt fir die Temperatur auf der
ot = 26.0 kg mr3 (s. Abb. 7-15). Erst auf hoéheren Dichteflachen stimmen
in-situ-Temperaturgradient und IR-Temperaturgradient wieder (berein.

Die schraffierten Flachen 1in Abb. 7-14 geben die Zonen maximaler
Thermoklinitéat auf den Dichteflachen zwischen at = 26.3 kg m-3 und

at = 26.8 kg nmr3 wieder. Ein Beispiel fir die Temperaturverteilung auf
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Dichtefléachen 1ist in Abb. 7-15 wiedergegeben (Schnitt C312). Dabei
zeigen sich thermohaline Introsionen, die gegenilber den Isopyknen ge-
neigt sind (Fischer, 1986). Bis zum 2.8. hat sich das Gebiet kalten
Wassers nach Sldosten hin ausgebreitet und die Temperaturfront liegt
stdostlich der Schnitte. Diese ostwartige Verlagerung der Front in den
IR-Daten vom 27.7. bis zum 2.8. erklart die Diskrepanz zwischen Ober-
flachentemperatur und Deckschichttemperatur entlang der sidlichen
Schnitte C311 - C313. Der Schnitt C313 zeigt in den in-situ-Daten den
Frontbereich, der jedoch gegenlber der Oberflachentemperatur um 25 km
nach Osten hin verschoben ist. Dies entspricht einer ostwartigen Ge-
schwindigkeit von ca. 7 cm s-1. Nimmt man den r&umlichen Abstand des
maximalen Gradienten entlang der Schnitte C305 und C313 hinzu, die raum-
lich fast parallel, aber mit 43A Tagen Zeitdifferenz vermessen wurden,
so ergibt sich rein aus den Deckschichtstemperaturen eine ostwartige
Verlagerung der Front um 25.8 km, entsprechend 6.5 cm s_1. Bericksich-
tigt man als dritten Punkt, daR die Lage des maximalen Gradienten der
Deckschichttemperatur im Schnitt C305 16 Stunden vor der Aufnahme der
IR-Szene ca. 5 km westlich des maximalen Gradienten der Oberflachen-
temperatur liegt (Abb. 7-12c), so ergibt sich aus allen drei Punkten
das Bild einer ostwartigen Verschiebung der Front im Deckschichtbereich
mit ca 6.5 cm s-1. Die beiden noérdlichen Schnitte C315 und C316 sowie
der hier nicht gezeigte Schnitt C317 zeigen eine raumlich fast identi-
sche Lage der Front mit der IR-Szene vom 30.7. Aufféallig ist, daB sich
das schmale Band kalten Wassers westlich der Front am 30.7. in keinem
der hydrographischen Schnitte wiederfindet. Dieses Band ist fir die
grolen Temperaturdifferenzen zwischen Kilometer 0 und 25 entlang der
Schnitte in Abb. 7-14 verantwortlich. Drei Tage zuvor 1ist es in der
IR-Szene vom 27.7. noch nicht zu erkennen. Die Vermutung liegt nahe,
daR das Aufspulen dieses Kaltwasserbandes bei 50<40,N, 36=40%W fur die
ostwartige Verlagerung der Front im sudlichen Teil des Vermessungs-
gebietes verantwortlich gemacht werden kann. Gleichzeitig ist damit
die Stationaritat im nordlichen Teil erkl&rbar. Die von Bauer et.al.
(1985) analysierten Oberflachenstrémungen aus EM-Log-Messungen decken
sich in den groben Strukturen mit diesem Bild, ohne dal die kleinskalige
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Abb. 7-15 Temperatur auf Dichteflachen langs des Ostlichen Teiles von
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Abb. 7-16 Schiffskurs und Bezeichnun% der Schnitte wahrend der SEA-ROVER
Frontvermesssung 1983 (nach Fiekas (1987))



Struktur des Kaltwasserbandes in ihnen erkennbar ist. Im sidlichen Teil
der Front zeigen sich nach diesen Analysen zonale Strdmungen mit
Geschwindigkeiten bis ca. 50 cm s_1, wahrend nérdlich von 503G T meri-
dionale Geschwindigkeiten bis ca. 20 cm s-1 vorherrschen. Die gute
Ubereinstimmung der Lage maximaler Thermoklinitat in den Schnitten C311
und C312 auf Dichteniveaus grofer at = 26.0 kg m—3 mit der Lage des
maximalen Temperaturgradienten in der IR-Szene vom 30.7. und das gleich-
zeitige Fehlen des ausgeprégten Gradienten in den Temperaturen des
oberen Umkehrpunktes legt den Schlufl nahe, daB die grolRe Differenz,
die sich in dem Vergleich zwischen Deckschichttemperatur und Oberfl&-
chentemperatur gezeigt hat, auf den Bereich der durchmischten Deck-
schicht beschrankt ist. Unterhalb von Isopyknen > at = 26.0 kg m-3,
die bei etwa 25 - 30 10Ta lagen, ist auch am 3.8. die Lage maximaler
Thermoklinitat fast identisch mit der Lage der Front an der Oberflache
am 30.7. Im Bereich der frontenparallelen Oberfl&chenstromung nordlich
von 50=40T ist die raumliche Ubereinstimmung von maximalem Gradienten
in den IR-Daten, der Deckschicht und den tiefen Schichten zumindestens
tendenziell erkennbar.

7.3.Frontvermessung 1983

Im Gegensatz zu der Frontvermessung 1981 wurde 1983 ein regelmaliges
MeRgitter abgefahren, dal im wesentlichen aus 14 Nord-Sid Schnitten im
Abstand von ca. 10 sm bestand (Abb. 7-16). Die Messungen wurden vom
30.6. bis 9.7. durchgefuhrt. Fir den Vergleich mit IR-Daten konnten
nur die Uberflige von NOAA-7 am 1.7. und am 7.7. verwendet werden, da
eine fast vollstandige Wolkenbedeckung wahrend der restlichen Zeit einen
weiteren Einblick in das Vermessungsgebiet verhinderte. In Abb. 7-17
und 7-18 sind die Helligkeitstemperaturen des Kanals 4 fir die beiden
Uberlaufe wiedergegeben. Deutlich erkennbar 1ist eine mesoskalige
Maanderstruktur der Temperaturverteilung mit einer Wellenldnge von ca.
300 km wie auch aus den groRraumigen Kompositionen (Abb. 6-6a) zu erken-
nen 1ist. Zusatzlich ist ein antizyklonaler warmer Wirbel sichtbar,
dessen Zentrum bei etwa 52<307, 3<W liegt. Auf diese Antizyklone wird

spater noch eingegangen.
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Pbb. 7-18 Helligkeitstemperatur des N-7 AVHRR Kanal 4 7.7.1983



Die Oberflachentemperatur der Szene vom 1.7. bedarf einer ndheren Be-
trachtung, da die Temperaturen generell um 1 - 2 K niedriger liegen,
als die synoptischen in-situ-Temperaturen (Schnitt B305), aber auch nie-
driger als die Temperaturen der Szenen vom 4.7., 6.7., 7.7. und 8.7.
(auBerhalb des Gebietes der Frontvermessung). Zwischen dem 25.6. und
dem 1.7. herrschten Windgeschwindigkeiten von 2.5 bis 7.5 m s-1 vor,
wobei die Einstrahlung jedoch gering war (Fiekas, 1987). Diese Lage
fordert den Aufbau einer konduktiven Grenzschicht, die in der Regel
kalter ist als die darunter liegende Deckschicht. Zwischen dem 1.7.
und dem 4.7. jedoch gab es Phasen mit Windgeschwindigkeiten >10 m s-1,
die zu einer Zerstérung der konduktiven Grenzschicht gefihrt haben
dirften. Die Beibehaltung dieser Differenz entlang der Schnitte B106 -
B110, die am 2.7. und 3.7. vermessen wurden, stitzt diese Hypothese.
Fir die folgenden Darstellungen wurde daher die Oberflachentemperatur
des 1.7. linear um 0.9 K angehoben. Dieser Wert ergab sich als mittlere
Abweichung entlang des Schnittes B305 in dem Zeitraum + 1 Stunde um
den Zeitpunkt des oberfluges.

Betrachtet man die Temperaturverldufe der Oberflachentemperatur vom
1.7. und der Deckschichttemperatur entlang der 14 Meridionalschnitte
(Abb. 7-19), so fallt die Abnahme der Korrelation beider Temperaturen
mit zunehmender zeitlicher Differenz - von ca. 0.5 bis 7 Tage - auf.
Der scharfe Temperaturgradient des zonalen Frontverlaufes bei 52307
wird noch befriedigend wiedergegeben, wahrend die frontenparallelen
Schnitte B110 bis B112 Anzeichen fir eine ostwartige Verlagerung der
Front im Zeitraum zwischen den Messungen zeigen. Im noérdlichen Teil
von Schnitt B112 wird von den IR-Daten des 1.7. die warme Antizyklone
angeschnitten, wahrend dies Signal 4 Tage spater in der Deckschicht
nicht gefunden wurde. Die folgenden 4 Schnitte B113 - B117 sind vor
allem in Bezug auf die Antizyklone von Interesse. Dabei ist es ein be-
dauerlicher Zufall, daB gerade der sudliche Teil der Antizyklone mit
ihrem Ubergang in das Gebiet wirmeren Wassers von einem Wolkenband
verdeckt wird. Dennoch 1ist zu erkennen, dal die warme Anomalie von
beiden Datensatzen wiedergegeben wird, jedoch eine eindeutige Versetzung
des Kaltwasserbandes als sudliche Trennlinie mit der Zeit nach Siiden
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(gestrichelt) ud Oberflachentemperatur

7-19 Deckschichttemperatur
(durchgezogen) an 1.7. entlang dx X Meridionalschnitte.

Adb.

zu beobachten ist. Der deutlich groéfere Durchmesser der Antizyklone im
Schnitt Bl16 sowie die Tatsache, dafl entlang des weiter dstlich gelege-
nen Schnittes B117 die Antizyklone am 1.7. noch nicht angetroffen wurde,

143t auf eine kinematische Verdnderung der Temperaturstrukturen mit
der Zeit schlieBen. Bestatigung findet diese Vermutung, wenn die Szene
vom 7.7. herangezogen wird. In Abb. 7-20 sind die Temperaturvergleiche
entlang der 6 ostlichsten Schnitte mit den radiometrischen Temperaturen
vom 7.7. wiedergegeben. Der Zeitpunkt des Oberfluges fallt auf die nord-
lichste Position des Schnittes B117, so da die Vergleiche entlang der
Schnitte B116 und B117 5 Stunden zu der Aufnahme des IR-Bildes aus
Abb. 7-18 liegen. Die Schnitte B114 und B115 liegen dementsprechend
-1 Tag (=5 h) und die Schnitte B118 und B119 +1 Tag (+5 h) zum Zeitpunkt
der Satellitenmessung. Deutlich erkennbar ist, daf bei diesen geringen
zeitlichen Differenzen die Gradienten der Temperaturverldaufe im Bereich
der Antizyklone im Rahmen der mdglichen Genauigkeit der Navigation der
Daten weitestgehend Ubereinstimmen. Dies gilt insbesondere fir den
Schnitt B116. Auch die Lage der Temperaturfront im Schnitt B119 deckt
sich deutlich besser mit den in-situ-Messungen als am 1.7. Eine Sonder-
stellung nimmt der Schnitt B118 ein, der bei 31045’w durch die schmale
Zone hoher Temperaturen in der Oberflache am 7.7. fihrt (s. Abb. 7-18).
Diese Zone l1&Rt sich bei einer kinematischen Interpretation der Ober-
flachentemperaturen in keiner Weise einordnen. So liegt die Vermutung
nahe, dal es sich um eine lokale Erwarmung der Grenzschicht handelt,
die keine Verbindung zu der eigentlichen Deckschicht besitzt. Die Ent-
wicklung der thermischen Struktur der Antizyklone ist in Abb. 7-21 a, b
verdeutlicht, in der fir beide Uberlaufe AusschnittsvergroRerungen der
Antizyklone wiedergegeben sind.

Falt man die Resultate der beiden Vergleiche und obiger Abbildungen zu-
sammen, so l&Bt sich die zeitliche Entwicklung der Antizyklone als ein
Aufspulen darstellen, durch das ein Band kdlteren Wassers von Nordosten
in den Bereich sudlich der Antizyklone hereingezogen wird, was wiederum
zu einer Verstarkung und Verlagerung der Temperaturfront oOstlich der
Antizyklone nach Siden hinfihrt. Der ProzeR des Aufspulens wird im

Oberflachensignal des 7.7. als banderartige Strukturen kalteren und
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warmeren Wassers deutlich, die in den Daten vom 1.7. nicht anzutreffen
sind. Gleichzeitig hat sich die Sudwest-Nordost Orientierung der Haupt-
achse der Antizyklone in eine Nord-Sud-Lage geandert. Macht diese struk-
turelle Anderung der Antizyklone eine Aussage Uber die Verlagerung der
gesamten Struktur der Polarfront auch schwierig, so ist doch ein eindeu-
tiger ostwartiger Versatz festzustellen, bei der sich das Zentrum der
Antizyklone in 6 Tagen um etwa 20 km verschoben hat. Dies entspricht
einer mittleren Geschwindigkeit von 4 cm s-1 mit maximalen Unsicherhei-
ten in dieser Bestimmung von + 1.5 cm s_1. Die oben bereits diskutierte
ostwartige Verlagerung des meridionalen Teils der Hauptfront (Schnitte
B110 - B112) unterstreicht die Aussage eines ostwartigen Versatzes der
Gesamtstrukturen.

Das Schleppfischsystem war 1983 erstmals in der Lage auch die Attenua-
tion des Seewassers bei 500 nm zu messen (Horch, 1987). Dies gestattet
den Vergleich der so gemessenen diffusen Attenuationskoeffizienten mit
den Albedobestimmungen des Kanal 1 des AVHRR. Unglicklicherweise exi-
stieren fir den Zeitraum der NOA-83 Expedition keine CZCS-Daten fir
dies Gebiet. Der Kanal 1 ist aufgrund seiner spektralen Breite und Lage
nicht besonders geeignet, um Variationen der optischen Eigenschaften
des Ozeans zu erkennen. Nach der Korrektur atmosphdrischer Streuanteile
und der direkten Reflektion an der Oberflache gemaR Kap. 3.5.10. zeigte
die Albedoverteilung dennoch deutliche Strukturen (Abb. 7-22). Danach
ergeben sich im Bereich starker thermischer Fronten teilweise deutliche
Erhoéhungen der Albedo, was einer erhdhten Streuung in Ozean bei 570 nm
bis 685 nm entspricht. Bemerkenswert ist dabei vor allem, dafl die er-
héhten Albedowerte zwischen 50°N, 3=Wund 2<N, 3H<W entlang des meri-
dionalen Verlaufes eines Bandes kalterer Temperatur Ostlich des eigent-
lichen scharfen Temperaturgradienten auftreten (s. Abb. 7-17). Dieses
Signal wird von den in-situ Bestimmungen des diffusen Attenuationsko-
effizienten Cj bei 500 nm nicht mehr erfaflt (Abb. 7-23). Das gleiche
gilt fir die erhohten Albedowerte bei 51<N, 32<W im k&lteren Tempera-
turbereich. Dagegen koénnen zumindest die erhohten Werte fir Cy entlang

des ostlichsten Schnittes B119 (> 0.1 nrl) in ihrer o6stlichen Fort-
setzung den in der Albedoverteilung angetroffenen hohen Werten nérdlich
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Abb. 7-22 Albedoverteilung des N-7 AVHRR Kanal 1 1.7.1983
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Abb. 7-23 Diffuser Attenuationskoeffizient cj (500 nm) in der Tiefe
z - 15 m (vertikal gemittelt Ober 12.5 <z <17.5m ) .

(nach Horch (1987))



der oben diskutierten Temperaturfront zugeordnet werden. Dieser Bereich
ist in den Albedowerten (Abb. 7-22) besonders deutlich ausgepragt und
zeigt starke Korrelationen mit den niedrigen Temperaturen (Abb. 7-17).
Das schmale Band hoher in-situ Cy-Werte (> 0.14 m-1) sidlich der Anti-
zyklone wird in den Satellitendaten durch Wolken maskiert. Das Fehlen
einer deutlichen Albedoerhéhung in den Kanal-l-Daten vom 1.7. 1in der
Antizyklone ist der auffélligste Unterschied zwischen beiden Messungen.
Da jedoch die thermischen Strukturen sich wahrend des Zeitraumes der
Vermessung deutlich gedndert haben (s.o.), ist dies auch fir die diffuse
Attenuation nicht auszuschlieBen. Eine Einbeziehung der Kanal-I-Daten
des Uberfluges am 7.7. war nicht moglich, da die Korrektur der Streu-
anteile von Ozeanoberflidche und Atmosphdre nur unzureichend war und
uberdies die prozentual hohe Wolkenbedeckung eine zusédtzliche Streuung
in den wolkenfreien Teilen der Szene bewirkte. Der Kanal 1 des AVHRR
gestattet also bei entsprechender Korrektur einen groben Einblick in
die Strahldichteverhdltnisse an der Ozeanoberflache, ohne das daraus
quantitative Schlisse gezogen werden konnen.

Als Reslmee der Detailbetrachtungen der beiden Frontvermessungen kann
festgehalten werden: Das relative Bild der radiometrisch bestimmten
Oberflachentemperaturverteilung deckt sich im Bereich starker ther-
mischer Fronten mit den Deckschichttemperaturen. Die Genauigkeiten
liegen bei *=0.5 K in der Temperatur und + 15 km in der Ortsbestim-
mung bei zeitlichen Differenzen bis etwa + 2 Tagen zwischen den Mes-
sungen. Die hohe Variabilitat in den Deckschichttemperaturen verhindert
jedoch eine zeitlich Extrapolation der Oberfl&achentemperaturstrukturen
Uber mehrere Tage (4-5) hinaus auf Skalen kleiner etwa 25 km. Dies
braucht nicht fir die Temperaturverteilung in tieferen Niveaus gelten,
wo eine grolere Persistenz der thermischen Strukturen vorhanden ist.
Eine zuverlassige Deutung von Strukturen < 25 km Uber mehrere Tage
hinaus bedarf der detaillierten Beriucksichtigung der mesoskaligen Ver-
haltnisse sowie der meteorologischen Bedingungen. Mesoskalige Strukturen

mit Skalenlangen > 50 km sind Uber langere Zeitraume hinweg (s 14 Tage)
auch in den Deckschichttemperaturen wiederzufinden.



8. Analyse der Attenuationsfelder

Bislang veroffentlichte Untersuchungen Uber Pigmentverteilungen mit-
tels des CZCS beschréankten sich auf kiistennahe Regionen sowie die Frei-
strahlregionen, wobei erwartungsgemdl die amerikanische Kiste am stérk-
sten vertreten ist (Gower, 1984). Im Golfstromgebiet wurde vor allem
die Rolle der antizyklonalen warmen Wirbel in Bezug auf den Transport
von Nahrstoffen und Phytoplankton untersucht (Gordon et.al., 1983a,
Yentsch und Phinney, 1985). Die Analyse von auftriebsbedingten Nahr-
stoff- und Phytoplanktonvariationen und die Méglichkeit der Bestimmung
der gesamten Primarproduktion sowie der direkten Steuerung der Fischerei-
aktivitaten wurden fur die kalifornische Kiste geprift (Laurs et.al.,
1984, Eppley et.al., 1985). Die europaischen Gewasser wurden mit Schwer-
punkt auf der Adria (Barale et.al., 1984) und der Nordsee bzw. dem eng-
lischen Kanal untersucht (Singh et.al., 1983, Viollier und Sturm, 1984).
Dabei standen die Analyse der Oberflachendynamik und der Separation der
einzelnen Schwebstoffanteile in triben Kistengewdssern im Vordergrund.
Stellvertretend fir andere Untersuchungen kistennaher Strémungssysteme
seien hier noch die Arbeiten im Benguelastrom und vor der sudafrika-
nischen Kuste genannt (Shannon et.al., 1984). Ein GroRteil dieser Ar-
beiten ist in erster Linie deskriptiv und auf die Verifikation einzelner
bio-optischer Algorithmen ausgerichtet. Dies erklart sich aus der Tat-
sache, daB der Einsatz des CZCS erstmalig die Moglichkeit einer synop-
tischen Aufnahme der Tribungsverhéltnisse in der Deckschicht gestat-
tet.

Fir die Region des Nordatlantischen Stromes zeigen mittlere Karten der
Secchi-Disk-Tiefe Werte von < 10 m - 20 m (Dickson, 1972) mit zunehmen-
der Tendenz nach Siden. Kontinuierliche Planktonvermessungen aus den
Jahren 1948 - 1975 lassen darauf schlieRen, daf in den Sommermonaten
sidlich 47<N die Phytoplanktonkonzentration nahrstofflimitiert ist,
wahrend nérdlich davon das Nahrstoffangebot zunimmt, die Phytoplankton-
konzentration jedoch aufgrund der erhohten Frefirate des Zooplanktons
nahrungsweise konstant bleibt (Colebrook, 1982). Danach wéren physika-
lische Faktoren im wesentlichen fur die jahrlichen Fluktuationen ver-



antwortlich, und nicht fir die saisonalen Schwankungen der Plankton-
konzentrationen.

Im folgenden soll ein qualitatives Bild des grofraumigen Zusammenhanges
von Attenuation und Temperatur an der Oberfléche aufgezeigt werden.
Der CZCS besitzt zwar die Fahigkeit die Helligkeitstemperatur im infra-
roten Fenster bei 10.5 um zu messen, doch ist dieser Kanal durch sein
hohes Rauschniveau und den starken Alterungsprozel? nur bedingt verwend-
bar. Aus diesem Grund wurde das AVHRR/2 herangezogen. Eine derartige
Kombination (jedoch mit dem NOAA-6-AVHRR) wurde flr kistennahe Regio-
nen vor Kalifornien bereits verwendet (Peleaz-Hudlet, 1984). Aus dem
Quellgebiet des Nordatlantischen Stromes sudlich der Grand Banks liegt
lediglich eine Untersuchung tber die Korrelation von Temperaturfronten
und Tru®bungsfronten vor, wobei allerdings der Kanal 6 des CZCS verwen-
det wurde, der zum Zeitpunkt dieser Messung (1979) noch akzeptable
Informationen lieferte (Mueller und LaViolette, 1981). Dabei wurden
sowohl Regionen fast exakter Ubereinstimmung beider Fronten gefunden,
als auch Gebiete mit Differenzen der scharfsten Gradienten von bis zu
50 km. Die Feinstruktur der Tribungsdaten liell dabei auf turbulente
Diffusion schlielen, wahrend die Temperaturfronten Anzeichen von Sche-
rungsinstabilitaten aufwiesen.

Der experimentelle Charakter der CZCS-Mission hatte zur Folge, daf die-
ses Radiometer nicht kontinuierlich registrierte, sondern aus energe-
tischen Grinden von den Kontrollstationen nur begrenzte Zeit (~ 5 min/
Orbit) eingeschaltet wurde. Daher war die rdumliche Abdeckung vor allem
Uber dem offenen Ozean gering, so daB eine Analyse analog zu den Tem-
peraturdaten nicht moglich war. Generell liegen aus dem Bereich des
Nordatlantischen Stromes nur sehr wenige wolkenfreie Szenen des CZCS
bei der Empfangsstation in Dundee/Schottland vor. Die untersuchten
Gebiete sind in Abb. 8-1 wiedergegeben, wobei sich die folgenden Be-
trachtungen auf die Gebiete A,B und C beschrénken.



Tab. 8.1 Parameter zur Korrektur der atmosphdrischen Streuanteile

Gebiet Datum e(X1,X4) e(X2»X4) eCX3,X4) e(Xa ,x4)
A 3.7.81 1.9627 1.5357 1.3675 1.0000

B 19.7.81 1.6405 1.3760 1.2507 1.0000

C 12.7.82 1.5504 1.3142 1.2237 1.0000
Tgui) Ta(X2) Ta(X3) Ta(X4)

A 3.7.81 0.4702 0.3655 0.3249 0.2351

B 19.7.81 0.3754 0.3148 0.2861 0.2286

C 12.7.82 0.5422 0.4596 0.4280 0.3497

Abb. 8-1 Lage der Untersuchungsgebiete fur die
Kombination von AVHRR und CZCS.



8.1.Datenaufbereitung und Anpassung

Die Anpassung der Datensdtze an reale geographische Landmarken erfolgte
fir den 3.7.81 (A) und den 12.7.82 (B) anhand der Azoren, fur den 19.7
anhand der spanisch-portugisischen Kuste. Wahrend fir den ersten Daten-
satz eine befriedigende Anpassung vorgenommen werden konnte, da die
Azoren sich im Bereich des Subsatellitenpunktes befanden und somit die
Verzerrung aufgrund der Erdkrimmung minimal blieb, war dies fur den
19.7. nicht gegeben. Die 1iberische Halbinsel findet sich nur am &u-
Bersten sudostlichsten Rand des Datensatzes. Daher ist die Anpassung
mit einem groleren Fehler behaftet. Die zugehdrigen NOAA-Uberlaufe
konnten nahe dem Subsatellitenpunkt an der» Azoren angepaflt werden.

Die Korrektur atmospharischer Streustrahlung gemdl Kap. 3. wurde mit
der Tlearest-pixel”” Methode durchgefihrt, wobei jeweils Uber 3 x 3
Pixel gemittelt wurde. Mehrere Uber die Szenen verteilte Pixel wurden
zur Bestimmung der endgultigen Korrekturparameter eUijX”) und der aero-
sol-optischen Dicke xa(X) herangezogen. Eine Zusammenstellung dieser
Werte findet sich in Tab. 8.1.

Um einen quantitativen Vergleich der Attenuationsfelder mit der Ober-
flachentemperaturverteilung des AVHRR vornehmen zu konnen, wurden die
Szenen aneinander angepal’t. Dabei wurden die Helligkeitstemperaturver-
teilungen des Kanal 4 des AVHRR und des Kanal 6 des CZCS, die etwa glei-
che spektrale Charakteristiken besitzen (s. Kap. 3.), verwendet. Hier-
fir wurde die zweidimensionale raumliche Kreuzkorrelationsfunktion nach
Jenkins und Watt (1968) verwendet. Der NOAA—6 Uberlauf vom 3.7.81 wur-
de aufgrund der geringen wolkenfreien Einblicke nicht fir quantitative
Vergleiche herangezogen, so daR eine Anpassung entfiel. Die Korrela-
tion fir den 19.7. besitzt bei einem Versatz von Ax = -9.6 km und
Ay = 16.8 km einen Maximalwert. Dies entspricht exakt einem nordwarti-
gen Versatz der CZCS-Szene gegenuber der AVHRR-Szene von 19 km oder
2.88 Sekunden entlang der Subsatellitenbahn. Dieser zeitliche Fehler

erklart sich zum einen aus der schon angesprochenen Ungenauigkeit bei
der Anpassung der CZCS-Szenen an Landkonturen und zum anderen aus den



fehlenden “Two-Line””Daten fir Nimbus-7 in dem Zeitraum Juli 1981. Ad-
vektive Prozesse scheiden aufgrund der GroRe und Richtung des Versat-
zes als Erklarung aus. Bei den folgenden Korrelationen zwischen den
Oberflachenfeldern wurde der obige Versatz jeweils korrigiert. Fir die
Uberléaufe vom 12.7.1982 ergab sich ein Versatz der CZCS-Szene gegeniiber
der AVHRR-Szene von jeweils 1 Pixel in x- und y-Richtung nach Westen
bzw. Siden. Diese Werte liegen innerhalb der Genauigkeit der geographi-
schen Anpassung und der Kartenprojektion.

8 .2 .Attenuationsverteilungen

Betrachtet man zundchst das sudliche Gebiet A langs 47 <N, so erkennt
man eine generelle Zunahme des diffusen Attenuationskoeffizienten von
Sidosten nach Westen (Abb. 8-2). Im einzelnen gliedert sich der struk-
turelle Aufbau in eine Vielzahl mesoskaliger Bander, die meist meridio-
nal orientiert sind und Gebiete hoherer und niedrigerer Attenuation
trennen. Diese Bander finden sich vor allem ostlich 36°w. Die zonale
Wellenlénge betrégt etwa 40 — 60 km. (berlagert ist dem zwischen 30 <W
und 38°w ein wellenartiger Verlauf der Isolinien gleicher Attenuation,

die eine Wellenldnge von ca. 400 km besitzt, oOstlich von 38°W zeigt
sich in der Gesamttendenz eine sudwest-nordost Orientierung der Isoli-
nien gleicher Attenuation. Als bemerkenswertes Einzelphdnomen ist bei

48°N, 260lo’w eine Linse hoherer Attenuation erkennbar. Diese Linse
hat einen Durchmesser von etwa 60 km in Nord-Sid Richtung. Westlich
von 38°W zeigt sich eine meridional ausgerichtete Front bei 38°30’w
zwischen 46°N und 49°N. Sie trennt ein Gebiet mit Pigmentgehalten
< 0.30 mg m~3 im Westen von einem Band mit Werten bis 0.45 mg m-3 dst-
lich der Front. Die hochsten Attenuationswerte treten bei 32°w ndrdlich
von 49°N auf.

Nordlich der oben beschriebenen Strukturen findet sich im Gebiet C am
12.7.82 eine deutlich zonal ausgerichtete Zunge hoher Attenuation bei
8B - M4=N (Abb. 8-3a). Zwei antizyklonale Wirbel sind bei 53°N, 37<W
und %4<=N, 35=30W erkennbar. Ihr Durchmesser liegt bei ca. 60 - 90 km,
wobei die hochsten Werte jeweils an den Aufenrandern gefunden wurden.
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Abb. 8-2 Diffuser Attenuationskoeffizient cj (520 nm) fir den 3.7.1981
im Gebiet A; Darstellung in cm-1.
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Abb. 8-Ja Diffuser Attenuationskoeffizient (520 nm) fur den 12.7.1982
im Gebiet C; Darstellung in cm~l.
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Abb. 8-3b Helligkeitstemperatur des N-7 AVHRR Kanal 4 fir den 12.7.1982
im Gebiet C; Darstellung oq.



Die Wirbel werden gespeist von dem zonalen Band hoher Attenuation, das
in Westen bis 38 <Wverfolgt werden kann und eine meridionale Ausdehnung
von 100 - IAO km besitzt. Der dstlich Teil der Szene ist durch Wolken
maskiert, so daf eine Einordnung in die groRrdumigen Strukturen nicht
vorgenommen werden kann. Nimmt man auch hier eine vertikal homogene
Verteilung der Streuanteile im Ozean an, so stammen die integrierten
Attenuationssignale aus Tiefen bis zu 20 m fir die geringsten Werte
und ca. 12 m im Kern der Zunge. Eingelagert ist ein schmales Band klaren
Wassers bei 53°N, 34<=W. Die Zunge hoher Attenuation liegt deutlich nord-
lich des maximalen Temperaturgradienten der Polarfront, wie aus dem zu-
gehdrigen NOAA-7-AVHRR Bild ersichtlich ist (Abb. 8-3b). Die zeitlich
Differenz beider Daten von ca. 3=+ Stunden fihrte in diesem Fall zu
einer deutlichen Anderung der Wolkenbedeckung, so daB nur einem Teil
der CZCS-Szene Temperaturwerte zugeordnet werden konnen. Der maximale
Temperaturgradient liegt danach zwischen 51 N und 52 <N und charakteri-
siert die fur diese Breite allgemein angenommene Lage der Polarfront.
Der interessierende Teil der Szene ist der Bereich von 32<W- 35<Wauf
ca. 53N Die scharfe Attenuationsfront in Abb. 8-3a zwischen 32 <Wund
34 W, die klares Wasser im Siden von dem triuberen Wasser der Zunge
trennt, erscheint in den Temperaturdaten ebenfalls als durchgehende
Gradientenzone, wobei jedoch im Suden kdlteres Wasser als im Norden an-
getroffen wird. Gleiches trifft auf den westlich davon gelegenen Verlauf
der Front zu. Auch hier wird jeweils warmeres Wasser den hoheren Atte-
nuationswerten zugeordnet. Im Gegensatz dazu zeigt sich sudlich von
53<N eine deutliche Antikorrelation zwischen Temperatur und Attenuation
im Bereich der zyklonal orientierten Warmwasserstruktur zwischen 31<W
und 3#=30W. Hier kdnnen die hohen Temperaturen dem klareren Wasser zu-
geordnet werden.

Die Verteilung der diffusen Attenuation im Gebiet B am 19.7.81 zeigt
grolrédumig eine Zunahme der Tribung nach Norden hin (Abb. 8-4). Diese
erfolgt jedoch nicht kontinuierlich, sondern ist durch eine Anzahl
mesoskaliger Frontalbereiche gekennzeichnet, die Langsausdehnungen von
80 - 140 km besitzen und Differenzen im diffusen Attenuationskoeffi-
zienten von durchschnittlich 0.01 - 0.02 nr1 aufweisen. Die Orientie-
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Abb. 8-4 Diffuser Attenuationskoeffizient cj (520 nm) fir den 19.7.1981
im Gebiet B; Darstellung in cm-1.
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Abb. 8-5 Helligkeitstemperatur des N-7 AVHRR Kanal 4 fir den 19.7.1981
im Gebiet B; Darstellung in <T.



rung dieser Fronten ist dstlich von 41<Win der Regel von Nordwest nach
Siidost gerichtet, westlich von 41 <V dagegen mehr zonal. Die niedrigen
Werte an den Ostseiten der Wolken, vor allem im nordwestlichen Teil
der Szene, beruhen auf dem elektronischen Nachzieheffekt der Sensoren
und sind daher nicht real. Eine erste qualitative Betrachtung zeigt,
dal die Polarfront in der Tribung weniger durch klare Gradienten als
vielmehr durch eine Vielzahl kleinskaliger Variationen mit Langenskalen
bis ca. 100 km gekennzeichnet ist. Auffallig sind in diesem Zusammen-
hang drei getrennte Gebiete mit jeweils ca. 120 - 140 km Durchmesser
bei 2°N, "44030 W, 53°N, 41<Wund, teilweise von einer Wolke verdeckt,
bei 54N, 37<W Diese Gebiete weisen Attenuationskoeffizienten von
Cj < 0.07 m-1 auf, die ansonsten typisch fir die Verhdltnisse sidlich
52 <N sind.

Das Feld der Helligkeitstemperatur in Kanal 4 des AVHRR ist in Abb. 8-5
wiedergegeben. Es entspricht strukturell weitestgehend dem zugehérigen
Oberflachentemperaturfeld und ist hier nur des geringen Rauschniveaus
wegen wiedergegeben. Der Nordatlantische Strom schwenkt in diesem Be-
reich von seinem meridionalem Verlauf entlang des Schelfes in einen
zonalen Verlauf langs 52 <N nach Osten. Die Temperaturverteilung zeigt
eine stufenartig ausgebildete Polarfront, an der Maander von ca. 140 km
Wellenldange beobachtet werden. Die stufenartigen Fronten sind am deut-
lichsten im Sldwesten ausgebildet, wo Gradienten in der Oberflachen-
temperatur (nicht gezeigt) von bis zu 0.7 K km-1 auftreten. Nach Osten
hin schwichen sich diese Gradienten ab und erreichen bei 37 <W lediglich
Werte bis 0.1 K km-1. Nordlich von 53°N ist eine Anzahl von Abldsepro-
zessen antizyklonaler Wirbel erkennbar, die sich in Sidwest-Nordost
Richtung etwa parallel der 3000 m Tiefenlinie anordnen. Am deutlichsten
ist der zentrale Wirbel bei 54°30°’N, 38°30’w erkennbar, der sowohl
einen antizyklonal orientierten Aufspulvorgang zeigt, als auch eine ty-
pische Amboss-Struktur, wie sie sich auch bei dem o6stlich davon gelege-
nen Wirbel bei 36°w zeigt. Sudwestlich dieses zentralen Wirbels zeigt
sich eine westwarts orientierte Zunge warmeren Wassers, die als Beginn
eines weiteren Wirbels gedeutet werden kann. Ein weiterer Wirbel ist
westlich des zentralen Wirbels bei 55<N, 42<W erkennbar (teilweise



durch Wolken verdeckt). SchlieRBlich sind auch im Osten der Szene bei
A=N, B=W Anzeichen eines Wirbels erkennbar. Der Durchmesser der Wirbel
liegt bei 100 - 125 km. Sudlich von 53N zeigen sich langs der maandrie-
renden Temperaturfront eine Reihe von zyklonalen AufSpilvorgangen, die
Durchmesser zwischen 25 km und 40 km besitzen. Sie sind nordlich des
scharfen Gradienten (bzw. ndrdlich der 12<C-lsotherme), der sich bei
etwa 51<=37 zonal erstreckt, angeordnet. Die Strukturen zeigen unter-
einander Temperaturdifferenzen von 1 K - 1.5 K. Ein solches Verhalten
ist aus der Zunahme der relativen Vorticity am Nordrand einer zonal
orientierten Stromung erklarbar. Stdlich des obigen scharfen Temperatur-
gradienten sind im wesentlichen einzelne banderartige Strukturen erkenn-
bar, die den maandrierenden Verlauf der Front kennzeichnen. Lediglich
zwischen 3°N und <N ist ein schmaler Einbruch wesentlich k&lteren
Wassers sichtbar, das sich bis 49 <N verfolgen laRt.

Der Vergleich von Temperatur und Attenuation liefert eine Vielzahl von
Unterschieden beider Felder. Zundchst ist jedoch die groRraumige Tri-
bungszunahme nach Norden hin mit einer Temperaturabnahme verbunden.
Dies ist mit dem groBeren Nahrstoffangebot im kalten Wasser und dem
Absinken des Phytoplanktonmaximums in groRere Tiefen (unterhalb der
taglich durchmischten Deckschicht) im warmen Wasser erklarbar (Wolf,
1985). Allerdings gibt es auch sudlich der Front (mit der hier die
11.5<=C-Isotherme bezeichnet wird) deutliche Abweichungen. So sind die
absoluten Minima der Attenuation bei 50<30,N, 41=W und 32<N, 37=W mit
sehr hohen Helligkeitstemperaturen verbunden (> 13<C), wahrend umge-
kehrt das meridionale Band ebenso hoher Temperatur bei 51 N- 22<N, 40=W
lokal hohere Attenuationswerte aufweist als die (k&ltere) Umgebung.
Die Region maximaler groRraumiger Anderung der Attenuation weicht deut-
lich von der Temperaturfront ab. Dies wird besonders deutlich westlich
des oben angesprochenen meridionalen Bandes hoher Temperatur, wo die
Attenuationsfront wesentlich weiter westlich (41<W) liegt. Der sich da-
ran anschlieBende Teil hoherer Attenuation mit 0.075 < Cj < 0.085 m-1
deckt sich im groben mit dem Helligkeitstemperaturbereich von 8.5 - 9.5=C
(= 10.5 - 11.5=C Oberflachentemperatur). So liegt auch das schmale,
nordwest-sudost orientierte, Band hoher Attenuation zwischen 40=W und



41<W im warmen Teil der zugehorigen Temperaturfront, wahrend das nord-
ostlich parallel laufende Kaltwasserband und das sich nérdlich anschlie-
Rende mesoskalige GCebiet kalten Wassers (7 - 8<¥) anormal niedrige
Attenuationswerte aufweisen. Die dort angetroffenen Werte sind in etwa
mit denen sudlich der Temperaturfront (> 12<0 vergleichbar. Ein &hnli-
ches Phanomen findet sich im westlichsten Teil der Szene bei 52 <N sowie
bei 54 <N, 37<W im Quellgebiet der Warmwasserfaden der oben diskutierten
Wirbel. Der erstgenannte Fall ist jedoch mit Unsicherheiten behaftet,
da die Daten beider Szenen aus den Scanrandbereichen stammen und dem-
entsprechende Unterkorrekturen der atmosphérischen Extinktion moglich
sind. Betrachtet man weiter die Region bei 33<N zwischen 41 <Wund 45<W,
so kann in dem dort angetroffenen Kaltwasserband (~ 8 <C) wiederum eine
deutliche Differenzierung iIn der Attenuationsverteilung festgestellt
werden. So ist einerseits im Suden des Bandes eine Zunge klareren Was-
sers sichtbar, das jedoch kalter als das noch weiter sidlich sich an-
schlielende, tribere 8.5 - 95<C Wasser ist. Andererseits ist das
schmale Kaltwasserband an der nordlichen Begrenzung ebenfalls mit nied-
rigeren Attenuationswerten als die Umgebung verbunden. Dieses Kaltwas-
serband hat Verbindung zu dem oben angesprochenen kalten, klaren Gebiet
im Zentrum der Szene. Ostlich davon schlieRt sich in dem Temperaturbild
ein Feld mesoskaliger turbulenter Strukturen an, die von dem amboRformi-
gen Wirbelpaar bei 53<N, 3<W beherrscht werden. In der Attenuations-
verteilung dominieren schmale Béander anormal hoher und niedriger At-
tenuation, die jeweils Langenausdehnungen von 70 - 140 km besitzen. Am
deutlichsten erkennbar ist das Band niedriger Attenuation am Nordrand
des AmboR-Wirbels, das relativ warm ist, und die Berandung der antizy-
klonalen Aufspulung bildet. Die westwartige Abgrenzung des AmboR-Wirbels
ist durch die Tribungsverteilung deutlicher markiert als durch die Tem-
peratur. Ostlich dieses ersten klaren Bandes bestimmt ein weiteres,
meridionales Band klaren Wassers den relativ warmen Bereich, aus dem
der antizyklonale zentrale Wirbel gespeist wird. Noch weiter ostlich,
bei 37<W, schlieBlich ist der analoge Prozess fur den Wirbel bei
=307, H=W zu beobachten (teilweise wolkenbedeckt).

Der ostwarts gerichtete zyklonale Wirbel bei 52<N, 38 W, nordwestlich
der Temperaturfront bei 12 <€ zeigt in der Temperatur ein dinnes Band



kalten Wassers, das von Norden her aufgespult wird und ein weiteres
schmales Band mit NW-SO Orientierung. Diese kalten Bereiche sind jeweils
mit relativ geringer Attenuation korreliert wahrend die westlich und
stdlich angrenzenden warmeren Gebiete deutlich hohere Attenuationswerte
aufweisen, die denjenigen bei etwa %=N entsprechen.

Die Korrelation von relativ triben Wassers C0.075 - 0.085 m-1) mit
Oberflachentemperaturen von 10.5 - 11.5=C ist das auffalligste Signal
in der Verteilung beider GroRen. Dieses findet sich auch in der Situa-
tion des folgenden Jahres wieder (Abb. 8-3 a, b). Untersuchungen von
Strass (1987) entlang des Schnittes B102 (s. Abb. 7-1) im Jahre 1984
zeigen, daB fur sommerliche Verhdltnisse das Fluoreszenzmaximum unter-
halb der t&glich durchmischten Deckschicht liegt und sich etwa auf der
Isopykne at = 26.5 kg rtr3 anordnet. Dies wurde auch von Fasham (1985)
im Gebiet der Azorenfront festgestellt. Das tiefe FlUoreszensmaximum
kann durch die vollstandige Verarmung der oberen Wassersaule an Nahr-
stoffen bis hinunter zur 1% Lichttiefe erklart werden (Wolf, 1985).
Diese liegt fir Cj(520 nm) = 0.07 m-1 bei etwa 50 m, wenn man den ent-
sprechenden Wassertyp 11 nach Jerlov (1976) zugrunde legt. Nimmt man
die Fluorenzenzmessungen von Strass als typisch fur sommerliche Situa-
tion, so bedeutet dies, daR eventuell vorhandene, tiefliegende Phyto-
planktonmaxima von den Strahldichtmessungen an der Oberfldache nicht
mehr erfallt werden, da sich bei Annahme vertikal homogener Verteilung
der Streupartikel in der taglich durchmischten Deckschicht eine eupho-
tische Tiefe Zgo von ca. 20 m fur die CZCS-Kanale ergibt (studlich 51 ©N).
Das zweite Minimum diffuser Attenuation bei Temperaturen < 10=C (< 9<C
Helligkeitstemperatur) deckt sich mit den von Horch (1987) gemachten
Beobachtungen der Vertikalverteilung der diffusen Attenuation wahrend
der NOA-83 FrontVermessung (s. Abb. 7-23). Auch in diesem Fall war das
Minimum der diffusen Attenuation in 15 m Tiefe mit Temperaturen < 10=C
verbunden.

Die Lage des oben angesprochenen Maximums der diffusen Attenuation zwi-
schen den beiden Maximumsbereichen im Siden (> 11.5=C) und im Norden
(< 100 macht eine einfache Temperaturabhangigkeit der Phytoplankton-



Verteilung in der Deckschicht unwahrscheinlich. Die Korrelation von
Triubungsmaximum und Temperatur a8t horizontale Advektion kalteren Was-
sers nordlich des stéarksten Temperaturgradienten zu, wobei die Ausbrei-
tungsrichtung nach Westen zu deuten scheint. Die starke Konzentration
der Tribung im TRicken”der jeweiligen Temperaturmidander &%t jedoch
auch Autriebsphéanomene als Ursache zu. So ist der fragliche Temperatur-
bereich mit einer Dichte von = 26.4 - 26.5 kg m-3 verbunden, wie aus
der Tiefenverteilung der Isopyknen langs des Schnittes B102 hervorgeht
(Abb. 8-6). Im Ausschnitt der Abbildungen 8-4 und 8-5 liegt dieser
Schnitt etwa zwischen 51<N, 3%=W und %N, 37=W. Die Vermessung lag
etwa 6 Tage nach Aufnahme der Szenen. Nach Abb. 8-7 tritt dieser Dichte-
horizont zwischen 22=N und 53N an die Oberfléche. Im Bereich der ei-
gentlichen Polarfront (50=307) wurde er bei 40 - 50 m angetroffen und
fallt sidlich 40N auf ca. 70 m Tiefe ab. Diese Tiefenverteilung deckt
sich mit den von Strass (1984) gemessenen Fluoreszenzmaxima, so dall eine
isopyknische Ausbreitung des Planktons eine entsprechende aufwértsgerich-
tete Tendenz nordlich der Polarfront und einen Kontakt mit der téglich
durchmischten Schicht bei 52N - 53<N zur Folge hatte. Dies deckt sich
in erster Naherung mit den Oberflachendaten. Eine isopyknische Aufwarts-
bewegung des Planktons auf so groRen Skalen ist jedoch unwahrscheinlich.
Dagegen hat die zeitliche Verzégerung der Ausbildung einer saisonalen
Deckschicht nach Norden hin, bedingt durch die Breitenabhéngigkeit der
solaren Einstrahlung, zur Folge, daR die Frihjahrsblite entsprechend
spater einsetzen kann und demnach auch die Verarmung der Deckschicht
an Nahrstoffen sich spater einstellt.Als Folge davon liegt das Phyto-
planktonmaximum mit zunehmender geographischer Breite bei geringeren
Tiefen. Dieser Prozess ist als Ursache fir die hoheren Attenuationswer-
te nordlich des maximalen Temperaturgradienten denkbar. Die Korrelation
zwischen Dichteflachen und Fluoreszenzmaximum ist unter diesem Aspekt
aus der zeitlichen Entwicklung der Phytoplanktonpopulationen und der
resultierenden Tiefenverlagerung des zugehdrigen Maximums erklarbar.
Da fur das untersuchte Gebiet keine in-situ-Messungen der Tribung o0.&.
vorliegen, konnen diese Aussagen nur hypothetischen Charakter behal-
ten.



Abb. 8-6 Tiefenverteilung der Isopyknen entlang des Schnittes B102; auf
2= Abstande gemittelt (aus: Bauer (1987)).



Die extrem hohen Trubungswerte noérdlich der Temperaturfronten bei 52 <\,
A=W und 22°=N, 37°30’w konnen unter der Annahme der Indikatorfunktion
der Temperatur fir die oberflachennahe Dynamik durch ageostrophische
Geschwindigkeitskomponenten erklart werden. Diese Strémungen bewirken
quer zur Front bzw. in Richtung des horizontalen Dichtegradienten perio-
dische Auftriebsvorgange. Dabei ist die Neigung der Dichtefléchen das
entscheidende Kriterium fur die vertikale Bewegung entlang der Dichte-
flachen. So wirden die transportierten Phytoplankter im antizyklonalen
Teil des Maanders eine aufwartsgerichtete Geschwindigkeitskomponente
erfahren (Onken, 1986). Horch (1987) hat diesen Prozess als eine Erkla-
rung fir die von ihm beobachtete Attenuationsverteilung entlang der
Polarfront bei 33°w herangezogen. Die fehlenden Informationen lber das
Dichtefeld lassen auch hier eine endgiltige KI&arung nicht zu.

Der zentrale Wirbel bei 54=307%, 3<30,W findet sich auch in der Tru-
bungsverteilung wieder. Dieser zentrale Wirbel soll stellvertretend
fir die anderen Einzelphénome néher betrachtet werden. So sind in Abb.
8-7 Ausschnitte der Gesamtszene wiedergegeben, wobei fir die Attenuation
die Anomalie des mittleren Feldes gezeigt ist. Diese Darstellung wurde
aufgrund des Trends in den Daten gewdhlt, der nach Norden hin zu héheren
Attenuationswerten fiuhrt. So wurde ein linearer Trend in Nord-Sid-
Richtung eliminiert und der Mittelwert der Szene abgezogen. In der Hel-
ligkeitstemperaturverteilung ist deutlich das warme Band mit T > 8.2=C
(O=C Oberflachentemperatur) zu verfolgen, daf sich im Sidostteil pilz-
formig verbreitert. Im Kern der Antizyklone liegen warmes Wasser (8.2<C)
und kaltes Wasser (< 7.8<C) noch nebeneinander vor. Der Kern ist dabei
insgesant etwas kalter als das ringformige Warmwasserband. Gespeist
wird dieses anscheinend aus der sudostlich gelegenen Warmwasserzunge,
die auch den ostlicher gelegenen Wirbel versorgt (am rechten Rand des
Ausschnittes angedeutet). Die Tribungsverteilung zeigt hingegen ein
differenzierteres Bild. So sind in den westlichen Bereichen der Warm-
wasserbander diese mit niedrigen Attenuationswerten (0.072 - 0.075 m-1)
korreliert, wahrend die dstlichen Teile hohe Attenuationswerte aufweisen
(0.08 - 0.086 m-1). Besonders deutlich ist dies fur den pilzformigen

Sidostteil des Warmwasserbandes. Im Zentrum der Antizyklone liegt das
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Abb. 8-7 Ausschnittsvergrofierungen der N-7 AVHRR Kanal 4 Helligket+tstem-

peraturen (oben) und der Anomalie des diffusen Attenuations-
koeffizienten cj (520 nn) (unten). Hohe Temperaturen und nega-
tive Anomaliewerte sind Schraffiert hervorgehoben.



tribere Wasser im Grenzbereich zwischen dem warmen und dem kalten Was-
ser. Die Verbindung zu dem sidlichen Quellgebiet des Warmwasserbandes
ist in der Tribung nicht so deutlich sichtbar. Dagegen ist dies fur den
ostlichen Wirbel klar ersichtlich. Generell zeigen die Strukturen eine
héhere kleinskalige Variabilitét fir das Tribungsfeld als Tur das Tem-
peraturfeld. Die oben beschriebenen Verteilungen decken sich wiederum
mit den Messungen von Temperatur und Attenuation in dem antizyklonalen
Wirbel wahrend der NOA-83 Frontvermessung (Horch, 1987). Auch in diesem
Fall lagen die hochsten Tribungswerte am Ostrand der Antizyklone vor
(s. Abb. 7-23). Obige Diskrepanzen zwischen Temperatur und Tribung las-
sen den SchluBR zu, daB mit zunehmender Dauer des Aufspulvorganges plank-
tonreiches Wasser an die Oberflache kommt und sich mit dem warmeren
Wasser vermischt. Diese These wird vor allem durch die klare positive
Korrelation von hohen Temperaturen und Tribungswerten im pilzformigen
Teil gestltzt. Da Uber die Vertikalstruktur keine Aussagen moglich sind,
kann auch ein ostwartiger Versatz des Warmwasserbandes innerhalb einer
dinnen Deckschicht (~ 10 m) nicht ausgeschlossen werden. Dadurch wirden
sich die Diskrepanzen im 6stlichen Teil des Wirbels erkldren. Eine Ana-
lyse der zeitlichen Entwicklung zwischen dem 19.7. und dem 27.7. zeigt
keine markanten Anderungen in der Struktur des Wirbels (nicht gezeigt).
SchlieRlich kann auch eine Anderung der Korrelation beider GroRen im
Quellgebiet der Spule wahrend des Zeitraumes der Ausbildung der Antizyk-
lone als Ursache méglich sein. So zeigt beispielsweise die sidwestlich
der Spule gelegene Warmwasserzunge eine deutlich erhéhte Attenuation
(s. Abb. 8-4, 8-5). Dagegen spricht jedoch der Streifen klaren Wassers
im Zentrum des Wirbels, der in seinen Attenuationswerten mit dem Quell-
gebiet im Suden vergleichbar ist. Die Einbeziehung biologischer Pro-
zesse, etwa lokaler Bllten, erscheint fur diese Jahreszeit als unwahr-
scheinlich.

Zusammenfassend bleibt zu vermerken, dal nur fir einzelne beobachtete
Phanomene schlissige Erklarungen gefunden werden konnen, die keine pa-
rallelen Messungen der dynamischen Strukturen und der Phytoplanktonver-
teilung erfordern. Deutliche Zuordnungen, wie sie etwa fur die Wirbel
des Golfstromsystems beobachtet wurden (Bishop und Joyce, 1986), sind



nur teilweise méglich. Die wesentlich groRere Variabilitdt der Attenua-
tion im Ubergangsbereich nordlich der Polarfront kann jedoch nicht los-
geldst von den Folgeerscheinungen der Frihjahrsbliten betrachtet werden.
Diese saisonalen Variationen sind bislang jedoch nur unzureichend be-
kannt. Unter der Annahme des CASE-I-WATER und dem ndherungsweise pas-
siven Verhaltens der Phytoplankter im Sommer 1&3t sich eine differie-
rende Reaktion passiver Skalare gegenuber der dynamisch gepragten Tem-
peratur feststellen.



9. Mesoskalige Variabilitat

Im folgenden Abschnitt soll aus den Horizontalverteilungen von Tempera-
tur und diffuser Attenuation auf die vorherrschenden raumlichen Skalen
der Variationen beider skalarer GroRen geschlossen werden. Dazu wurden
insgesamt 37 einzelne Szenen von 16 Uberlaufen der Satelliten NOAA-6,
NOAA-7 und NIMBUS-7 aus dem Zeitraum von 1981 bis 1984 verwendet. Neben
dem in den Kapiteln 6. und 7. schon behandelten Bereich des Nordatlan-
tischen Stromes wurden auch einige Szenen aus dem Gebiet des Kanaren-
beckens analysiert um eine groRere geographische Abdeckung zu erlangen.
Die Szenen stammen im wesentlichen aus den Sommermonaten Juli und Au-
gust. Lediglich zwei Uberlaufe aus dem Januar sowie jeweils einer aus
dem Marz und November wurden zudem verwendet. Eine Zusammenstellung
der Daten findet sich in Tab. 9.1 und die zugehdrige geographische Ver-
teilung in Abb. 9-1. Die Auswahl wurde im wesentlichen von der Forde-
rung nach moglichst groRen, wolkenfreien und zusammenh&ngenden Gebieten
gepragt.



Abb. 9-1 Lage der Gebiete, an denen die Strukturfunktionen bestimmt
wurden.

Abb. 9-2 Lage und Grofke der Gebiete zur Bestimmung der Autokorrelations
funktionen. Die Gebiete sind gemal Tab. 9.2 bezeichnet.



Tab. 9.1

Datum Breite Léange Satellit Radio- Mess- Gebiet

/ Grad /Grad meter  groRe

19. 7. 1981 52.169 40.175 NOAA-7  AVHRR  TEMP 7
19. 7. 1981 52.040 42.596 NOAA-7  AVHRR  TEMP 8
19. 7. 1981 53.335 39.530 NOAA-7  AVHRR  TEMP 9
19. 7. 1981 52.169 40.175 NIMBUS-7 CzZCS  ATTENU 7
19. 7. 1981 52.040 42.596 NIMBUS-7 CZCS  ATTENU 8
19. 7. 1981 53.335 39.530 NIMBUS-7 CzCS  ATTENU 9
26. 7. 1981 56.725 41.105 NOAA-7  AVHRR  TEMP 3
26. 7. 1981 59.264 39.217 NOAA-7  AVHRR  TEMP 4
26. 7. 1981 57.294 39.217 NOAA-7  AVHRR  TEMP 5
26. 7. 1981 59.436 36.950 NOAA-7  AVHRR  TEMP 6
27. 7. 1981 48.399 34.170 NOAA-7  AVHRR  TEMP 14
27. 7. 1981 52.140 40.886 NOAA-7  AVHRR  TEMP 15
27. 7. 1981 49.140 33.614 NOAA—s  AVHRR  TEMP 17
27. 7. 1981 49.140 32.338 NOAA-7  AVHRR  TEMP 18
27. 7. 1981 49.496 29.412 NOAA-7  AVHRR  TEMP 25
30. 7. 1981 50.058 35.326 NOAA-7  AVHRR  TEMP 19
3. 8.1981 57.300 48.407 NOAA-7  AVHRR  TEMP 2
3. 8. 1981 58.514 52.598 NOAA-7  AVHRR  TEMP 1
15. 8. 1981 46.565 32.212 NOAA-7  AVHRR  TEMP 16
19. 8. 1981 50.381 35.142 NOAA-6  AVHRR  TEMP 20
20. 8. 1981 49.140 34.185 NOAA-7  AVHRR  TEMP 21
20. 8. 1981 47.734 34.030 NOAA-7  AVHRR  TEMP 13
23. 8. 1981 51.568 34.890 NOAA-7  AVHRR  TEMP 22
25. 8.1981 50.004 33.563 NOAA-7  AVHRR  TEMP 23
28. 8. 1981 49.788 33.261 NOAA-7  AVHRR  TEMP 24
19. 3. 1982 35.000 19.943 NOAA-7  AVHRR  TEMP 26
8. 4. 1982 33.995 10.580 NOAA-7  AVHRR  TEMP 31
12. 7. 1982 53.313 36.276  NIMBUS-7 CzZCS  ATTENU 10
12. 7. 1982 52.406 32.868 NOAA-7  AVHRR  TEMP 1
12. 7. 1982 51.845 35.034 NOAA-7  AVHRR  TEMP 12
17. 1. 1983 52.868 35.252 NOAA-7  AVHRR  TEMP 32
17. 1. 1983 52.868 32.119 NOAA-7  AVHRR  TEMP 33
17. 1. 1983 52.868 28.985 NOAA-7  AVHRR  TEMP 34
27.11. 1983 32.841 18.398 NOAA-7  AVHRR  TEMP 27
27.11. 1983 32.858 13.182 NOAA-7  AVHRR  TEMP 29
10. 1. 1984 36.190 18.520 NOAA-7  AVHRR  TEMP 28

10. 1. 1984 36.354 12.755 NOAA-7 AVHRR  TEMP 30



9.1 _Horizontalskalen

Die Abschatzung typischer Horizontalskalen wurde mit Hilfe der zweidi-
mensionalen raumlichen Autokorrelationsfunktion durchgefiihrt. Dabei
wurden insgesamt 12 Datensatze der Temperaturverteilung und 3 Datensat-
ze der diffusen Attenuation analysiert. Die GroRe und Lage der hierfir
ausgesuchten Gebiete ist in Abb. 9-2 wiedergegeben. Vor der Berechnung
der Autokorrelationsfunktion wurde eine Trendelimination vorgenommen.
Dazu wurde an insgesamt 400, Uber das jeweilige Feld gleichverteilte
Stutzstellen ein Polynom zweiter Ordnung angepalit. Die verwendete
Autokorrelationsfunktion ergibt sich nach Jenkins und Watt (1968) als

I N-n-1 N-m-1
(9.1 cC(n,m) = ————————- J 1 xUj) X(i+n,j+m)
N2 C(0,0) 11=0 j=0

Diese Schreibweise enthdlt zwar einen Bias bei der Schatzung der Auto-
korrelationsfunktion, gibt jedoch gerade fur einen groRen raumlichen
Versatz bessere Ergebnisse und glaubhaftere Werte der Nulldurchgénge.
Die Rechnungen wurden mit einer Schrittweite von 5 Pixeln in beiden
Dimensionen durchgefihrt, entsprechend einem Abstand von 6 -10 knm,
abhéngig von der jeweiligen geometrischen Aufldsung der Daten in der
Kartenprojektion. Der maximale raumliche Versatz lag bei 150 Pixeln.In
Abb. 9-3 a - j sind die resultierenden zweidimensionalen Autokorrela-
tionsfunktionen fir die 12 Gebiete dargestellt. Bis auf einige Ausnah-
men zeigen die Funktionen einen raschen Abfall bis zum ersten Null-
durchgang und danach ein Schwingen um den Nullwert mit Amplituden bis
zu 0.15, 1in Ausnahmen bis zu 0.3. Fir die Gebiete 2, 3, 8 wird in
einer Vorzugsrichtung kein Nulldurchgang erreicht. Die Grinde hierfir
sind nicht eindeutig, jedoch ist eine unvollstandige Elimination des
Trends als Ursache denkbar. Fur die Abschatzung der Horizontalskalen
wurde der erste Nulldurchgang als Kriterium verwendet. In den Fallen,
wo kein Nulldurchgang erreicht wurde, die Funktion aber unter 0.05
fiel, wurde dieses relative Minimum fir die Abschatzung verwendet. In
Tab. 9.2 sind die Orientierung der Hauptachsen sowie der zugehorige
Abstand des ersten Nulldurchganges aufgelistet.



D1ST

fib. 9-3 a-d ftutokorrelationsfunktionen fir die Gebiete 2,4,6,9; Iso-
linienabstand: 0.05; X-Koordinate: Ost-West Verschiebung;
Y-Koordinate: Nord-Sid Verschiebung.
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Tab. 9.2 Lage der Hauptachsen der Autokorrelationsfunktionen
und Abstand des ersten Nulldurchganges.

Gebiet  Skalar Orientierung der Nulldurchgang
grolRen Halbachse kleine Haibach /km
1 Temp N-S 135 x 90
2 Temp N-s 150 x 72
3 Temp N-s 126 x 100
4 Temp NNO - SSw 75 x 45
5 Temp NNO - SSw 93 x 48
6 Temp NW - so 63 x 41
7 Temp (W - so) 53 x 51
8 Temp NW - so 75 x 45
9 Temp W- o 90 x 51
10 Temp NW - so 75 x4
1 Temp NW - so 54 x 42
12 Temp (W - so) 51 x 44
10 Attenu NO - Sw 69 x 48
1 Attenu NO - Sw 150 x 36
12 Attenu - - 75 x 72

Die eingeklammerten Werte stehen fir nur schwach
ausgepragte Anisotropie der Funktion.

Die Autokorrelationsfunktionsfunktionen der Gebiete 1 - 3 im Kanaren-
becken zeigen die groRten Werte der ersten Nulldurchgénge sowie der
Absténde der folgenden Nulldurchgange. Im Gebiet des Nordatlantischen
Stromes bei 50<N ist die Orientierung der groRen Halbachse von NNO nach
SSW gerichtet, die ersten Nulldurchgange liegen bei 75 - 93 km bzw.
45 - 48 km fur die kleine Halbachse (Gebiet 4 und 5). Nordlich des
Nordatlantischen Stromes zwischen %N und 60<N, in einem sehr wirbel-
reichen Gebiet, liegen die Werte der grofRen Halbachse bei 53 - 75 km,
diejenigen der kleinen Halbachse bei 45 - 51 km. Die Vorzugsrichtung
liegt hier NW - SO orientiert (Gebiete 6 - 8). Westlich davon im Labra-
dorbecken ist dagegen eine klare W - 0 Orientierung erkennbar (Gebiet 9).
Die Gebiete 10 - 12 sind vor allem in Bezug auf den Vergleich der Hori-
zontalskalen von Temperatur und Attenuation von Interesse. Die Horizon-
talverteilungen dieser Skalare sind fir diese Gebiete bereits in Kap. 8.
diskutiert worden. Die Autokorrelationsfunktionen der Attenuationsver-
teilungen zeigen dabei einen asymptotischen Verlauf in Bezug auf das



Nullniveau der Korrelation. Dies gilt vor allem fir die Gebiete 10 und
12 (Abb. 9-3 h, j). Betrachtet man nur das Gebiet 12, so zeigt die zu-
gehorige Autokorrelationsfunktion der Temperaturverteilung ein deut-
liches Schwingen um das Nullniveau (Abb. 9-3 g). Der unterschiedliche
Verlauf der Funktionen fihrt dazu, daR die Nulldurchgédnge bei dem At-
tenuationsfeld bei groReren Absténden liegen. Bis zum ersten Nulldurch-
gang zeigen beide Funktionen Kkeine ausgepragten Vorzugsrichtungen
(Abb. 9-3 g, 1). Die in Kap. 8. angesprochene deutliche zonale Struktur
der Attenuationsverteilung im Gebiet 11 (s. Abb.8-4)(41=W - #4=W) au-
Bert sich auch in der deutlichen Vorzugsrichtung der Autokorrelations-
funktion (Abb. 9-31). Im Gegensatz dazu zeigt die Temperaturverteilung
deutliche Meridionalstrukturen. Dies schlagt sich auch in der isotro-
pen Form der Autokorrelationsfunktion nieder (Abb. 9-3f).

Zusammenfassend l1&Bt sich feststellen, daf typische Horizontalskalen
im Bereich des Nordatlantischen Stromes und im Kanarenbecken in der
gleichen GroRenordnung wie die von anderen Autoren gemachten Beobachtun-
gen liegen. So fanden Barnett et.al. (1977) im subtropischen Pazifik bei
BN, 15%=W typische Horizontalskalen der Temperatur von 195 x 56 km,
wahrend van Woert (1982) sudlich davon bei 30 <N Skalen von 85 x 32 km
feststellte. Dabei beruht nur letztere Verdffentlichung auf dem gleichen
MeRprinzip wie die hier vergestellten Werte, da Barnett et.al. sich
auf eine Reihe von XBT-Messungen stutzten.

9.2.Varianzspektren

Horizontalverteilungen passiver Skalare konnen neben der beschreiben-
den Analyse der sichtbaren Phanomene auch durch die statistische Analy-
se der Varianzverteilung auf einzelne Wellenzahlen beschrieben werden.
Damit konnen sowohl die signifikanten Raumskalen der Verteilungen be-
stimmt werden als auch Informationen lber den statistisch zufallig an-
zusehenden Teil der Horizontalfelder gewonnen werden. Im folgenden wer-
den daher die theoretischen Vorstellungen turbulenter Prozesse kurz
erlautert und die bisherigen Beobachtungen diskutiert. Im Anschluf} da-
ran werden die Ergebnisse der Spektralananlyse von Temperatur und At-



tenuationsfeldern vorgestellt und in Bezug auf die theoretischen Modell-
vorstellungen analysiert.

9.2_.1.Theoretische Modelle

Um die beobachteten Varianzspektren mit bestehenden Turbulenztheorien
vergleichen zu konnen, ist es notwendig, die Voraussetzungen der Theo-
rien zu betrachten.

Alle Turbulenztheorien gehen von der Existenz eines Tréagheitsbereichs
aus, in dem es keine nennenswerten Quellen und Senken der Energie gibt.
Im vorliegenden Fall wird von den Daten ein Skalenbereich von ca. 2.5 -
250 km abgedeckt. Typische Horizontalskalen der Quellen der kinetischen
Energie liegen im Bereich der winderzeugten Oberflachenwellen (~100 m)
und der groRraumigen meteorologischen Windsysteme (>1000 km) und befin-
den sich damit auferhalb des hier betrachteten Skalenbereiches. Das
gleiche gilt fur die Nettowarmeflie, die ebenfalls nur bei sehr klei-
nen Wellenzahlen als Quelle barokliner Energie anzusehen sind. Der Be-
reich von 10 - 400 km kann nach Freeland, Rhines und Rossby (1975)
durch ein absolutes Energiemaximum dominiert werden, welches aufgrund
energiereicher mesoskaliger Wirbel zustande kommt. Dabei kann durch
nichtlineare Mechanismen Energie durch die Prozesse der baroklinen bzw.
barotropen Instabilitat umgewandelt werden. Typische Skalen fir diese

Prozesse liegen fir mittlere Breiten bei dem ein- bis sechsfachen des
internen Deformationsradius Lqg =/gy D / f , der fir den offenen Ozean
bei ca. 40 - 50 km liegt, g ~bezeichnet hier die reduzierte Schwerebe-
schleunigung, D die typische vertikale Ausdehnung der betrachteten
Schicht und f den Coriolisparameter. Spielen diese Prozesse eine ent-
scheidende Rolle in dem jeweiligen Untersuchungsgebiet, so ist die Vor-
aussetzung eines Tragheitsbereiches fir das Varianzspektrum nicht mehr
erfuillt. Die minimale Langenskala von 2.5 km liegt oberhalb der Mikro-
skala des Turbulenzspektrums, welche durch die dreidimensionale isotro-
pe Turbulenz charakterisiert ist. Die langwellige Begrenzung ist von
den jeweiligen Schichtungsparametern abhéngig, liegt aber fir dreidimen-
sionale Wirbel zwischen 0.1 m (stabile Schichtung) und 10 m (instabile



Schichtung, doppeldiffusive Prozesse)(Woods, 1980). Die endgiltige
Energiedissipation erfolgt erst unterhalb der Kolmogorov-Skala (=1 mm)
durch molekulare Dissipation. Durch das Brechen von Oberflachenwellen
und internen Wellen kann ebenfalls Energie dissipiert werden. Typische
Langenskalen interner Wellen liegen am unteren Rand des hier betrachte-
ten Skalenbereichs und konnen demzufolge ebenfalls zu einer Modifika-
tion des Tragheitsbereiches fihren. Weiterhin koénnen nach Hasselmann
(1971) diese Wellen aufgrund nichtlinearer Prozesse Bewegungen auf gro-
Beren Skalen induzieren. Jedoch sind die physikalischen Prozesse der
Wechselwirkungen von internen Wellen und mesoskaligen Wirbelfeldern
noch unklar. So wird sowohl ein Energietransfer von internen Wellen
zum Wirbelfeld (Muller, 1974) als auch der entgegengesetzte Transfer
prognostiziert (Ruddick, 1980).

Das Verhdltnis der hier betrachteten Horizontalskalen mit den zugehori-
gen Vertikalskalen gestattet in erster Ndherung die Beschrankung auf
zweidimensionale physikalische Prozesse fir die Beschreibung der beo-
bachteten Varianzen. Dies bedeutet aber, da die grundlegenden Betrach-
tungen von Kolmogorov (1941) der dreidimensionalen isotropen Turbulenz
hier keine Anwendung finden konnen. Die groRen Horizontalskalen und
der daraus resultierende EinfluR der Erdrotation lassen die Theorien
der zweidimensionalen mesoskaligen Turbulenz von Kraichnan (1967) sowie
der geostrophischen Turbulenz fir die Atmosphare von Charney (1971)
und Blumen (1978) am sinnvollsten erscheinen. Diese Theorien sollen im
folgenden kurz erlautert werden.

Die Theorie der zweidimensionalen Turbulenz geht von der Vorticity w

als Erhaltungsgrofle fir ein homogenes, inkompressibles und reibungs-
freies Medium aus:

Dabei wirken weder Gezeiten- noch Gravitationskrafte. Aus GI. (9.2)
ergibt sich, dal neben der Energie E auch die Enstrophie « als quadra-
tische Invariante des Systems erhalten bleibt:



9.3) E = jp ff v2 dx dy = konstant
Ti= ff ()2 dx dy = konstant

Wahrend sich hiernach im Wellenzahlspektrum ein Fluf von Enstrophie
hin zu hoheren Wellenzahlen einstellt, wird gleichzeitig ein entgegenge-
setzter FIuB turbulenter kinetischer Energie zu kleineren Wellenzahlen
erforderlich. Fur das Energiedichtespektrum gilt nach dieser Theorie

.9 E(k) ~ n2/3 k-3
und fur die Temperaturvarianzdichte
9.5 Ej(k) ~ xy n-1/3 k-1

wobei xj die Temperaturvarianz und k die Wellenzahl darstellt. Der un-
terschiedliche Verlauf von E(K) und Ey(k) erklart sich daraus, daf
Kraichnan die Temperatur als rein passiven Skalar betrachtet, und Ey(k)
somit nur von k und der Dissipationsrate der Enstrophie und der Tempera-
turvarianz selber abhéngt. Aus der Dimensionsanalyse ergibt sich dann
der k-1 Abfall fir die Temperaturvarianzdichte.

Die Theorie der quasi-geostrophischen Turbulenz bezieht die Schichtung
sowie Divergenzen im Stromungsfeld mit ein, die zu vertikalen Abhéngig-
keiten der Stromung fihren. Dies jedoch bedeutet die Moglichkeit von
Streckung und Stauchung von Wirbelelementen, d.h. die Vorticity w ist
keine individuelle Erhaltungsgrofle mehr. Bei reibungsfreien, adiabati-
schen Bewegungsvorgangen auf einer rotierenden Erde ist jedoch die
potentielle Vorticity q eine individuelle Erhaltungsgrofie. Bei quasi-
geostrophischen Bewegungsvorgangen existiert nach Charney (1971) neben
der totalen Energie die Varianz der potentiellen Vorticity t)” (Cfoten-
tielle Enstrophie”’) als quadratische Invarianten des Systems. Die Erhal-
tung der potentiellen Vorticity gilt streng genommen nur fir geschich-
tete Medien, ansonsten wird die pseudo-potentielle Vorticity erhalten.
Nimmt man den Prozess der baroklinen Instabilitat als Ursache fur die
Entstehung mesoskaliger Wirbelfelder an, so erfordert die Erhaltung
der oben genannten Grofen einen Flufl turbulenter Kinetischer Energie,



der hauptsachlich zu kleineren Wellenzahlen hin gerichtet ist, wahrend
die potentielle Enstrophie nur zu héheren Wellenzahlen flielt (s. Onken,
1986). Fir das Energiedichtespektrum gilt nach dieser Theorie:

(9.6) E(k) ~ n2/3 k-3
und flr die Temperaturvarianzdichte
.7 Ej(k) ~ n°2/3 N2 (g a)-2 k-3

wobei g die Schwerebeschleunigung darstellt, a den Warmeausdehnungs-
koeffizient und N die Brunt-Vaisald-Frequenz. Die identischen spektra-
len Abfalle fur E(K) und Ej(k) ergeben sich aus der Verwendung der hy-
drostatischen Relation und der Annahme eines idealen Gases. Nach Anga-
ben von Charney kann diese Theorie auch fur Gebiete mit starker baro-
kliner Anregung Anwendung finden.

Als dritter Punkt soll noch die Theorie von Saunders (1972b) erwahnt
werden, der ebenfalls von der geostrophischen Annahme ausgehend fir
das Energiedichtespektrum

(9.8)  E(K) ~ n2/3 k=3

und unter Verwendung der thermischen Windgleichung fir die Temperatur-
varianzdichte

9.9) ET(k) ~ n2/3 f2 (g a)"2 H-2 k-5
prognostiziert. Dabei ist H die (atmospharische) Skalenhohe.

Die quasi-geostrophischen Annahmen der obigen Theorien fihren dazu,
dal der EinfluR der oberen und der unteren Rander nicht bericksichtigt
wird, d.h. sie gelten streng genommen nur fur das Innere eines Mediums.
Der EinfluR der Rander wird hingegen in der zweidimensionalen Theorie
nach Blumen (1978) mit einbezogen. Danach verschwindet die potentielle
Vorticity g im inneren des Mediums und als Invarianten des Systems er-
geben sich die totale Energie und die verfiigbare potentielle Energie an

der Oberflache der Flissigkeit, fir die dann gilt



(9.10) EVP(K) ~ k-5/3

Eine gleiche spektrale Abhangigkeit ergibt sich nach dieser Theorie
auch fir die Varianzdichte eines passiven Skalars.

Aus den oben diskutierten Turbulenztheorien ergeben sich jeweils auch
die Spektren der Temperaturvarianz. Dabei wird die Temperatur nicht
streng als passiver Skalar betrachtet. Daher ist es nicht ohne weite-
res moglich, das Varianzspektrum eines passiven Skalars, wie es etwa
das Phytoplankton in bestimmten Wellenzahlbereichen ist, mit demjeni-
gen der Temperatur gleichzusetzen (Lesieur und Sadourny, 1981). Zwei
Punkte mussen dazu betrachtet werden. Zum einen muB eine Definition
gefunden werden, unter welchen Voraussetzungen das Phytoplankton als
passiver Skalar angesehen werden kann und zum anderen muf} die Varianz-
dichte eines passiven Skalars bestimmt werden. Dazu wird im folgenden
im wesentlichen die Arbeit von Denman und Platt (1976) als Quelle ver-
wendet. Danach konnen zwei Regime unterschieden werden: Ist die typi-
sche Zeitskala der turbulenten Bewegungsvorginge x™ um ein vielfaches
kleiner als die Zeitskala der Phytoplanktonreproduktion Xp, so kann
das Phytoplankton als passiver Skalar angesehen werden. Ist jedoch
Xp « xt, so mul die Reproduktionsrate bericksichtigt werden, wahrend
z.B. die Temperaturvarianz von niedrigen Wellenzahlen zu hohen Wellen-
zahlen transportiert wird, flieft hier, bedingt durch die Reproduk-
tion, Varianz bei allen Wellenzahlen in das Spektrum ein. Fir die
Varianzdichte des Phytoplanktons bedeutet dies:

(9.11) Ep() ~ xp e-1/3 k-5/3
fir xp » xt bei lokaler isotroper Turbulenz und
(9.12) Ep(K ~ xp r-1 k1

fir Xp « XE. Dabei ist r der Wachstumsparameter, e die Dissipations-
rate und Xp die Phytoplanktonvarianz. Die Grenze zwischen beiden Regimen
liegt flUr ozeanische Verhaltnisse nach Denman und Platt (1976) bei
einer kritischen Wellenzahl kc = 0.2 - 20 km-1. Fir k < kc gilt demnach



Epik) ~ k“1, fur k > kc entsprechend Ep(k) ~ k'5/3. AbschlieRend sei
nochmals bemerkt, dal diese Betrachtung streng genommen nur fir drei-
dimensionale isotrope Turbulenz gilt. Einem weiteren Ausbau dieser
Theorie zufolge soll das Varianzspektrum ein absolutes Maximum bei
k = 0.25 kc besitzen und zu kleineren Wellenzahlen schnell abfallen
(Denman et.al, 1977). Der Einflull unterschiedlicher Wachstumsparameter
fir verschiedene Phytoplanktonarten fihrt zu Differenzen in den Absolut-
werten der Varianzdichten, nicht jedoch zu unterschiedlichen Formen
der Spektren.

Die Form des Varianzdichtespektrums eines passiven Skalars im Fall zwei-
dimensionaler horizontaler Turbulenz, d.h. bei Vernachlassigung barokli-
ner Effekte, ist nach Lesieur und Saudourny (1981) im Enstrophie-Trag-
heitsbereich proportional der Enstrophie und nicht der Energie. Dies
bedeutet einen k-1 Abfall im Falle zweidimensionaler Turbulenz und ist
demnach identisch mit dem spektralen Abfall der Temperaturvarianzdichte
(Gl. 9.5). Betrachtet man die quasi-geostropische Turbulenztheorie nach
Blumen (1978), so ergibt sich fur einen passiven Skalar ein gleicher

spektraler Abfall wie fur die Energiedichte, d.h. eine Proportionalitéat
zu k-5/3.

Zusammenfassend 1akt sich feststellen, daR die unterschiedlichen Ansatze
der theoretischen Behandlung groRskaliger turbulenter Prozesse keine
einheitlichen spektralen Formen in den Tragheitsbereichen ergeben. Fir
die Temperaturvarianzdichte folgen hiernach Abfalle proportional k 1

bis k'3 bzw. bis k-5, fir passive Skalare Abfalle proportional k~I bis
k-3.



9.2.2.Bisherige Beobachtungen

Messungen der Turbulenzspektren von Temperatur und Phytoplankton wurden
in der Vergangenheit vor allem vom Schiff und vom Flugzeug aus durchge-
fihrt. Dabei sollen im folgenden nur die reinen Oberfl&chenmessungen
der Temperaturvarianz mittels Radiometer behandelt werden. Eindimensio-
nale Analysen fur Skalen von 100 m - 10 km von McLeish (1970) ergaben
einen spektralen Abfall zwischen -2 und -1.5 im Bereich von 500 m -
10 km. Saunders (1972a) ermittelte mittels flugzeuggetragener Radiome-
termessungen im Mittelmeer einen -2.2 Abfall fur eindimensionale Tem-
peraturvarianzspektren bei Wellenzahlen zwischen 5103 km-1 und
2*10_1 km-1. Den isotropen Teil des zweidimensionalen Wellenzahlspek-
trums bestimmten Holladay und o Brien (1975) fir den Bereich von
4 - 20 km proportional zu k-5. lhre Untersuchung erstreckte sich auf
das Auftriebsgebiet vor der Kiiste Oregons. Alle diese Spektren beruhen
auf flugzeuggetragenen Messungen, wobei die Daten jeweils auf gleichab-
standige horizontale Gitter interpoliert werden muten. Direkte Schiffs-
messungen von Fieux et.al. (1978) ergaben fir den Skalenbereich von
1 - 64 km einen -2 Abfall. Die Bestimmung der mesoskaligen Variabilitat
von satellitengetragenen Radiometern wurden von Deschamps et.al. (1981)
erstmals durchgefiihrt. Dabei verwendeten sie die in Kapitel 9.3. noch
néher beschriebene Strukturfunktion zur Beschreibung der statistischen
Variabilitat. Fir eine Reihe von Untersuchungsgebieten im Mittelmeer
und dem ostlichen Nordatlantik fanden sie einen mittleren spektralen
Abfall von entsprechend -1.8 und -1.9 fir Skalenbereiche von 3 - 30 km
sowie 40 - 100 km. Fir Seegebiete in der Biskaya fanden Deschamps et.al
(1984) einen -2 Abfall fur eindimensionale Temperaturvarianzspektren
bei Langenskalen bis 100 km.

Varianzspektren der Phytoplanktonverteilung wurden bislang vor allem
durch fluorometrische Messungen auf Skalen kleiner als 10 km vermessen.
Die erste derartige Bestimmung wurde von Platt (1972) durchgefiihrt, der
fir Skalen von 1 m - 1 km eine Varianzdichte proportional k-5/3 fest-
stellte. Temperatur- und Phytoplanktonspektren aus dem Gebiet des St.
Lorenz-Stromes aus 5 m und 8 m Tiefe zeigten nach Denman (1976) einen



-2 Abfall im Skalenbereich 100 m - 10 km. Beide MessgroéRen waren danach
Uber das gesamte Spektrum signifikant kohdrent. Dennoch zeigten sich
bei Wellenzahlen zwischen k = 10“3 m-1 und 10*2 m~l deutliche Unter-
schiede, die auf biologische Mechanismen schlieBen lassen. Messungen
vom driftenden Schiff in der Biskaya und im tropischen Atlantik zeigten
fir Temperatur und Phytoplankton einen -2 Abfall fir Wellenl&ngen von
10 m bis 100 m, dartberhinaus bis 1 km einen —1 Abfall (Fasham und Pugh,
1976). Die Messungen wurden zwischen 15 m und 100 m Tiefe durchgefihrt.
Unterschiede ergaben sich danach auch in der Kohdrenz beider MeRreihen,
was die Autoren auf unterschiedliche kritische Wellenzahlen kc (s. Kap.
9.2.1.) zurickfihren. Signifikante Kohdrenz herrschte zur Zeit der
Planktonblite auch bei groReren Wellenldangen (bis 1 km), wéhrend dies
fur sommerliche Verhdltnisse nicht zutraf. Bei Messungen in den oben
angefiihrten Langenskalen muR der Einfluf interner Wellen auf die Koha-
renz von Temperatur und Phytoplankton mit berucksichtigt werden. Eine
umfassende Darstellung der statistischen Behandlung von Phytoplankton-
variabilitaten findet sich bei Fasham (1978). Alle bisher diskutierten
Messungen liegen an der unteren Grenze der in dieser Arbeit behandelten
Langenskala. Die erste und bislang einzige Arbeit, bei der Varianzspek-
tren direkt aus Satellitendaten gewonnen wurden, stammt von Gower et.al.
(1980). Die Autoren benutzten LANDSAT-MSS-Daten aus dem Jahre 1976, um
fir ein Gebiet sudlich Islands das Varianzspektrum aus der aufwartsge-
richteten Strahldichte bei 500 - 600 nm zu bestimmen. Dabei ergab sich
fir den isotropen Teil der zweidimensionalen Varianzdichte ein mittlerer
Abfall von -2.92 zwischen 2 und 60 km. Auf diesen Skalen muf} die wachs-
tumsbedingte Eigendynamik der Phytoplanktonpopulationen jedoch schon
beriucksichtigt werden, so daB die Annahme eines passiven Skalars fir
die Interpretation der Daten nicht mehr ohne weiteres zutrifft.



9.2.3.Eindimensionale Varianzspektren

Fir die Analyse der Verteilung der Temperatur- bzw. Tribungsvarianz
auf einzelne Wellenzahlen wurde die Fouriertransformation verwendet.
Danach kann die Varianz einer MelgroRe $ dargestellt werden als

(9-13) ECK) =1 $(X) e-ikx dx

- 00

wobei k die Wellenzahl und x eine beliebige Koordinatenrichtung dar-
stellt. Die Varianzspektren geben Aufschluf dariber, wie die Varianz
eines stochastischen Prozesses (ber die Wellenzahlen verteilt ist
(Jenkins und Watts, 1968). Voraussetzung hierfir ist die Stationaritat
der betrachteten MeRreihe. Der abgedeckte Wellenzahlbereich wird be-
schrankt durch die Lange L der Melireihe selber sowie durch den Abstand
AL der einzelnen MeRwerte voneinander.

(9.14)  kmax

1/2AL Nyquist-Wel lenzahl

1A-

kmin

Eine effektive Methode zur Berechnung der Spektren bietet die von Cooley
und Tukey (1965) eingefihrte Fast-Fourier Transformation (FFT), die im
folgenden bei der Berechnung der Spektren verwendet wurde.

Die Betrachtung mehrerer MeRreihen gestattet es weiterhin, die Kovari-
anzen derjenigen Komponenten zu bestimmen, die in Phase bzw. auller
Phase sind. Dies geschieht durch Berechnung der Kospektren E”g und
Quadraturspektren Eq. Das resultierende Kreuzspektrum hat dann die
Form

EKr = eKo " 1 eQ

Daraus ergeben sich das Phasenspektrum

$p(k) = arctan ( - Eg(k) / E«0(K) )

und das Koharenzspektrum



wobei E~A(K) und E2(k) die Wellenzahlspektren nach GI. (9.13) fur die
EinzelmeBRreihen sind.

Neben der Methode der Fourier-Transformation wurde auch die Analyse
mittels der Strukturfunktion verwendet. Allgemein ergibt sich diese

Funktion fir isotrope Zufallsprozesse als

wobei N die Gesamtlange der gleichabstandigen MeRreihe T ist und h der
raumliche Versatz der Mefreihe. Der Vorteil der Strukturfunktion gegen-
Uber der Varianzdichte besteht vor allem darin, daf aufgrund der Ver-
wendung von Differenzen zufallige Variationen eine geringere Rolle
spielen und die Bestimmung der Funktion exakter ist. Der Zusammenhang
zwischen Strukturfunktion und Varianzdichtespektrum E(k) und Autokorre-
lationsfunktion C(h) IaBRt sich nach Panchev (1971) fir homogene und
isotrope Zufallsprozesse darstellen als

(9.16)  Dr(h) {) @ - cos2irkh) E(k) dk

DT (h)

C(0) - C(h)

Nimmt man fir das Varianzdichtespektrum einen Tragheitsbereich an, bei
dem gilt

(9.17) E(k) ~ kn
so kann fir Dj(h) nach GI. (9.16) gelten
(9.18) Dj(h) ~ h-P , p = n+l

sobald n > 1 ist. Der spektrale Abfall des Varianzdichtespektrums kann
somit direkt aus dem Verlauf der Strukturfunktion abgeleitet werden.



Die Homogenitat der Felder ist von besonderer Bedeutung, da durch Ver-
letzung dieser Voraussetzung fehlerhafte spektrale Abfalle zustande
kommen koénnen. So ergeben sich fir Frontalzonen -2 Abfalle in den Spek-
tren, was den theoretisch vorhergesagten Werten nahe kommt (Kap. 9.2.1.).
Die Strukturfunktion verlauft dagegen proportional h2. Daher wurde fir
alle in Abb. 9-1 gezeigten Gebiete eine Trendelimination vorgenommen.
Im Falle vollkommener Isotropie wirden die 4 Strukturfunktionen fir
alle Richtungen einen identischen Verlauf besitzen. Anisotrope Kompo-
nenten hingegen schlagen sich in der Verschiebung der einzelnen Funk-
tionen nieder, wobei die Form der Funktion jedoch unbeeinflufft bleibt.

9.2.3.1.Datenaufbereitung

Fir die Berechnung der Strukturfunktionen wurden jeweils quadratische
Gebiete mit 128 bzw. 256 Pixeln Kantenldnge ausgewdhlt. Die geographi-
sche Auflosung der Daten liegt zwischen 1.2 km und 2 km und ist abhan-
gig von der Lage des Datenausschnittes in Bezug auf den LotfulRpunkt des
Satelliten (s. Kap. 4.). Die Funktion wurde fir vier Richtungen, ent-
sprechend 0=, 45=, 0=, 135= aufgestellt. Die Lage der Mittelpunkte der
einzelnen Gebiete ist in Abb. 9-1 wiedergegeben. Der raumliche Versatz h
variiert zwischen 1 Pixel und 64 bzw. 128 Pixeln. Ein Teil der Daten
wurde mit einem 3 x 3 Medianfilter geglattet. Bei der Mehrheit der Daten-
satze wurden die Oberflachentemperaturen verwendet, bei einigen Ausnah-
men jedoch auch die Helligkeitstemperatur des Kanal 4 des AVHRR, da das
Rauschniveau dieser Daten deutlich geringer ist. Fir diese Falle muf
gepruft werden, ob Fluktuationen in der atmospharischen Transmission
und in der mittleren Atmospharentemperatur existieren. Bei der "Split-
Window”” -Methode (Kap. 3.3.) zeigten sich jedoch auch auf Skalen
< 300 km Variationen von bis zu 1 K in dem atmosphdrenbedingten Tempe-
raturanteil. Daher ist in solchen Féallen die Verwendung der korrigierten
Oberflachentemperaturen notwendig. Bei den Daten des CZCS wurde jeweils
der diffuse Attenuationkoeffizient als EingabegriBe verwendet.

Die Glattung der Daten mittels Medianfilterung bewirkt einen Bias bei
der Bestimmung der Strukturfunktion wie des Varianzdichtespektrums.



Nach Deschamps et.al. (1984) gilt dies jedoch im wesentlichen fir kleine
Werte von h. Danach ist der Bias bei h > 3a geringer als 10*, wobei a
die Seitenlange des verwendeten Filters ist. Fir groRere Werte von h
kann der Einfluf der Glattung vernachlassigt werden.

Bei der Trendelimination wurden an 400 Uber das Gebiet gleichverteilten
Stutzstellen ein zweidimensionales Polynom erster bzw. zweiter Ordnung
angepalt. Fir alle Strukturfunktionen muBte gemall Deschamps et.al. (1984)
aullerdem gelten

(9.19) (12 h2 « D(h)

wobei T wiederum die MeBgroBe darstellt. In keinem Fall wurde ein An-
stieg der Strukturfunktion >1.3 beobachtet, was dafir spricht, daf die
Homogenitatsforderung erfullt wurde.

Fir die in Abb. 9-2 dargestellten Gebiete wurden eindimensionale Tem-
peratur- und Attenuationsspektren sowohl fir meridionale Richtung
(Spalten) als auch fir zonale Richtung (Linien) berechnet. Um eine
statistische Absicherung der Spektren zu gewahrleisten, ist es notwen-
dig, eine genlgend groRe Zahl von Freiheitsgraden, d.h. Einzelrealisa-
tionen zu bekommen. Dies ist fir eindimensionale Spektren in diesem
Fall nur moglich, indem raumlich parallele MelRreihen genommen werden.
Dabei wurden jede 4. Spalte bzw. Zeile des jeweiligen Datenausschnittes
verwendet, wobei jede einzelne Linie/Spalte als Einzelrealisation be-
trachtet wurde. Diese Einzelrealisationen setzen sich aus je 256 bzw.
128 Werten zusammen. Ein Teil der Datensdtze wurde vorher mit einem
3 x 3 Medianfilter geglattet. Analog zu dem EinfluB auf die Struktur-
funktion erzeugt diese Glattung einen Bias im Wellenzahlbereich k > 1/3a,
entsprechend 0.11 m-1 fir eine geographische Auflésung von 1.2 km. Vor
der Berechnung der Spektren wurde ein linearer Trend mittels der Me-
thode der kleinsten Quadrate eliminiert und die Daten wurden mit einem
Hanning-Filter der Form I(t) = [ sinU M 0 ]2 behandelt. Dabei ist M
die Lange der MeBreihe. Die so gewonnenen Varianzdichtespektren geben

AufschluR tUber die mittlere Verteilung der Varianz in zonaler bzw. meri-



dionaler Richtung. Nur im Falle totaler Isotropie des Feldes wird da-
durch auch die Gesamtvarianz erfaft.

Die Spektren und Strukturfunktionen werden im langwelligen Bereich
durch die Grofe des MeBgebietes beschrankt. Das kurzwellige Ende dage-
gen ist durch das Aufldsungsvermégen der Sensoren bestimmt. Zufallige
Fluktuationen durch das Instrumentenrauschen erzeugen eine spektrale
Varianzdichte der Form

En = xn Ap

ATn = Tn

wobei xn die Varianz des Rauschniveaus und Ap die geometrische Auflo-
sung der Daten ist. Dieser Effekt fihrt zu einer Abflachung des Spek-
trums bei den grolRten Wellenzahlen. Signifikante Informationen kdénnen
daher erst bei Werten E > En gewonnen werden. Nimmt man ein NEAT von
0.1 K fir den Kanal 4 des AVHRR und von 0.3 K fir die Oberflachentem-
peraturfelder, so ergibt sich fir die groRte verwendete Aufldsung von
1.2 km ein En von 0.017 bzw. 0.108 C-2 km. Aus den in Tab. 3.1 aufge-
listeten Signal/tRauschverhaltnissen des CZCS folgt ein entsprechender
Wert fir En von 0.027 m-2 km. Die Lage von En im Spektrum des Gebietes
15 (Tab. 9.1) ist in Abb. 9-4 beispielhaft verdeutlicht. Es zeigt sich,
dal bei einer geographischen Auflésung von 1.2 km signifikante Informa-
tionen erst fur Wellenldngen > 10 km gewonnen werden konnen.

Die Glattung der Daten fuhrt zwar zu einer Verminderung der instrumen-
tenbedingten Varianz, jedoch ist durch den gleichzeitig eingefihrten
Bias bei groBen Wellenzahlen die Interpretation der Spektren in diesem
Bereich unsicher. Generell werden daher im folgendem nur die Wellen-
zahlen <0.1 km-1 betrachtet. Bei geringeren geographischen Aufldsungen
(bis 2 km) liegen die Grenzen fir den signifikanten Teil der Spektren
entsprechend bei kleineren Wellenzahlen (0.06 km-1).

Der Vergleich von Spektren aus 10 Linien/Spalten und der Strukturfunk-
tion zeigt einen deutlich den glatteren Verlauf letzterer (Abb. 9-4c).
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Die Verwendung von 64, Uber das Gebiet gleichverteilten Linien/Spalten
im Abstand von jeweils ca. 5 km, zeigt ein deutlich glatteres Spektrum
(Abb. 9-4b) als bei der Verwendung von nur 10 benachbarten Linien/
Spalten (Abb. 9-4a). Das eingezeichnete 95%-Konfidenzintervall ist auch
fur alle folgenden eindimensionalen Spektren giiltig.

Die Korrelation der parallelen Einzelmessungen entlang der Linien und
Spalten zueinander gibt Aufschlufl Uber das Isotropieverhalten des je-
weiligen Feldes. Im Idealfall sollten fur alle Wellenzahlen signifikante
Koharenzen zwischen den Parallelmessungen herrschen, d.h. die Varianz-
verteilung auf die einzelnen Wellenldngen ist fir das gesamte Feld
gleich. Dies ist im allgemeinen nicht der Fall. Zur Prifung dieses Sach-
verhaltes wurden fir einzelne Gebiete 5 Varianzdichtespektren aus je-
weils 4 benachbarten Linien/Spalten berechnet. Dabei wurde zusatzlich
zu dem oben genannten Verfahren auch noch eine logarithmische Mittelung
im Spektralbereich durchgefihrt, bei der ca. 20 Spektralwerte pro Dekade
erzeugt werden. Diese Spektren wurden im Abstand von jeweils 64 Linien/
Spalten, entsprechend etwa 77 km erstellt. Phase und Kohdrenz zwischen
den Spektren ist fir ein Gebiet (9) in Abb. 9-5 wiedergegeben. Die
Durchnummerierung der MeRnummer im Kopf der Graphiken von 1 bis 5 gibt
die Lage der MeBRreihe wieder. Ebenso ist gekennzeichnet, ob es sich um
Linien (zonal) oder Spalten (meridional) handelt. In den Kohdrenzspek-
tren ist sowohl die 95* Signifikanzschwelle der Nullkohdrenz als auch
der 95% Vertrauensbereich der Werte, die oberhalb der Schwelle liegen
eingezeichnet. Es zeigt sich, daf parallele Einzelrealisationen in der
Regel fir Wellenzahlen < 0.02 km-1 signifikant kohdrent sind und erst
ab 0.11 km-1 ein deutliches Absinken unter die 95% Signifikanzschwelle
der Nullkoharenz stattfindet. In diesem Teil des Spektrums dominiert
jedoch schon das Signal des Instrumentenrauschens. Allerdings sind Ein-
briche auch bei kleineren Wellenzahlen vorhanden und kénnen als Indiz
fur Anisotropie des Feldes gedeutet werden. Meridional- und Zonalkom-
ponenten der Spektren sind in der Regel ebenfalls lber den oben genann-
ten Wellenzahlbereich signifikant kohdrent und sind aus der Isotropie
der Felder erklarbar. Das ist anhand zweier Beispiele fir die Gebiete
1 und 9 in Abb. 9-6 verdeutlicht.
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9.2.3.2.Temperaturspektren

Fir die Analyse der Temperaturstrukturfunktion kamen 29 Gebiete in Fra-
ge, bei denen die in Kap. 9.2.3. diskutierten Voraussetzungen zutrafen.
Dabei stellte sich heraus, daB monoton ansteigende Funktionsverlaufe
in der Regel nur fir Horizontalskalen von h < 70 km vorhanden sind.
Die Werte fir die Strukturfunktion liegen zwischen 5*10-3 und 0. In
Abb. 9-7 a-d sind fur vier ausgewdhlte Gebiete, die den gesamten be-
trachteten geographischen Bereich abdecken, die Strukturfunktionen
wiedergegeben. Sie reprasentieren in etwa die vorkommenden Verlaufe
der Funktionen. Existieren signifikante varianzreiche Skalen, so zeigt
die Strukturfunktion ein Abflachen zu konstanten Werten hin, wie aus
Abb. 9-7a ersichtlich ist, wo fir die Zonalkomponente (90<) bereits
fir Horizontalskalen ab 10 km ein Abflachen auftritt. Die zugehérige
Autokorrelationsfunktion zeigt entsprechend eine deutliche zonale Orien-
tierung (Abb. 9-3d) und schon fiir geringe Horizontalskalen den Ubergang
in einen flacheren Funktionsverlauf. Gleiches gilt fir das Gebiet sid-
ostlich Gronlands (Abb. 9-7b) und die zugehérige Autokorrelationsfunk-
tion (Abb. 9-3c). Fir Gebiete zwischen dem stufenfdérmig angeordneten
Frontensystem der Polarfront, die eine relativ homogene Temperaturver-
teilung besitzen, zeigen die Strukturfunktionen konstante Anstiege bis
zu Horizontalskalen h ~ 100 km mit Werten fir p ~ 0.9 - 1.2 (Abb. 9-7¢).
Das Abflachen der Kurven bei kleinem h ist durch das hdéhere Rauschniveau
des NOAA-6-AVHRR gegeniiber dem NOAA-7-AVHRR erklarbar. Generell fihrt
der Einlufl des Instrumentenrauschens zu niedrigeren Werten fir p, da
fiur das gleichverteilte Rauschen eine konstante Struktur funktion (p = 0)
resultiert. Ein Beispiel der Strukturfunktionen im Kanarenbecken ist
in Abb. 9-7d wiedergegeben. Der Exponent p ist hier mit 0.5 sehr klein,
was jedoch nicht fir alle berechneten Strukturfunktionen dieses Gebietes
gilt. Nimmt man alle 29 Gebiete zusammen, so ergibt sich Ffir Horizontal-
skalen bis 70 km eine Verteilung der Exponenten p gemalR Abb. 9-8. Dabei
sind jeweils mittlere p-Werte fir die 4 Strukturfunktionen eines Gebie-
tes angepallit worden. In einigen Fallen zeigten nicht alle 4 Komponenten
ein stetiges Verhalten bis h = 70 km. Die abweichende Komponente wurde
dann bei der Anpassung von p nicht beachtet. Das Histogramm zeigt eine
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Verteilung der p-Werte von 0.4 - 1.3 mit deutlicher Haufung bei 0.8 -
1.0. Als Grinde fir diesen weiten Bereich konnen das Rauschniveau und
mégliche mittlere Temperaturgradienten gelten, die zu kinstlicher Er-
niedrigung bzw. Erh6hung von p fihren. Eine Korrelation bestimmter
p-Werte zu geographischen Bereichen konnte nicht festgestellt werden.
Dies deckt sich mit den von Deschamps et.al. (1984) gemachten Beobach-
tungen fir Skalen von 3 - 100 km. Auch in ihrem Fall lagen die p-Expo-
nenten bei 0.5 - 1.3 mit einer deutlichen Haufung bei p = 1. In Abb. 9-8
ist als weiteres Histogramm die Verteilung der eindimensionalen Varianz-
dichtespektren beziiglich des Exponenten n wiedergegeben. Auch fir diesen
Exponenten zeigt sich eine Verteilung der Realisationen Uber einen wei-
ten Bereich von 1.4 - 2.5 mit einer Haufung bei 2.0. Dies ist bei Vor-
aussetzung homogener und 1isotroper Zufallsprozesse nach Gleichungen
9.16 - 9.18 auch zu erwarten. Wahrend die Strukturfunktion auch bei
Datensatzen berechnet werden kann, bei denen die Wolkenbedeckung keine
quadratischen freien Felder zulaBt, ist dies fir die Varianzspektren
nicht méglich (es sei denn, man beschranke sich auf die gleichen Daten,
was aber nur eine unzureichende Anzahl von Freiheitsgraden bei der
Spektralanalyse und dementsprechend grofRe statistische Unsicherheiten
zur Folge hatte). Aus diesem Grunde ist die Anzahl der Gebiete, fir
die Spektren berechnet wurden, geringer. Eine Auswahl von 4 Varianz-
dichtespektren aus Daten einzelner Uberflige ist in Abb. 9-9 a - d wie-
dergegeben. Dabei sind auch die zugehdrigen varianzerhaltenden Darstel-
lungen gezeigt. Neben den spektralen Abféllen sind (in Klammern gesetzt)
die zugehdrigen p-Exponenten aus den Strukturfunktionen angegeben. Die
Gebiete 1 und 5 im Labradorbecken zeigen spektrale Abfalle von -2.0
und -1.7 fur Wellenzahlen von 0.008 - 0.08 km-1 mit geringen Variationen
im Verlauf der Spektren, die nur selten signifikant sind. Bei kleineren
Wellenzahlen gehen die Spektren in ein Plateau Uber. Die varianzerhal-
tenden Darstellungen zeigen deutliche Maxima zwischen 0.006 km-1 und
0.013 km-1, wobei zonale und méridionale Komponenten voneinander diffe-
rieren. Die Spektren aus Gebiet 21 sudlich der Polarfront zeigen einen
Abfall von -1.8 zwischen 0.008 km-1 und 0.08 km-1 mit angedeuteten

Satteln bei 0.045 km-1 und 0.02 krrrl. Maximale Varianzwerte liegen bei
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0.007 km-1 und sind deutlich groRer als die Maxima der nérdlich gelege-
nen Gebiete 1 und 5, ebenso wie diejenigen des Gebietes 26 im Kanaren-
becken. In letzterem Fall wird fur die Meridionalkomponente kein Maxima
erreicht, vielmehr liegt die maximale Varianz bei der groRten Wellen-
lange. Neben den Szenen einzelner Uberflige sind auch die zusammenge-
setzten Temperaturfeider vom Juli 1981 gemaBR Kap. 6. analysiert worden.
Die kleinskaligen Fluktuationen sind aufgrund des Prozesses der Mitte-
lung mehrerer Datensadtze nur schwer interpretierbar, jedoch kdnnen die
Spektren im langwelligen Teil Informationen Uber die vorherrschenden
Skalen liefern. In Abb. 9-10 sind die Gebiete 36 und 38 aus dem in
Abb. 6-3 gezeigten Temperaturfeld analysiert. Dabei sind die Spektren
fir k < 0.04 km-1 signifikant. Im Gebiet 36 sind zwei Regime mit Ab-
fallen von -2 und -1 erkennbar, die bei ca. 0.015 km-1 getrennt sind.
Das sudostlichere Gebiet =zeigt dagegen einen -1.5 Abfall. Maximale
Varianzen ergeben sich bei etwa 50 - 125 km in meridionaler und 100 -
250 km in zonaler Richtung fir die Polarfrontregion, wahrend im sid-
lichen Teil eine Verteilung der hohen Varianzwerte auf ein breites Band
von 50 - 500 km zu erkennen ist.

9.2.3.3.Attenuationsspektren

Die Spektren der diffusen Attenuation wurden vor allem in Bezug auf
die Korrelation mit den zugehdrigen Temperaturspektren untersucht. Der
zeitliche Versatz von Temperatur- und Attenuationsmessung und die ver-
anderten Wolkenbedeckungen fiihren dazu, dal teilweise die Lage der Un-
tersuchungsgebiete nicht vollkommen Ulbereinstimmt. Ein typisches Bei-
spiel fur die Strukturfunktionen beider skalarer GroBen ist in Abb. 9-11
wiedergegeben. Die Funktionen zeigen Steigungen von p = 0.7 bzw. 0.9
fur Skalen bis 70 km bzw. 40 km und dariberhinaus Oszillationen, die
fur die Attenuation ausgepragter sind, was auf eine klare Verteilung
varianzreicher Prozesse auf einzelne Wellenzahlen schlielen 14Rt. Diese
Wellenzahlen differieren fir die verschiedenen Orientierungen der Struk-
turfunktion voneinander. Auch fir die zonalen und meridionalen Varianz-

dichtespektren konnen analoge Verldufe gefunden werden (Abb. 9-12).
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Abb. 9-10 a-b Eindimensionale Varianzdichtespektren und vananzerhal-
tende Darstellungen der mittleren Oberflachentemperatur

(19.7.-30.7.1981) fir die Gebiete 36 (@) und 38 (b).
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Abb. 9-11 a-b Strukturfunktionen der Temperatur (a) und der diffusen
Attenuation (b) fur des Gebiet 9.
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Abb. 9-12 Eindimensionale Varianzdichtespektren und varianzerhaltende
Darstellungen der diffusen Attenuation (a) und der Tempera-

tur (b) fur das Gebiet 7.



Wahrend das varianzerhaltende Spektrum fir die Temperatur meist nur
ein ausgezeichnetes Maximum im langwelligen Wellenzahlband besitzt,
konnen fir die diffuse Attenuation mehrere Maxima unterschieden werden.
Auch in diesem Fall stimmen die Lage der Maxima nicht lberein.

Das MaBR der Korrelation beider MelRgroéRen laRt sich lber das Koharenz-
spektrum bestimmen. Dazu sind am MeBpunkt 9 ndrdlich der Polarfront
bei 54.5°N, 38<W Koharenz und Phasenbeziehung fiir 10 einzelne MeR-
strecken von je 256 Pixeln (= 307 km) bestimmt worden. Analog zu der
schon oben erwdhnten Methode wurden dabei jeweils 4 benachbarte
Linien/Spalten zu einem Ensemblemittel zusammengefalt. Kohdrenz und
Phasenbeziehung beider Grofen sind in Abb. 9-13 a - b wiedergegeben.
Im Mittel ergeben sich signifikante Kohdrenzen fir Wellenzahlen
< 0.03 km-1, wobei jedoch auch im langwelligen deutliche Abfalle unter
die Signifikanzschwelle auftreten. Diese sind lokal verschiedenen Wel-
lenzahlen zugeordnet. Bei Wellenzahlen >0.03 km-1 zeigen sich groRere
Fluktuationen in der Korellation der beiden MeRreihen. Auffallend ist
der Fall der meridionalen Spektren entlang der Spalte 1, wo auch fur
die kleinsten Wellenzahlen ein Absinken unter die Signifikanzschwelle
zu beobachten ist. Die Elimination einzelner Wolken im Temperaturfeld
kann hier zu einer Verfalschung der resultierenden Spektren gefihrt
haben. Analoges gilt fir die Spektren entlang der Linie 4.

Obige Ergebnisse decken sich mit den in Kap. 8. gemachten Aussagen uber
die visuelle Ahnlichkeit der Felder. Geht man davon aus, daBR fur den
offenen Ozean die diffuse Attenuation im wesentlichen von der Phyto-
planktonkonzentration bestimmt wird, so geben die obigen Rechnungen
Aufschlull Uber den Zusammenhang von Chlorophyll a und Temperatur. Fir
die hier betrachteten Skalen sind bislang keine Beobachtungen bekannt,
die obige Ergebnisse stutzen konnten. Die Horizontalskalen der typi-
schen in-situ-Messungen liegen bei < 10 km und damit unterhalb der
kritischen Grenze, ab der die wachstumsbedingte Eigendynamik der Phyto-
planktonpopulationen wichtig wird
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Attenuation fir 4 verschiedene Linien (1,2,J,4) fir des Gebiet 9.
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9.2.4._Zweidimensionale Varianzspektren

Fir die Bestimmung des reinen isotropen Teils der Varianzen wurden die
Felder gemdR Abb. 9-2 einer zweidimensionalen Spektralanalyse unterzo-
gen. Die diskrete Formulierung der zweidimensionalen Fouriertransfor-

mierten T eines komplexen Feldes x(m,n)

M N
(9.20) T(k,I) =3 J x(mn) Wm" wjn k=0,1,...,M-1
m=0 n=0 i —ni N

mit Wj = exp (2iii/d)

143t sich separieren, da WmlL das Produkt zweier Funktionen ist,
die jeweils nur von m und n abhangen (Eklundh, 1981). Das Feld kann
daher erst beziiglich der Zeilen transformiert werden:

N-1
(9.21)  Ty(m, 1) =1 x(m,n) wjn
n=0
und danach kann die Transformation der resultierenden Matrix Ty(m,I)

beziiglich der Spalten durchgefihrt werden:

M1
(9.22) Tk, = I Ty(m, ) wkt"

m=0
Das resultierende Varianzspektrum in der Wellenzahlebene kx, ky kann
in zwei Teile aufgespalten werden, die jeweils den isotropen und den
anisotropen Anteil der Varianz beinhalten:

(9.23) E(R) = Ei(JI<]) + Ea(B)

Der isotrope Teil EA(Jt<]) ist dabei nur vom Betrag des Wellenzahlvek-
tors abhéngig, wahrend fir den anisotropen Teil auch der Phasenwinkel
bericksichtigt werden mul. Bei der Integration von E(t) lber alle Pha-
senwinkel verschwindet der anisotrope Teil definitionsgemdR. Somit lie-
fert die Summation Uber alle Varianzdichten, die in der Wellenzahlebene
den gleichen Abstand & = |kx + iky | vom Ursprung besitzen, den isotro-

pen Teil des Varianzdichtespektrums:



9.24) Ei(|R])=-"r ®)

Dabei ist N die Anzahl der Summanden fir einen bestimmten Abstand. Die-
se Methode wurde fir radiometrische Oberflachentemperaturen erstmals
von Holladay und o Brien (1975) verwendet.

Wenn das 1isotrope zweidimensionale Varianzspektrum eine Form propor-
tional zu k~n besitzt, so sollten auch die eindimensionalen Spektren
den gleichen spektralen Abfall zeigen (Freilich und Chelton, 1986).
Die nach Gl. (9.24) berechneten Spektren kdnnen daher auch als MaBR fir
die Glite der eindimensionalen Varianzspektren verwendet werden.

9.2.4.1.Datenaufbereitung und Spektren

Die Daten wurden analog zu der unter Kap. 9.2.3. und 9.2.3.1. beschrie-
benen Methode fir die Berechnung der Strukturfunktion behandelt. Vor
der Spektralanalyse wurden die Felder in beiden Dimensionen zusatzlich
mit einem Cosinus-Fenster der Form

X - X0
w(x) = 0.5 + 0.5 cos (ir ~ fir x > x0 , x < -xQ

w(x)

1 fir -x0 < x < x0

gewichtet, um Randeffekte zu reduzieren. Dabei ist x die halbe Kanten-
lange des Feldes und x0 wurde zu 0.78 x gewahlt.

Die statistische Absicherung der Spektren ist naturgemdB gering, da sie
nur 2 Freiheitsgrade besitzen. Kinsman (1965) gibt fiir zweidimensionale
Spektren einen etwas differierenden Ausdruck, nach dem im vorliegenden
Fall die Spektren 3.55 Freiheitsgrade besitzen. Die azimutal gemittel-
ten Spektren wurden logarithmisch geglattet, so daR ca. 20 Werte pro
Dekade resultieren.

Die Varianzdichtespektren fir die in Abb. 9-2 wiedergegebenen Gebiete

sind in Abb. 9-14 gezeigt. Ausgenommen sind die groBRskaligen Gebiete
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Abb. 9-14 a-b Azimutal gemittelte isotrope Varianzdichtespektren der Tem-
peratur (@) und der diffusen Attenuation (b) flr alle unter-
suchten Gebiete. Die Spektren sind mit der jeweiligen Gesamtva-

rianz normiert.



13 - 16. Die Spektren wurden mit der jeweiligen Gesamtvarianz normiert,
um einen direkten Vergleich zu ermdglichen. Alle Spektren zeigen den
typischen Abfall zu hohen Wellenzahlen hin mit Werten fir n zwischen
-2.04 und -2.76 fur das Wellenzahlband von 0.01 - 0.1 km-1. Zwischen
0.05 km-1 und 0.1 km-1 flachen die Attenuationsspektren deutlich ab.
Der mittlere spektrale Abfall liegt bei -2.27 +0.25 fir die Temperatur-
spektren und bei 2.36 *+0.44 fur die Attenuationsspektren. Die Werte
wurden mittels der Methode der kleinsten Quadrate ermittelt (Bereich
0.01 - 0.1 km-1). Bei den Temperaturfeldern zeigten zwei Spektren deut-
lich groRere Abfélle von -2.48 bzw. -2.76. Diese Felder liegen entweder
schon im Bereich groBer Gradienten nérdlich der Polarfront (-2.48) oder
stammen von Kanal 4 Daten, bei denen eine Verfalschung aufgrund atmo-
spharischer Attenuation nicht ausgeschlossen werden kann. Vernachléssigt
man diese beiden Spektren, so ergibt sich ein mittlerer Abfall zu
-2.20 *=0.17. Da fir die Bestimmung der Attenuationsspektren nur drei
Realisationen zur Verfiigung standen, ist der Wert fiir n entsprechend

unsicher.

Charney (1971) hat fir Frontenregionen eine k-2 Proportionalitat der
Spektren vorhersagt. Ist in einzelnen Fallen auch nicht auszuschlielen,
dal mittlere Gradienten der betrachteten GroRe von Bedeutung sind, so
spricht die Ahnlichkeit aller azimutal gemittelten Spektren dagegen,
dal dies eine entscheidende Rolle spielt.

Fir ideale isotrope Felder sollten eindimensionale und zweidimensionale
Spektren den gleichen Verlauf zeigen. Dies ist nicht der Fall. Im Mit-
tel sind die spektralen Abfalle der zweidimensionalen Spektren starker.
Dies deckt sich mit den Beobachtungen von Holladay und o Brien (1975),
die ebenfalls bei eindimensionalen Spektren schwachere Abfalle als bei
den zugehdrigen zweidimensionalen isotropen Anteilen fanden. Allerdings
wurde von ihnen ein -3 Abfall der isotropen Anteile errechnet, was
deutlich hoher als bei den hier betrachteten Daten ist. Dagegen decken
sich obige Ergebnisse sowohl mit denen von Saunders (1972a) fur die Va-
rianzdichtespektren als auch mit Deschamps et.al. (1981) fur die Struk-

turfunktionen. Dagegen liegen die spektralen Abfalle der Attenuations-



Spektren deutlich unter den von Gower et.al. (1980) berechneten Werten
fur die Strahldichteverteilung bei 550 nm. Sichtlich differierende Spek-
tren fanden Armi und Flament (1985) fir die Analyse schmaler Auftriebs-
strukturen, die sich entlang der kalifornischen Kiste seewdrts ausbrei-
ten. Danach ergeben sich Abfalle proportional k-It. Mit Ausnahme der
letztgenannten Beobachtung liegen die in dieser Arbeit gewonnen Ergeb-
nisse in der gleichen GroBenordnung der bisher veréffentlichten Vari-
anzspektren ozeanischer Parameter. Dies trifft auch fir Messungen der
Variabilitaten oberflachennaher Winde im Wellenldngenbereich von 200 -
2200 km zu (Freilich und Chelton, 1986). Diese aus SEASAT-A Scattero-
meterdaten gewonnenen Ergebnisse zeigen fir mittlere Breiten des Pazi-
fiks eine Proportionalitat zu k~2 2 fir eindimensionale Spektren der
kinetischen Energie. Vergleiche zonaler und meridionale Komponenten
lassen dabei auf isotrope Winde schlieBen. Die Relevanz dieser Ergeb-
nisse liegt vor allem darin, daR nach Nilller und Frankignoul (1981)
zeitlich zufallige atmosphadrische Bewegungsvorgange auf Skalen von
50 - 4000 km mesoskalige ozeanische Wirbel erzeugen und aufrechterhal-

ten konnen.

Die Einordnung der Ergebnisse in theoretische Betrachtungen der Turbu-
lenz ist aus zwei Grinden kritisch. Zum einen sind die geostrophischen
Turbulenztheorien in den Grenzschichten nur unzureichend anwendbar.
Andererseits sind die beobachteten Spektren in Bezug auf die spektralen
Abfalle nur dann mit den Theorien vergleichbar, wenn die Annahme eines
Tragheitsbereiches, in dem keine Varianz dissipiert wird, gultig ist.
Dies ist im vorliegenden Fall nicht durchgehend gewdhrleistet. Die va-
rianzerhaltenden Darstellungen zeigen im Gegenteil deutliche Maxima
auf Skalen > 50 km, in einigen Fallen auch bis zu 20 km herunter. Ein
analoges Verhalten zeigen die Strukturfunktionen fir die Einzelreali-
sationen. Sie gehen in ein Sattigungsniveau Uber, sobald im Mittel ein
horizontaler Versatz h > 60 - 70 km erreicht wird, in Einzelkomponenten
auch schon bei h > 20 - 30 km. Dieses Verhalten der Spektren lalt dar-
auf schlieBen, daB die Annahme eines dissipationsfreien Tragheitsbhe-

reiches fiir Skalen > 50 km nicht mehr gultig ist. Tir diese Skalenbe-

reiche kann der Prozess der baroklinen Instabilitdt als Varianzquell-



term nicht generell ausgeschlossen werden, obwohl eine endgiltige Be-
stimmung der physikalischen Prozesse des Varianzeintrages aus den Beob-
achtungen allein nicht moglich ist. Die Varianzspektren von Horizontal-
feldern, die keine klaren wellenartigen Verlaufe aufweisen, werden dar-
Uberhinaus weniger durch den spektralen Abfall als durch die Phasenin-
formation gekennzeichnet (Armi und Flament, 1985). Diese Information
ist nicht nur schwieriger zu interpretieren, sie geht auch durch die
azimutale Mittelung der zweidimensionalen Spektren verloren. Zudem
wird die Phaseninformation in den Turbulenztheorien in der Regel nicht
betrachtet. Legt man dennoch die in Kap. 9.2.1. diskutierten Theorien
zugrunde, so kann aus den Beobachtungen keine klare Praferenz fur eine
der Theorien abgegeben werden. Lediglich Saunders Theorie wird in kei-
ner Weise bestatigt. Dagegen liegen die Ergebnisse zwischen den Vorher-
sagen von Kraichnan (n = 1) und Charney (n = 3) und dementsprechend im
Bereich der Theorie von Blumen (n = 5/3) fir die Temperatur. Die Attenu-
ationsspektren legen eine analoge Einordnung nahe. Damit ergibt sich
ein ahnliches Resultat wie bei Deschamps et.al. (1981), wobei in dem
vorliegenden Fall klare Anzeichen dafir sprechen, daB die Annahme eines

Tragheitsbereiches zumindestens fir Teile des Wellenzahlbandes verletzt
ist.

AbschlieBend sei bemerkt, daBl mit Ausnahme der Arbeit von Holladay und
o Brien (1975) keine der bisherigen Bestimmungen der horizontalen Tem-
peraturvariabilitdten mit den bestehenden Theorien in Einklang zu brin-
gen ist. Fir die biologisch dominierten Spektren ist bislang keine
durchgangige Theorie der Variabilitaten fir mesoskalige Regime vorhan-
den, die die Eigendynamik sinnvoll beschreibt. Die Theorien von Denman

(n = 1) konnten auf diesem Skalenbereich bislang nicht verifiziert wer-
den.



10. Zusammenfassung

Analysen mesoskaliger Horizontal Verteilungen von Temperatur und Tribung,
ausgedrickt durch die diffuse Attenuation, wurden mit Radiometermes-
sungen des AVHRR und des CZCS durchgefihrt. Dabei wurden im Bereich
des Nordatlantischen Stromes zwischen 40=N und 60=N sowie 20°W bis 50=W
im wesentlichen die Sommersituationen der Jahre 1981 und 1983 betrach-
tet.

Die verwendeten Verfahren der Korrektur atmosphéarischer Absorption und

Streuung liefern sowohl fir die Temperatur als auch fir die Attenuation

Resultate, die im Rahmen der durch die Verfahren selber bzw. durch die

Instrumente vorgegebenen Genauigkeit liegen. Dabei ist vor allem die

Messung der Attenuation in Bezug auf die Interpretation schwierig, so-

bald mehrere Schwebstoffklassen bericksichtigt werden missen. Zusammen

mit den Unsicherheiten in der Kalibration der Sensoren und des hohen

Anteiles atmospharischer Streuung am Gesamtsignal sowie der unbekannten

Vertikalstruktur der SchwebstoffVerteilung kdénnen daher nur grobe quan-

titative Aussagen Uber die Trubungsverhdltnisse in der Deckschicht

gemacht werden. Die Interpretation der Temperaturmessung in Bezug auf
die Ankoppelung an Deckschichtverhdltnisse ist vor allem im Zentrum
atmosphéarischer Hochdruckgebiete mit Schwierigkeiten verbunden. Es

zeigte sich dennoch, daB eine Selektion derartiger Temperaturmaskie-
rungen auch fir geographische Breite > 40 <N notwendig ist, um groR-
raumige HorizontalVerteilungen der Temperatur erstellen zu kénnen. Die
Erkennung von Temperaturmaskierungen aufgrund der Erwadrmung der Ozean-
haut mittels Verwendung der Kandle im sichtbaren Spektralbereich des
AVHRR liefert dabei befriedigende Resultate, ist jedoch mit erheblichem
Aufwand verbunden. Dariberhinaus gestattet es der Kanal 1 des AVHRR
bei fehlenden Daten des CZCS, qualitative Aussagen uber die aus dem
Ozean zuriickgestreute Strahlung zu machen.

Das relative Bild der Oberflachentempraturverteilung deckt sich im
Bereich starker thermischer Fronten des Nordatlantischen Stromes mit
den Temperaturen aus der taglich durchmischten Deckschicht. Fyr Synop



tische Messungen ist die absolute Genauigkeit besser als 0.4 K, Tfir
zeitliche Differenzen zwischen in-situ-Messung und radioinetrischer
Messung von =2 Tagen liegt sie bei etwa + 0.5 K. Dabei ist die radio-
metrische Temperatur in der Tendenz niediger als die Deckschichttem-
peratur. Die Vergleiche mit engabstandig ausgefihrten Temperaturmes-
sungen 1981 und 1983 an der Polarfront ergaben einen ostwartigen Versatz
der thermischen Strukturen von 4 bzw. 6.5 cm s_1. Aus dieser Variabi-
litadt ergibt sich danach eine Limitierung der zeitlichen Extrapolation
der radiometrischen Messung auf 4 - 5 Tage fir Langenskalen kleiner
25 km. Vergleiche mit hydrographischen Schnitten zwischen den Azoren
und 5<=N ergaben indes eine Persistenz mesoskaliger Strukturen (> 50 km)
uber mehr als 14 Tage.

Die mittleren Oberflachentemperaturverteilungen zwischen 40=N und 60<N
decken sich in den groben Strukturen mit historischen Beobachtungen.
Die Temperaturverteilung weist jedoch fir unterschiedliche Monate und
Jahre deutliche Unterschiede auf. Dies gilt vor allem fiur die Region
ostlich der Flamischen Kappe. Desgleichen existieren Variationen im
Isothermenverlauf im Bereich des Mittelatlantischen Rickens sudlich
von 50<N, wo sowohl zonale Orientierungen als auch NW - SO-Isothermen-
verlaufe gefunden wurden. Das Mittelungsintervall lag, durch die Wolken-

bedeckung einerseits und die mesoskalige Variabilitat andererseits
begrenzt, bei 4 bis 12 Tagen.

Die horizontalen Attenuationsverteilungen bei 520 nm fir sommerliche
Situationen zeigen ein differenzierteres Bild als die zugehoérigen
Temperaturverteilungen. Deutliche Maxima in der diffusen Attenuation
finden sich nérdlich des maximalen Temperaturgradienten der Polarfront.
Dem Uberlagert ist eine generelle Zunahme der Attenuation nach Norden
hin. Thermische Strukturen finden sich in den meisten Fallen in der
Attenuationsverteilung wieder, ohne das eindeutige Korrelationen beste-
hen. Die Kohadrenzspektren beider Grofen zeigen auch bei grofen Wellen-

langen (bis 250 km) teilweise nichtsignifikante Werte. Schlissige

Erklarungen konnen nur fiir einzelne Phéanomene gefunden werden, da keine
synoptischen in-situ-Messungen vorliegen. Deutliche Zuordnungen, wie



sie etwa fur die Golfstromregion gefunden wurden, sind an der Polarfront
nur teilweise moglich. Die groRere Variabilitat der diffusen Attenuation
in der Zone nordlich der Polarfront kann nicht losgelést von den
Schichtungsverhdaltnissen und den Auswirkungen der Phytoplanktonbliten
gesehen werden, die zu Vertikalverlagerungen des Phytoplanktonmaximums
fuhren.

Die synoptische Messung von Horizontalverteilungen auf Skalen > 100 km
gestattet die Bestimmung der mesoskaligen raumlichen Variabilitat.
Dabei wurden fir einen weiten Bereich des Nordatlantiks sowie fir das
Kanarenbeckens Varianzspektren der Temperatur und in geringerem Umfang
auch der diffusen Attenuation bestimmt. Die zonalen und meridionalen
Varianzspektren zeigen spektrale Abfalle zwischen -1.4 und -2.5 mit
einem deutlichen Maximum bei -2.0. Analoges gilt fir die richtungsabhén-
gigen Strukturfunktionen. Die azimutal gemittelten, isotropen Anteile
der zweidimensionalen Varianzspekten haben einen mittleren Abfall von
-2.2 mit Standardabweichungen von =0.17 fir Langenskalen von 10 - 100 km.
Analysen der Tribung auf diesen Skalen sind bisher nur in ansatzweise
vorhanden. Vergleiche mit theoretischen Modellen der turbulenzbestimmten
Phytoplanktonverteilung ergaben keine Ubereinstimmung. Die Theorien
der horizontalen bzw. der geostrophischen Turbulenz sagen spektrale
Abfalle fur die Temperatur von -1 bzw. -3 voraus. Die Beobachtungen
liegen, ebenso wie diejenigen anderer Autoren, zwischen diesen Werten.
Eine Einordnung der Ergebnisse in die Turbulenztheorien ist schwierig,
da diese in den Grenzschichten nur unzureichend anwendbar sind und die
Vorraussetzung eines dissipationsfreien Tragheitsbereiches in den Be-
obachtungen nicht gewahrleistet werden kann. So liegen bei Skalen von
50 - 250 km teilweise deutliche Varianzmaxima vor. Gleiches gilt fir
die Attenuationsspektren, die jedoch eine héhere Variabilitat auf klei-
neren Skalen zeigen.
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Bertalanffy"s growth formula
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Objective analysis of hydrographic data sets from mesoscale surveys
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Nordostatlantik '81 - Data Report -
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Objektive Analyse aktueller Wind- und Druckfelder uber dem Nordatlantik

SEA ROVER Data Report | - North Atlantic Summer 1981 - NOA "8l -

Die Biomasse und Stoffwechselaktivitdt des Mikro- und Mesozooplanktons in der Ostsee
Auswirkungen von Salzgehalts- und Temperaturédnderungen auf die Extrazelluldre Enzym-
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Zur Fischereibiologie tropischer Nutztiere - Eine Bestandsaufnahme von Konzepten und
Methoden -
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Kieler Bucht

- Ein Beitrag zur Erforschung der Eutrophierung der Nord- und Ostsee -
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Expanded Version)
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Erzeugung niederfrequenter ozeanischer Variabilitat durch fluktuierende Windfelder
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Die Phytoplanktonentwicklung in Abhadngigkeit von der N&hrsalzkonzentration
Ein Vergleich zwischen Kieler Fdrde und Kieler Bucht

Isopyknische und diapyknische Ausbreitungsvorgénge
Nordatlantik

im tropischen und subtropischen
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