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Zusammenfassung

Eine modifizierte Version der B-Spiralen Methode (Olbers
u.a.,1985) wird benutzt, um aus den hydrographischen Daten
~ des Levitus-Atlas (Levitus,1982) die Zirkulation des Nordat-
lantik zu bestimmen. Auf Grund des lokalen Charakters der
Methode ist das resultierende Geschwindigkeitsfeld nicht not-
wendigerweise divergenzfrei und kann fiir weitergehende Rech-
nungen nur als eine erste Schiatzung angesehen werden. Massen-
erhaltung und Erfillung von Randbedingungen werden erreicht,
indem ihm ein Vektorpotential zugeordnet wird. Das daraus be-
rechnete Geschwindigkeitsfeld paBlt sich mit seiner Dynamik
und seinem Erscheinungsbild gut in den gegenwartigen Stand
der Kenntnis der mittleren groBrdumigen Zirkulation ein. Da-
bei ergeben sich in den Bereichen mit starken Stromungen Ab-
weichungen von den einfachen, der [-Spiralen Methode zugrunde
IiEgenden dynamischen Arnnahmen. Diese konnen zum Teil als
Austauschterme identifiziert werden. |
"= - Das Geschwindigkeitsfeld wird benutzt, um die Wdrme- und
die Salzgehaltsbalance im Nordatlantik ndher zu untersuchen.
Dabel ergeben sich unterhalb der Deckschicht Diffusionskoef-
fizienten, deren Verteilung im wesentlichen die der Wirbel-
energledichte widerspiegelt. Der Widrme- und der Salzflull durch
die Oberflache zeigen zum Teil erhebliche Unterschiede zu den
aus metereologischen Daten bestimmten Verteilungen. Damit re-
sultiert aus dem WdrmefluB ein meridionaler Warmetransport im
Nordatlantik, der im Mittel um die HiHlfte geringer ist als
die bisher allgemein akzeptierten Werte. Dies gilt ebenso fir
den direkt aus dem Geschwindigkeits- und dem Temperaturfeld
bestimmten Wiarmetransport.



Summary

A modified version of the B-spiral method (Olbers et al.,
1985) is used to infer the North Atlantic circulation from the
hydrographic data of the Levitus atlas (Levitus,1982). Because
of the local character of this method the resulting velocity
field is not mass conserving. So for further investigations
one should look at it only as a first guess. Conservation of
mass and fulfillment of boundary conditions are obtained by
computing the appropriate vectorpotential. From this a velo-
city field results that matches well to the present knowledge
of the mean large scale circulation. In strong current regions
there are deviations from the simple dynamic¢ considerations of
the B-spiral method, which by part can be identified as momen-
tum aiffusion.

The velocity field is used to look at the heat and salt
balance in more detail. Below the mixed layer diffusion coef-
'ficients result, which reflect the distribution of the eddy
eénergy density. The heat and the salt flux through the surface
show some essential differences to the values computed from
metereological data. So from the heat flux a meridional heat
transport results, that in the mean is half as much as the ge-
nerally accepted values. This also is true for the heat trans-
port computed directly from the velocity and the temperature.
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1 Einleitung

Eines der ﬁlfesten Ziele der Ozeanographie ist es, die
mittlere Zirkulation des Ozeans zu bestimmen. Dies ist ein
Problem, das auf Grunq der groBen Vafiabilitat des Geschwin-
digkeitsfeldes einer direkten Messung nur schwer zugidnglich
ist und in Zukunft wohl auch noch sein wird. Aus diesem Grund
greift man fiir Aussagen uber die Zirkulation auf leichter zu-
gédngliche Grofen wie Temperatur und Salzgehalt zuriick, um aus
diesen und aus ihnen abgéleiteten GroBen Ruckschlisse auf das
Stromungssystem zu gewinnen. Der Grund, diesen Weg einzuschla-
gen, ist hauptsidchlich, daB das Temperatur- und das Salzge-
haltsfeld nicht so stark von energiereichen, kleinskaligen
Storungen, die durch die Messungen nicht aufgelost werden
- (z.B. Wirbel), beeintridchtigt sind wie das Geschwindigkelts-
feld selbst. Die Bemiihungen gehen dabei im wesentlichen in
drej Richtungen: die Wassermassenanalyse, die dynamische Me-
thode sowie die numerischen Modelle.

Unter. dem Stichwort Wassermassenanalyse seien z.B. die
Kernschicht-Methode von Wist (1935) oder aus neuerer Zeit die
Arbeit von Worthington (1976) genannt. Bei diesem Ansatz er-
hilt man die grofirdumige Ausbreitung der Wassermassen dadurch,
daB man die Quellen und Senken von verschiedenen Tracern be-
stimmt. Diese legen grob den Weg fest, den die Wassermassen
zu nehmen haben. Dabei verlieren sie allerdings einen Teil
ihrer charakteristischen Merkmale durch Vermischung mit dem
umgebenden Wasser. GroBrdumige Zusammenhidnge im .Stromungs-
feld ktnnen dabei direkt aus der Verteilung der gemessenen
Felder abgelesen werden. Es sind jedoch nur qualitative,
keine quantitativen Aussagen iiber das Stromungssystem moglich.
Da keine lokalen Balancen betrachtet werden, erhdlt man auch
keine oder nur begrenzte Aussagen liber dynamische Zusammen-~
hénge. Deshalb spricht man in diesem Zusammenhang auch von
Ausbreitung; die Bezeichnungen Advektion, Vermischung und
Dirfusioﬁ werden vermieden, da sie eilne festgelegte Bedeu-



tung in der lokalen bzw. groBrdumigen Balance einer Grifle
haben,

Methoden, die auf der geostrophischen Impulsbalance
aufbauen, sind z.B. die dynamische Methode (Helland-Hansen &
Nansen, 1909) und ihre Weiterfiihrung durch Defant (1941). In
ihr wird die Balance zwischen Druck- und Coriolisterm voraus-
gesetzt. Dabei ist aber nur der barokline Anteil des Druckes
bekannt. Der barotrope Anteil, der mit der Oberflichenauslen-—
kung verknipft ist, ist nicht bekannt und mit den gegenwérti—
gen ozeanographischen Methoden auch nicht zu messen. Abhilfe
konnte hier in Zukunft die Satellitenozeanographie mit dem
Einsatz der Altimeter bringen. So ist die klassische dynami-
sche Methode auf mehr oder weniger subjektive Spekulationen
iiber den barotropen Druckanteil, oder was dem Aquivalent ist
tber ein level-of-no-motion angewiesen (z.B. Defant, 1941;
Stramma, 1985).

Eine andere Moglichkeit, die ozeanische Zirkulation
zu bestimmen, sind die numerischen Modelle, die mit der Ent-
wicklung leistungsfahiger Computer mdglich wurden. In diese
Kategorie fallen die prbgnostjschen Modelle (Bryan & Cox, 1968;
Semtner & Mintz, 1977), bei dénen sowohl das Geschwindigkeits-
féld als auch das Dichtefeld simuliert werden. Sie haben zwar
wichtige Erkenntnisse iiber einige der relevanten Prozesse der
allgemeinen Zirkulation gebracht, sowie ein qualitatives Ver-
stdndnis iiber den Aufbau des Stromungs—- und des Massenfeldes
im Ozean, jedoch ist eine guantitativ befriedigende Uberein-
stjmﬁung der Modellergebnisse mit Beobachtungen bisher nicht
erreicht worden. Weiter sind in diesem Zusammenhang die dia-
gnostischen Modelle zu nennen (Holland & Hirschman, 1972;
Sarkisyan & Keonjiyan, 1975; Mellor u.a., 1982). Bei diesen
Modellen wird das Geschwindigkeitsfeld zu einem gegebenen
Dichtefeld bestimmmt. Sie ergeben zwar ebenfalls einigermallen
realistische horizontale Stromungen, verletzen aber die Warme-
und die Salzbilanz. AuBerdem fihren sie zu einer dynamisch
nicht konsistenten Vertikalzirkulation mit unrealistisch hohen
Vertikalgeschwindigkeiten, bedingt durch die unvermeidlichen
Ungenauigkeiten des in die Rechnungen eingehenden Beobachtungs-
materials.

. .Neben der Weiterentwicklung der numeriscnen Modelle er-
lébﬁé.die dynam1sche”Hethode in den letzten Jahren eine Wie-



derbelebung durch die Entwicklung der inversen Methoden durch
Wunsch (1977) sowie Stommel & Schott (1977), mit denen es mog-
lich ist, den Aspekt des level-of-no-motion, der in der dyna-
mischen Methode mehr subjektiven Kriterien iiberlassen ist, zu
objektivieren. Diese Inversverfahren stellen im gewissen Sinne
einen Kompromifl zwischen den rein prognostischen und den dia-
gnostischen Modellen dar, indem sie sowohl eine ilbereinstim-
mung mit den dynamischen Prinzipien als auch mit den beobach-
teten Schichtungsdaten anstreben; beides jedoch nur innerhalb
gewisser Fehlergrenzen, die durch die Datengenauigkeit gege-
ben sind. Eine Diskussion dieser Methoden kann man z.B. bei
Reid (1981) finden.

In dieser Arbeit wird als ein erster Zugang, um ein ab-
solutes Geschwindigkeitsfeld zu erhalten, die B-Spiralen-
Methode von Stommel & Schott {1977} verwendet. Die hier be—
schriebene Methode unterscheidet sich jedoch in einigen Punk-
ten von denen friiherer Arbeiten (Schott & Stommel, 1978; Beh-
ringer, 1979; Behringer & Stommel, 1980). Einmal wird die
8-Spiralen-Methode hier auf einen klimatologisch aufbereite-
ten Datensatz-(Levitus. 1982; Robinson u.a., 1979) angewendet
statt auf einzelne hydrographische Schnitte. Der gemittelte
Datensatz hat den Vorteil, die Daten auf einem 1°x1° Gitter
fir den gesamten Nordatlantik zu liefern, so daB man die groB-
raumige Zirkulation bestimmen kann anstelle einzelner Geschwin-
digkéitsprofjle an den Kreuzungspunkten der Schnitte. Weiter-—
hin sind diese Daten hinreichend glatt, so daB das kleinska-
lige Wirbelfeld, das in den Daten als Rauschen auftritt, nicht
mehr eliminiert werden mufl (zumindest da, wo die Datendichte
der Originaldaten hinreichend grofi ist). Der Nachteil dabei
ist, daB durch die Aufbereitung mehr als nur das Wirbelfeld
herausgefiltert worden ist. Die hauptééchlichen hydrographi -
schen Merkmale, die gewshnlich mit der mittleren Zirkulation
verbunden sind (z.B. die Zunge des Mittelmeerwassers oder die
Golfstromfront), erscheinen hier in einer sehr geglitteten,
breit verschmierten Form, was sich dann auch in dem Geschwin-
digkéitsfeld bemerkbar macht.

Ein weiterer neuer Aspekt ist, daB hier versucht werden
soll, horizontale und vertikale Austauschkoeffizienten fiir
;Tempebatur und Salzgehalt sowie einen vertikalen Austausch-
’kpeffizienten filr die relative Vorticity zu bestimmen. Erste



AnsHtze dazu wurden schon von Schott & Zantopp (1980) gemacht,
die den vertikalen Austausch von Dichte in ihrer Formulierung
der B-Spirale berlicksichtigten. Die zeitliche und ridumliche
Mittelung der Daten kann jedoch zu einer Verfidlschung der zu
bestimmenden Diffusionsparameter fiilhren. Stellt man sich z.B.
einen Strom vor, der seine Position in einem bestimmten Rhyth-
mus veridndert, so ergeben sich durch die Mittelung Reynolds-
terme und es resultiereh Diffusionskoeffizienten, oﬁwohl Zu l
keinem aktuellen Zeitpunkt Verﬁischung vorhanden ist. Aus
diesem Grunde sollte man- die resultierenden Diffusionskoeffi-
zienten als eine obere Grenze der aktuellen Parameter an-
sehen, _

Die in dieser Arbeit gegebene Beschreibung der verwende-
ten Daten und die Formulierung der B-Spiralen-Methode basiert
in wesentlichen Teilen auf der Arbeit von Olbers, Wenzel und
Willebrand (1985), die im welteren kurz mit OWW zitiert wer-
den wird. _

Ein Nachtell der B-Spiralen-Methode ist es, dafi sie nur
" 1lokal eine optimale Stromungsgeschwindigkeit liefert. Da sie
keine horizontale Verknipfung zwischen den einzelnen Geschwin-
digkeiten beinhaltét,'verietzt das resultierende Strﬁmungéfeld_
die Kohtinuitﬁtsgleichung. Deshalb werden in einem zweiten '
Schritt an den Strémungen Korrekturen angebracht, so daf die
resultierende Geschwindigkeitsverteilung die Kontinuitéts-
gleidhung exakt erfiillt. Dies flihrt besonders in den tieferen
Schichten zu einer erheblichen GlHttung des Stromungsfeldes
und damit zu einer Darstellung, die es fiir andere Zwecke
(z.B. Berechnung von Tracerausbreitungen; Wirmetransport) ge-
eignet macht. -



2 Daten

Der dieser Arbeit im wesentlichen zugrunde liegende Da-
tensatz ist eine aktualisierte Version der Analyse von Levi-
tus & Oort (1977), und stellt eine friihere, vorldufige Ver-
sion des hydrographischen Atlas von Levitus (1982) dar. Die
klimatologisch gemittelten Daten fir Temperatur und Salzge-
halt liegen auf einem 1°x1° Gitter fiir den Weltozean in 32
Tiefenstufen vor. Die maximale Tiefe betrdgt 5000m, die ver-
tikale Aufldsung variiert von 4z=10m in Oberfldchennihe iiber
4z2=100m in mittleren Tiefen bis 1500m bis zu 82=500m bei Tie-
fen grofBer als 2000m. Eine genaue Beschreibung der Datenguel-
len, der Qualitatskontrolle sowie das Schema der objektiven
Analyse, mit der die Temperatur- und die Salzgehaltsfelder
konstruiert wurden, findet man bei Levitus (1982). In dieser
Arbeit wird der entsprechende Teil des Nordatlantik dieses
Datensatzes verwendet. Eine Diskussion dieser Daten im Ver-
gleich mit anderen Datensitzen (Fuglister, 1960; Emery &
Dewar, 1982) liefert die Arbeit von OWW. Ebenfalls dort fin-
det man die Darstellung der abgeleiteten Groflen potentielle
Dichte o und Veronicity v. Als Veronicity wird hier diejenige,
aus potentieller Temperatur © und Salzgehalt S5 abgeleitete
GroBle bezeichnet, deren Isolinien an jeden Punkt eines ent-
sprechend skalierten B-S-Diagramms die Linien konstanter po-
tentieller Dichte o senkrecht schneiden (siehe Veronis, 1972;
OWW). Weiterhin findet man bei OWW eine aus den wenigen Angaben
bei Levitus und Oort (1977} rekonstruierte Fehlerbetrachtung
der analysierten Felder.

Zusdtzlich zu diesem Datensatz stehen die Daten des hydro-
graphischen Atlas von Robinson u.a. (1979) zur Verfiigung, wie
sie eingehend aﬁch bei.Bauer & Woods (1984) beschrieben sind.
Dieser Datensatz ist ebenfalls auf einem 1°x1° Gitter fir den
Nordatlantik bis 60°N gggehen. Mit 31 Tiefenstufen wird die
_ Wasserstule bis maximal 6000m Tiefe abgedeckt. Die vertikale
iat allerdings in Oberflﬁchennahe und-.-unterhalb von

Auflgsung



z=-~3000m schlechter als in dem Datensatz von Levitus (1982).
Ein Nachteil dieses Datensatzes ist, daB keine statistischen
Informationen zur Glite der analysierten Felder vorhanden sind.

Einen direkten Verglelch dieser beiden Datensitze .ermbg-
lichen die Abb. 2.1 fiir die Temperatur und Abb. 2.2 fiir den
Salzgehalt. Sowohl im 100m Niveau (Abb. 2.1a,2.2a) als auch
in 1000m Tiefe (Abb. 2.1b,2.2b) zeigt sich, daB in den Daten
von Robinsan u.a. (1979) vor allem in den Gebieten mit hoher
Eingangsdatendichte wesentlich kleinskaligere Strukturen ent-
halten sind als in dem Atlas von Levitus (1982). Dies macht
sich auch in den geostrophiséhen Geschwindigkeiten in 100m
Tiefe relativ zum 2000m Tiefenniveau bemerkbar (Abb. 2.3).
Beide Datensidtze liefern zwar im wesentlichen das gleiche
Bild der Zirkulation, im Gegensatz zu dem aus dem Levitus-
Atlas resultierenden Geschwindigkeitsfeld (Abb. 2.3a) ent-
hilt das aus dem Robinspn—Atlas resultierende {Abb. 2.3b) we-
sentlich kleinskaligere Strukturen. Auch sind hier die Strom-
bdnder stidrker geblindelt und es treten hthere Geschwindig-
keiten auf. In beiden Abbildungen erkennt man eine breite
Golfstromregion mit einer Rezirkulationszelle an seiner siid-
lichen Flanke, die beim Levitus-Atlas (Abb. 2.3a) deutlicher
ausgeprdgt ist und eine griBere Ausdehnung hat als beim Robin-
son-Atlas (Abb. 2.3b). Deutlich wird auch die Aufspaltung der
Zirkulation bei etwa 40°N, 40°W in zwei Zweige: einen breiten
Nordatlantischen Strom sowle einen Azorenstrom zwischen 30°N
und 38°N. zusitzlich dazu erhdlt man beim Robinson-Atlas ein
schmales schwidcher ausgeprégtes Stromband, das entlang etwa
40°N midandriert und auf die portugisische Kiiste zulzduft. Dort
fiihrt es zu einem deutlich ausgepfﬁgten Portugalstrom. Dieses
Stromband fehlt beim Levitus-~Atlas vollstdandig. Weiterhin ist
der Norddquatorialstrom erkennbar sowle ein Hquatorialer Ge-
genstrom siidlich 10°N. Der Ubergang der Zirkulation aus dem
Azorenstrom in den Nordéquatorialstrom erfolgt im wesentlichen
in einielnen Strombéindern bei etwa 20°W an der afrikanischen
Kiiste (Kanarenstrom), bei 30°W sowie bei 45°W. Diese Strom-
bidnder sind im Robinson-Atlas wesentlich klarer voneinander
getrennt als im Levitus-Atlas. '

Dem Robinson-Atlas entnommen wurde die Konvektionstiefe D
(Abb. 2.4). Sie stellt die maximale Tiefe der konvektiven
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Deckschicht im Winter dar, und ist definiert als diejenige
Tiefe, in der die potentielle Dichte der Daten des Monats Mirz
gegeniiber der in 10m Tiefe um 0.125 zugenommen hat. Die Bedeu-
tung dieser Konvektionstiefe wird im weiteren Verlauf der Ar-
beit deutlich werden.

450

Abb. 2.4 : Maximale Tiefe der ozeanischen Peckschicht D
gegldttete Version der Karte von Robinson u.a. (1979)



3 Die B-Spirale

Die Klassische dynamische Methode geht davon aus, daB
ein Gleichgewicht besteht zwischen Coriocliskraft und Druck-
gradientkraft. Mit der Beriicksichtigung der geostrophischen
Balance, oder besser der thermischen Windrelation, die die
vertikale Scherung der horizontalen Stromungen mit dem loka-
len Dichtegradienten verbindet, sind aber nicht alle Infor-'
mationen, die in den Temperatur- und den Salzgehaltsdaten
stecken, ausgenutzt. So ist jede GroBe (Eigenschaft) der Ad-
vektion durch das lokale Geschwindigkeitsfeld unterworfen.
Setzt man Stationaritdt voraus und vernachlidssigt die Diffu-
sion, so ist der Geschwindigkeitsvektor senkrecht zum loka-
ien Gradienten dieser Eigenschaft. Im Falle einer adiabati-
schen Stromung muBl die Geschwindigkeit also in einer Iso-
pyknenfliche liegen (oder in einer Fliche konstanter poten-
tieller Temperatur bzw. konstanten Salzgehaltes). Ein Wasser-
korper, der durch solche Isoflidchen und durch vertikale Rdn-
der begrenzt ist, wird also nur durch den horizontalen Ein-
strom durch die Rénder beeinfluBt. Der Einstrom an Masse kann
durch die relative Geschwindigkeit, die durch deén bekannten
baroklinen Druckgradienten gegeben ist, und eine unbekannte
Referenzgeschwindigkeit, d.h. die Geschwindigkeit in einem
festgelegten Referenzniveau, ausgedrickt werden. Die B-Spirale
ist eine Methode zur Bestimmung dieser Referenzgeschwindig-
keit, die den lokalen Aspekt dieser Balancen betrachtet, Es
existieren mehrere unterschiedliche Formulierungen dieser Me-
thode (Stommel & Schott, 1977; Behringer, 1879; Behringer &
Stommel, 1980; Schott & Zantopp, 1980), die sich in der Art
unterscheiden, wie die Vermischungsterme behandelt werden
(falls sie nicht ganz vernachlissigt werden), wie das Profil
der Vertikalgeschwindigkeit bestimmt wird und wie die einzel-
nen Gleichungen bei dem Inversionsverfahren gewichtet werden.
Einen Vergleich der einzelnen Formulierungen der 8-Spirale

kann man bei OWW finden.
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3.1 Dynamik

Die Dynamik und Thermodynamik, die der Formulierung der
B-Spirale zugrundeliegen, um den klimatologisch gemittelten
Zustand des Ozeans zu beschreiben, folgen dem klassischen Kon-
zept von Geostrophie, Hydrostatik und advektiver/diffusiver
Balance eines Tracers wie z.B. Temperatur oder Saizgehalt.

Im Gegensatz zu frijheren Formulierungen der B8-Spiralen-Methode
werden hier Vermischungsterme in der Vorticitybalance zugelas-

sen. Die grundlegenden Balancegleichungen sind somit

(3.1) , fxu=-9p {Impuls)
p, = - °g
(3.2) f¥su + Bv = F. ' (relative Vorticity)
(3.3) . Yeu o+ w, =0 (Masse)
(3.4) w¥v o+ wh =G (Wdrme, Salz oder ein

anderer Tracer)

Dabei sind g:(u,v),w die Impulskomponenten, » und p die Sto-
rungsdichte bzw. der Druck. Welterhin ¥: potentielle Tempera-
tur © cder Salzgehalt S bzw. eine Funktion dieser beiden Gris-
sen wie z.B. potentielle Dichte ¢ oder Veronicity v. Die Terme
F und G repridsentieren die turbulenten Flilsse von relativer
Vorticity bzw. des Tracers V.

Die Einfithrung des Vermischungstermes in der Vorticity-
balance ist eigentlich nicht mit der Impulsbalance vertrig-
iich, solange hier kein entsprechender Term eingefitihrt wird.
Setzt man jedoch voraus, daBl die Vermischung der Vorticity
auf Skalen stattfindet, die sehr viel kleiner als der Erdra-
dius sind, kann man annehmen, daf die Geostrophie weiterhin
eine gute Ndherung ist.

Das Schema der B-Spirale basiert nicht direkt auf der
Impulsbalance, da die Bestimmung des Druckes ebenso wie die
Kontinuititsgleichung kein lokales Problem darstellt. Ein
lokales diagnostisches Problem, das nur vertikale Ableitungen
der Geschwindigkeiten beinhaltet, erhidlt man, in dem man den
Druck in {3.1) eliminiert und die horizontale Divergenz des
Impulses zwischen (3.2) und (3.3). Man erhilt die thermische
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Windrelation:
u, = (g/f) »
(3.5) z y
v, = - {(g/f) P

und die lckale Form der Vorticitybalance
(3.6) fw, =8v-F .

Daraus und aus Gleichung (3.4) kann man die Gleichung fir die
Erhaltung der potentiellen Vorticity ableiten, indem man (3.4)
vertikal differenziert und (3.6) einsetzt.

' F ,
(3.7) (u-¥ +wd )Q=5Q+FfG, +g ny(o,v)

Dabel ist Q = f#z die potentielle Vorticity und ny der Jaco-
bi-Operator beziiglich x und y.

Damit hat man bei aus Beobachtungen gegebenen p und ¢
mit (3.4), (3.5) und (3.6) bzw. (3.7) vier Gleichungen, um
die drei Geschwindigkeitskomponenten zu bestimmen. Folglich
kann es keine eindeutige Losung dieses diagnostischen Problems
geben. Olbers & Willebrand (1984) haben gezeigt, daB man aus
- diesen Gleichungen eine ganze Hierarchie von Beziehungen ab-
leiten kann, um die einzelnen Geschwindigkeitskomponenten in
Abhangikeit von der Dichte zu berechnen. Da aber sowohl die
Dichte e als auch ¢ kein Teil der exakten Ldsung des dynami-
schen Problems sind, sind die resultierenden Geschwindigkeits-
profile weder mit jeder der vier Gleichungen (3.4) - (3.6)
vertridglich, noch liefern die einzelnen Stufen der Hierarchie
identische Ergebnisse.

3.2 Behandlung der Vertikalgeschwindigkeit

In der urspriinglichen Form der B-Spirale von Stommel &
Schott (1977) wird die Vertikalgeschwindigkeit w aus der Er-
haltungsgleichung des Tracers ¢ (3.4) bestimmt.

(3.8) w= (G- u¥¥/e
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Setzt man dies in (3.7) ein, so ergibt sich
- - 2
(3.9) u sz(o,v) + v JYZ(Q,v) = G,Q - GQ, + sz + ngny(p,v)

als grundlegende Gleichung filir die 8-Spirale. Wird die ther-
mische Windrelation (3.5) von einem beliebigen Referenzniveau
2, aus integriert,

(3.10)

und in Gleichung (3.9) eingesetzt, so erhalt man die Referenz-
geschwindigkeiten u, und Voo indem man die Glgichungen an zwei
verschiedenen Tiefen betrachtet. Da die Daten jedoch mit Feh-
lern behaftet sind, betrachtet man in der Praxis die Gleichung
an mehreren Tiefen und erhilt dann nach der Methode der klein-
sten Quadrate eine wesentlich stabilere Losung. Die Profile
der Horizontalgeschwindigkeiten ergeben sich dann aus Gleichung
(3.10), wdhrend man die Vertikalgeschwindigkeit aus (3.8) er-
halt,

Die Losung, die diesem Vorgehen entspricht, erfiillt exakt
die thermische Windrelation (3.5) und die Tracerbalance (3.4).
Die Geschwindigkeitsprofile geben aher weder die linearisierte
Vorticitybalance (3.6) noch die Balance der potentiellen Vor-
ticity (3.7) wieder. Damit trigt man der Tatsache Rechnung,
dafl die Gleichung (3.6) linearisiert wurde und damit bis zu
einem gewissen Gradé'ungenau-ist. Die vernachlidssigten nicht-
linearen Terme dieser Gleichung sind von der Ordnung ROR/L <1
relativ zu den Ubrigen Termen der Balance, dabei ist RO die
Rossbyzahl, R der Erdradius und 1L die horizontale Liangenskala
der Stromung. Die vernachlidssigten Terme in der thermischen
Windrelation sind dagegen von der Ordnuhg Ro’ d.h. kleiner
(L/R » 0.2) als die entsprechenden der Vorticitybalance.

Vernachlissigungen in den Gleichungen sind aber nur ein
Grund fir die Ungenauigkeiten, die bei dem diagnostischen Ge-
brauch der B-Spiralen Dynamik auftreten. Die Methode benutzt
aus Beobachtungen gewonnene Dichte- und Tracerdaten, die wie
schon erwdhnt im allgemeinen ebenfalls mit Fehlern behaftet

sind. Individuelle hydrographische Schnitte beinhalten Rau-
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schen, das durch kleinskalige Prozesse wie interne Wellen und
mesoskalige Wirbel, die durch die Messung nicht aufgeldst wer-
den, bedingt ist. In einem klimatologisch gemittelten Daten-
satz ist dieses Rauschen zwar weltgehend unterdriickt aber nicht
vollstaridig eliminiert. Weiterhin werden durch die objektive
Analyse Werte in Regionen mit geringer Datendichte hineininter-
poliert. Aus diesem Grund muB man bei der Bestimmung der Ge-
schwindigkeiten ebenfalls mit Fehlern rechnen. Wegen der nicht-
linearen Form der Gleichung (3.8) gilt dies insbesondere fiir -
die aus ihr bestimmte Vertikalgeschwindigkeit w.

Genaueren Aufschlufl liefert folgende Betrachtung: Man
nehme an, daB p und ¢ Rauschen ép bzw. 6¢ enthalten. Im Falle
eines stark gegldtteten Datensatzes, wie er hier benutzt wird,
sind die Skalen des Rauschens mit denen der Strdmungen selbst
vergleichbar. Aus der thermischen Windrelation folgt dann ein
Fehler

(3.11) (6u,6v) = of Eg(apy,aax) )

fir die Horizontalgeschwindigkeiten. Aus der Tracerbalance
(3.8) ergibt sich damit fiir die Vertikalgeschwindigkeit der
Fehler

: H
(3.12a)  (8w) g = O 3—f

al o

[8p2 + 8p2]'2 ) .
x Y

Dabei ist H die vertikale Skala der Stromung. Bel der Bestim-
mung von w aus der Vorticitybalance (3.6) ergibt sich dagegen
der Fehler

_B - gH H;
(3.12b) (Gw)VB = flﬁv dz' = 0Of( F ROP ) .
somit also

(3.13) (sw)VB/(aw)TB ='ok_% Ti;ri%x§;r7mm ) £ 0.2 .
.o x ¥y

Der Fehler, der bei der Bestimmung von w aus der Vorticityba-
lance gemacht wird, ist also geringer als der aus der Tracer-
balance resultierende.

Man ist zwar eher geneigt an die dynamische Exaktheit der
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Tracerbalance zu glauben, als an die der linearisierten Vor-
ticitybalance, trotzdem wird in dieser Arbeit w durch Integra-
tion der Vorticitybalance (3.6) berechnet, da sich dabei ein
Kleinerer Fehler ergibt.

(Bv - F) dz!
Q

(3.14) W= W

=
N =N

Auch wurde die Giiltigkeit der linearisierten Vorticitybalance
von Bryden (1980) an Hand von Strommesserdaten zumindest fur
das POLYMODE Gebiet nachgewiesen.

3.3 Vermischung

In den meisten, vor allem den analytischen Modellen wird
die Vermischung durch horizontale und vertikale Austauschkoef-
fizienten dargesteilt. Ein Ergebnis der beschreibenden Ozeano-
graphieIWassermassenanalyse ist jedoch die Einsicht, daRl die
Ausbreitung von skalaren Tracern hauptsidchlich auf Fladchen
konstanter potentieller Dichte (Isopyknen) vonstatten geht.
Die Vermischung mufl damit sinnvollerweise entlang und quer
zu diesen Isopyknen betrachtet werden. Beschreibt man im iso-
pyknischen Koordinatensystem die Vermischung durch einen iso-
pPyYknischen Koeffizienten Al ldngs der Isopyknen und einen dia-
J

lich der horizontalen und der vertikalen Richtung von den Nei-

pyknischen Ac quer dazu, wird der Diffusionstensor Ki beziig-

gungen der Isopyknen abhiéngig,

(aid)(a .'G)
+ {Ac - A.)

(3.15) Kig = Ay8y 1 T

i} J

und der Vermischungsterm G in der Tracerbalance wird zu

(3.16) G = 24Ky 0,0
Hier wird die Bezeichnung x,, x, fur die horizontalen Koordi-
naten und x.=z fur die vertikale Koordinate benutzt. 3 ist

der dreidimensionale Gradientoperator 33= /axj. Mit potentiel-
ler Dichte als Tracer, d.h. V=0 reduziert sich der Diffusions-

term zu



- 17 -

g

(3.17) G = 31(A0310) v A A 30

Verwendet man also die potentielle Dichte als Tracer, kann
man mit dieser Formulierung nur den diapyknischen Diffusions-
koeffizienten bestimmen. Um den isopyknischen Diffusionskoef-
fizienten Al zu bestimmen, muB man einen Tracer wdhlen, der
auf Isopyknen variiert, wie z.B. potentielle Temperatur, Salz-
gehalt oder eine Funktion dieser beiden Gréflen, die sich von

¢ unterscheidet. Der Koeffizient Al geht in den Diffusionsterm
wie folgt ein:

3 3y
(3.18)  2afa,(av - T%;Tr 20)}= 3{a,12%] n sine} ;

dabei ist ¢ der Winkel zwischen 3% und 3¢ und n der Einheits-
vektor entlang der Isopyknen. Aus dieser Gleichung ist ersicht-
lich, daf3 der Tracer am besten zur Bestimmung von Al geeignet
ist, der den Winkel ¢ maximiert. Bei OWW wurde gezeigt, daB
die Veronicity v ein solcher Tracer ist.

Fir die Vermischung von Vorticity wird angenommen, daf3
sile nur auf vertikalem Transport von horizontalem Impuls be-
ruht, so daB der Miscﬁungsterm F in der Vorticitybalance (3.86)
wie folgt aussieht:

(3.19) F = [A(vx—uy)z]z-

wobei A der Austauschkoeffizient ist. Die Horizontalgeschwin-
digkeit H:(u,v) kann hier mit Hilfe der thermischen Windrela-
tion (3.5) durch die Dichte ausgedriickt werden. Damit wird
aus (3.19)

(3.19a) F = - %[A(oxx+pyy—_%oy)]z

Bei der Einfilhrung der Vermischungsterme F und G in den
f—Spiralen Formalismus wird der Ozean unterteilt in einen in-
neren Bereich, in dem davon ausgegangen wird, daB turbulente
Transporte, die im Zusammenhang mit einer Anregung an der
Oberfldache stehen, wie z.B. tiefe Konvektion und Winddurch-
mischung, verhachlidssigbar sind, und in eine verbleibende
Deckschicht, in der diese Transporte zur Vermischung beitra-
gen.
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3.4 Formale Ltsung der B-Spirale

Die eben gemachten tiberlegungen werden in die Formulie-
rung der B-Spirale mit einbezogen. In der Formulierung wird
also w nach Gleichung (3.14} aus der Vorticitybalance berech-
net. Mit Hilfe der integrierten thermischen Windrelation
{3.10) und Gleichung (3.19a) fur den Austauschterm wird dies

zu

2z
(3.20) W =sw_ + Evo(z-zo) - %5 i pxdz' + %FA(D

B ]Z
o f z

xx Pyy” Ty
o
Durch Einsetzen der Gleichung (3.20) und der Gleichungen (3.10)

in die Tracerbalance (3.4) ergibt sich dann:
' 8
(3.21) u v+ vo[vy + v f(z-zo)] +w ¥ +M=0D .

In dieser Formel sind in M die Vermischungsterme zusammenge-
faft:

z
- i '
(3.22) M=G- 3V, i F dz ,
o
die durch die Diffusionskoeffizienten Ac,Al und A sowie die

Feldgradienten ausgedrickt werden kdnnen (siehe Gleichungen
3.17 bzw. 3.18 sowie 3.1%a). Weiter ist b der barokline Term,

(3.23) b = %[ny(w.z pdz') - %vz Z (z'-z)oxdz']
o o

Gleichung (3.21) stellt in jedem Level z die Verbindung der
drei Referenzgeschwindigkeiten u,sVv, und LA sowie der Aus-
tauschkoeffizienten mit den bekannten Gradienten der Felder
P ung ¢ hef. LiAt man auf der rechten Seite der Gleichung ein
Residuum €(z) zu, kann man damit eine L&sung nach der Methode
der kleinsten Quadrate finden. Dies wird im folgenden beschrie-
ben werden. Interessant ist an dieser Stelle anzumerken, dall
im Gegensatz zu den frilheren Formulierungen der 8-8Spirale
auBer in den Diffusionstermen nur Ableitungen erster Ordnung
der Felder e und ¢ auftreten. Dies wurde dadurch erreicht,
dafi die Anzahl dér Unbekannten um eins erhdht warde.

Um das Ausgleichsproblem zu formulieren, mit dem die un-

bekannten Referenzgeschwindigkeiten UssV, und w_ sowie die
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Austauschkoeffizienten Ac"Al und A aus den Daten bestimmt
werden kdnnen, nimmt man an, daB die Felder ¢ und ¢ sowie
ihre Ableitungen an verschiedenen Tiefenstufen z=zj,j=1,..,N
gegeben sind. Dann kann (3.21) in der Form

(3.24) - b, == i=1,...... N

Dk P = P

geschrieben werden. Dabei sind die DJk die Koeffizienten der

unbekannten Parameter, bJ der barokline Term in der Tiefe zj
sovwie pk, k=1,...,L die unbekannten Parameter uo, vo o’ Ac'
Al und A bzw, irgend eine Untermenge aus diesen. Im vorliegen-
den Fall ist normalerweise die Anzahl der Gleichungen (Tiefen)

s W

N grofler als die der Unbekannten L, so daf damit ein uberbe-
stimmtes Problem vorliegt. Physikalisch sinnvoll sind dabei
nur L@sungen,von (3.21), die positive Austauschkoeffizienten
ergeben. Deshalb wird zusdtzlich gefordert, daf die Nebenbe-
dingung '

> =
.(3.25) By, Py 20 k=1,.....,L

mit einer entsprechend definierten Matrix Bkl erfiillt ist.
Zusdtzlich wird das Gleichungssystem (3.24) mit einer posi-

tiv definiten symmetrischen Matrix Wl/z multipliziert,

Ve b o w2y

(3.26) w
Die Begriindung hierfiir folgt etwas spadter.

Methoden, um Ldsungen des iiberbestimmten Gleichungssy-
stems (3.26) mit Nebenbedingungen der Form (3.25) zu erhalten,
kann man z.B. bei Lawson & Hanson (1974) finden. Dabei wird
die Ausgleichslosung zu (3.26} durch einen SVD-Algorithmus
(singular value decomposition) bestimmt. Dies ist #quivalent
mit der Verwendung der verallgemeinerten Moore-Penrose Inver-

sen von wllzﬁ. Diese wird dargestellt als
1/2 y-1 _ % 1 +
(3.27) (W'plr = I 5= v, u
k=1 k
Die A! sind dabei die Eigenwerte von D'W D und die N-dimensio-

k
nalen Vektoren u, sowie die L-dimensionalen Vektoren v, sind
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durch das gekoppelte Eigenwertproblem

+.,1/2
W™ e = A ¥y
(3.28) k=1,.0...,L

A
Yk k 2k

e
<
fl

definiert. Fiir den Fall, daB p*w D singuldr ist, tragen nur

die von Null verschiedenen A, zu der Summe in (3.27) bei. In

k 1/2

diesem Fall ist der Rang der Matrix (W D)GI kleiner als die

Anzahl der gesuchten Parameter L und diese werden linear ab-
2

K
trotz sorgfidltiger Skalierung der Parameter iiber mehrere Zeh-

hianglig. In der Praxis kommt es vor, daf die Eigenwerte A

nerpotenzen variieren und exponentiell abnehmen. Es ist dann
schwierig zwischen sehr kleinen Eigenwerten und Null zu unter-
scheiden. AuBerdem konnen die Beitridge sehr kleiner Ak zu ei-
ner nicht mehr zu akzeptierenden Vergrigferung der Varianzen
der zu bestimmenden Parameter fithren. Die so erhaltenen Infor-
mationen iiber die Parameter geben dann im wesentlichen nur

die Struktur des Rauschens in den Daten wieder. Andererseits,
beschneidet man die Summe in (3.27) um immer mehr Terme,: wer-
den die berechneten Parameter mehr und mehr voneinander ab-
-hidngig und die Aufldsung des Problems nimmt ab. Diese offen-
sichtliche Konkurrenz zwischen Aufldsung und Parametervarianz
wird durch die Spanne der A
(3.27) durch

K Kontrolliert. Ersetzt man jedoch

A

L
(3.29) (Wt o T ¥

+
Al u
k=1 K ¢

_k ’
kann man durch-den wWert von lc.die Parametervarianz bei gleich-
zei tiger Berlicksichtigung der Aufldsung unter Kontrolle halten.

FUr die im nidchsten Abschnitt beschriebenen Ergebnisse der 8-
3

Spiralen Methode wurde der Wert J\::=10" maxilﬁl verwendet. Ab-
gesehen von dieser Modifizierung wurde der LSI/LDP-Algorith-
mus von Lawson & Hanson (1974, Seite 158) benutzt, um die
Ausgleichslosung von (3.26) unter Beriicksichtigung der Neben-
bedingung (3,25) zu bestimmen.

Die Begriindung dafiir, daf man die Ausgleichsldsung des
iiberbestimmten Gleichungssystems sucht, ist in den Fehlern
der Koeffizienten DJk und bJ zu finden, die von den Ungenau-
igkeiten der Daten herriihren. Auch kdnnen Fehler durch falsche
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Annahmen iiber die B-Spiralen Dynamik entstehen. Deshalb wird
angenommen, dal die beste Ldsung fiir die Referenzgeschwindig-
keiten und die Austauschkoeffizienten diejenige ist, die eine

positiv definite Norm des Residuums € , wie z.B.

3P 3PP

N
3.30 e? = £E. W, .¢
( ) i’§=1 i"313%3

mit einer @ewichtsmatrix wij minimiert. Die Wahl dieser Ma-
trix ist ein subjektives Element in dieser Methode. Wie bei
OWW genauer dargestellt ist, unterscheiden sich alle linearen
Schemata, die die gleiche B-Spiralen Dynamik benutzen, nur in
der Wahl dieser Matrix.

Soll das Maximum-Likelihood Prinzip angewendet werden,
mufl man als Gewichtsmatrix die Inverse der Kovarianzmatrix
J .
ensemble Mittel). Eine einfachere Diagonalmatrix wurde von

Miller u.a. (1978) untersucht. Die Matrix wij=sijwj mit

<€i£ > der Residuen widhlen {spitze Klammern bedeuten hier ein

<g £ >
jk )*1
<g® »<gt >

J

gewichtet die Residuen mit ihrer Standardabweichung und mit

— (
J

(3.31) Wy =T

Eol e

einem integralen MaB ihrer Korrelation mit den Residuen an

den benachbarten Tiefenstufen. Stark korrelierte Daten werden
also weniger gewichtet als unkorrelierte. Es kann gezeigt wer-
den, daB die Matrix (3.31) die beste Ndherung einer Diagonal-
matrix an die Maximum-Likelihood Matrix ist. In der Praxis
stéBt die Berechnung der Matrix {(3.31) jedoch auf Schwierig-
keiten, da die Korrelationsstruktur der Daten nur ungeniigend
bekannt ist. Nimmt man jedoch an, daBl die Korrelationsskala lj
in der Tiefe zJ groB ist im Vergleich zum Vertikalen Gitter-
abstand anj, s0 stellt die Anzahl der Tiefenstufen innerhalb
der Korrelationsskala, ljlahj, eine grobe Niherung der Summe
in (3.31) dar. Damit wird (3.31) dann zu:

sh

j - 1<ety>

(3.32) w

Die Varianz <€’j> wurde fiir den Levitus-Atlas an jeder
Tiefe zJ
Rauschen mit dem bei OWW beschriebenen Korrelationsverhalten

mittels einer Monte-Carlo Simulation bestimmt, indem
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auf das Dichte- sowie das Tracerfeld gegeben wurde. Zur Be-
rechnung der Gewichte wurde im Endeffekt allerdings ein mitt-
leres <E‘j>-Prof11 verwendet, fur das in jeder Tiefe die <€’j>-
Werte des gesamten Datensatzes gemittelt wurden. Das so erhal-
tene Profil 1st in Abb. 3.1 sowohl fir die potentielle Dichte

0 als auch fiir die Veronicity v als Tracer dargestellt. Die
gezeigten Profile gehen allerdings nur bis 2000m Tiefe, da
keine tieferen Level fiir die Ausgleichsreéhnungen herangezogen
werden. Man erkennt, daf die Varianzen in beiden Fallen mit
der Tiefe stark abnehmen. Diese Struktur spiegelt die natiir-
liche Variabilitdt in den Daten wieder, die in den oberen

- Schichten grof3 ist und mit der Tiefe abnimmt. Aus Mangel an
entsprechenden Informationen fiir die Rechnungen mit dem Ro-
binson-Atlas werden fir diesen Datensatz die gleichen Gewichts-
faktoren benutzt, da die Basis der Eingangsdaten in beiden
Fdallen im wesentlichen die selbe ist.

Die Auswirkungen einer variablen Korrelationsskala lJ
wurden ausfiihrlich untersucht, sowohl fir mit der Tiefe an-
wachsendes lj als auch fir mit der Tiefe abnehmendes. Da fir
die entgiiltigen Rechnungen der Tiefenbereich auf 800-2000m
beschrinkt wurde, wurde lj schlieBlich_als konstant angenom-
men und somit in Gleichung (3.32) ignoriert. Die Begriindung
,fuf die Einschrinkung des Tiefenbereichs folgt im nichsten
Abschnitt.

Die Bestimmung der Parameter selbst ist nur ein Gesichts-
punkt dieses gtatistichen Vorgehens. Die Bestimmung der Vari-
anzen der Parameter sowie ihre Korrelationen und, was noch
- wichtiger ist, der Test der Gﬁlfigkeit des Modells sind ein
zweiter Aspekt dieses Vorgehens (siehe z.B. Miiller u.a., 1978).
Vernachlidssigt man die Tatsache, dafl die Matrix D, die die
durch den Vektor b dargestellten baroklinen Terme mit dem Pa-
rametervektor p verknipft, selbst eine ZufallsgroBe ist, so
erhélt man die Kovarianz der Parameter durch

(3.33) <p p*>

I

e? + -1
N-1L {D WD)GI =

Az
2

E Ii k +
- z )T Y ¥
N -1L k=1(lk + c) kK —k
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: Profile der mittleren Varianzen <e? > in re
Einheiten

3.1
]

{b} =D 2 z > -800m

Levitus (1982)
eff<e?> > 1.0

Daten:

(a} -100m > z > -2000m ;
(c} -BOOmMm > z > -2000m

schraffiert:

: Konsiftenztest des 8-~Spiralen Modells ohne Diffusion
e? f<e?>

3.2

Abb.

Abb.
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Diese Beziehung gilt, wenn man als Gewichtsmatrix W nach

1]
dem Maximum-Likelihood Prinzip die Inverse von <e. e . > ver-

i3
ij=sijwj bleibt diese Be-

ziehung anndhernd giiltig,wenn man statt der Anzahl der Tie-
fenstufen N die Anzahl der unkorrelierten Tiefenstufen ver-
wendet. Um die Fehler in D zu beriicksichtigen, wird angenom-

wendet. Fur die Diagonalmatrix W

men, daB (3.33) die Varianzen der Parameter um den Faktor 2
zu niedrig angibt, die Korrelationsstruktur aber davon nicht
beeinfluBt wird.

Die Gultigkeit des Modells kann man unfersuchen, indem
man z.B. éinén x’—Test'fﬁr die GriBe €! durchfiihrt {(siehe
Miiller u.a., 1978). Die statistischen Informationen iber die
Datenfelder sind jedoch zu dirftig, um die Verteilungspara-
meter fiir €* (im wesentlichen die Freiheitsgrade der x*-Ver-
teilung) zu bestimﬁen. Deshalb muf3 man sich mit einer sehr
groben Konsistenzbetrachtung begniigen. Durch eine Monte-Carlo
Simulation konnte eine Schédtzung der Varianz <e®*> der von der
baroklinen Stromung resultierenden Variabilitdt bestimmt wer-
den (d.h. die Varianz der inhomogenen Terme in (3.24)). Es
‘scheint plausibel, daB der Ablehnungsbereich eines Tests der
Daten mit der B-Spiralen Dynamik in dem Bereich e?f<e?> > 1
liegt. Ansonsten bleibt als Test fir die Giiltigkeit des Modells
nur ein Vergleich der Ergebnisse mit schon existierenden Kennt-
nissen liber das Geschwindigkeitfeld und die Vermischungspara-

meter.

3.5 Ergebnisse

Um ein Geschwindigkeitsfeld flir den Nordatlantik zu be-
| stimmén, wurde das in den vorherigen Abschnitten beschriebene
B-Spiralen Schema auf den entsprechenden Teil des Datensatzes
von Levitus (1982) angewendet. Entsprechende Vergleichsrech-
nungen wurden mit dem Robinson-Atlas (Robinson u.a., 1979)
durchgefiihrt. Die Rechnungen beschridnken sich auf den Teil
ntrdlich von 5°N, da in direkter Aquatorndhe nicht davon aus-
gegangen werden kann, daB die der B-Spirale zugrundeliegenden
dynamischen Annahmen Gliltigkeit besitzen.

_ femperatur und Salzgehalt werden benutzt, um die in-situ
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Dichte (nach Fofonoff & Tabata (1958)) sowie als Erhaltungs-—
grofe die potentielle Dichte (iiber die potentielle Tempera-
tur nach Bryden (1973)}) relativ zur Oberfliche zu berechnen.
Die horizontalen Ableitungen der Felder werden durch zentrale
Differenzen iiber 2° bestimmt. Dieser Gitterabstand erwies sich
vor allem im Golfstrombereich, in dem sich die Isolinien dridn-
gen, sowie allgemein in der Nidhe von Berandungen (Kiisten, in
groBeren Tiefen auch der Mittelatlantische Riicken) als notwen-
dig. Dagegen erwiesen sich die Differenzenquotienten in den
ibrigen Regionen als relativ stabil gegen eine VergriSerung
des Gitterabstandes. Dies gilt insbesondere fiir den Levitus-
Atlas und hat seine Ursache in dem hohen Grad der Glattung in
den Feldern. Die vertikalen Ableitungen werden mittels ent-
sprechender Formeln fiir zentrale Differenzen bei nicht dgui-
distanten Stitzstellen berechnet. Werte unterhaldb von z=-2000m
werden nicht fiir die Ausgleichsrechnungen herangezogen, da die
Gradienten der Felder unterhalb dieser Tiefe nicht mehr signi-
fikant von Null verschieden sind, wie bel OWW gezeigt wurde.

' Dér Tiefenbereich oberhalb von z=-100m wird ebenfalls ausge-
‘'schlossen, da hier turbulente Transporte, die im Zusammenhang
mit der Windanregung an der Oberflidche stehen, zu beriicksich-
tigen wiren. Die einzelnen Komponenten der Geschwindigkeit
werden aber fiir die gesamte Wassersiule berechnet,

Abb. 3.2a zeigt die GroBe €*/<e?> fiir die reine 8-Spira-
le ohne Diffusionsterme, bei der die Ausgleichsrechnung fir
den Tiefenbereich -100m 2 z 2> -2000m durchgefiihrt wurde. Man
erkennt, daB sich ein Gebiet mit €*/<e*> > 1 tiber eine breite
Region entlang der westlichen Berandung und idber den gesamten
nordlichen 3ereich des Nordatlantik erstreckt. In diesem Ge-
biet muBR man das verwendete 8-Spiralen Modell also ablehnen.
Die Einbeziehung der Diffusiénsterme in das Modell verringert
dieses Gebiet nur unwesentlich (hier nicht dargestellt). Die
Diffusionstermé sind somit nicht in der Lage, die von der B-
Spirale nicht erkldarte Varianz in den Daten zu modellieren.
Eine Erklirung fiir diese Varianz findet man allerdings in den
konvektiven Fliissen, die durch die tiefe winterliche Konvek-
tion bedingt sind. Wie ein Vergleich mit Abb. 2.4 zeigt,!liegt
vor allem in den ndrdlichen Gebieten ein wesentlicher Teil der
hier betrachteten Wassersdule innerhalb des von der Konvektion
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erfaBten Tiefenbereichs. SchlieBt man dagegen den Bereich
oberhalb der Konvektionstiefe D von der Ausgleichsrechnung
aus und unterteilt die WassersHule weiter in einen oberen
Bereich (-D > z > -800m; Abb. 3.2b) und einen unteren Bereich
{(-800m > z > -2000m; Abb. 3.2c), s0 erkennt man, daBl es nur
noch kleine Gebiete gibt, in denen das verwendete Modell der
3-Spirale abgelehnt werden muB. AuBerdem zeigt sich, daf der
Quotient €2 /<> fiir den unteren Tiefenbereich generell klei-
ner ist als fur den oberen, abgesehen von schmalen Bereichen
direkt an der amerikanischen Kiste mit Werten 2 1.0 .

Als ein weiterer Punkt wurde die Kondition der Matrix
D*W D untersucht, hier definiert als das Verhaltnis von klein-
stem zu gréBtem Eigenwert der Matrix. Dies ist in Abb. 3.3a,b
fiir den oberen bzw. fiir den unteren Tiefenbereich dargestellt.
Im Gegensatz zum unteren Bereich (Abb. 3.3b) stellt die Bestim-
muang dér Referenzgeschwindigkeiten im oberen Bereich (Abb. 3.3a)
ein schlecht konditioniertes Problem dar. Der Konditionsindex
liegt nahezu im gesamten Bereich sudlich von 30°N unterhalb

3. Die Einbeziehung der Vermischungsterme fiuhrt hier

von 10~
zu keiner Verbesserung der Situation sondern verschlechtert
sie eher noch.

Das Verhalten des Konditionsindex in Abb. 3.3a ist leicht
zu erkliren: Schreibt man Gleichung (3.21) in der Form
(3.34) v _.u v _ v E(z-z ¥+ M =D

-0 = Iy o f o =z

mit p als Richtungsvektor des v-Gradienten, so ist der zweite
Term in (3.34) von der Crdnung O(L/R) im Vergleich zum ersten.
Die Gleichung ist damit im wesentlichen eine Bedingung fiur die
seschwindigkeitskomponente senkrecht zu ¥=const.-Fldchen. An-
dert i seine Richtung mit der Tiefe nicht oder nur wenig, fuhrt
dies im Rahmen der Ausgleichsrechnung zu einer Singularitat
der Matrix D*W D: einer der Eigenwerte wird sehr klein im Ver-
gleich zu den anderen sein. Versucht man die Parameter trotz-
dem zu bestimmen, werden sie durch das Rauschen in den Daten
heeinfluft, wie im vorherigen Abschnitt ausgefiihrt wurde, und
es ist unmbglich verniinftige Werte zu bestimmen. Genau diese
Situation spiegelt sich in Abb. 3.3a wieder: Siidlich von 30°N
sind die Isopyknen hauptsidchlich zonal orientiert, deshalb

fihrt hier die Bestimmung von u_ zu einer schlecht konditio-

o
nierten Matrix.
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AuBer dem Fall, daf die Richtung des ¥-Gradienten mit der
Tiefe anndhernd konstant ist, gibt es eine weitere Moglichkeit,
die zu einer Singularitidt der Matrix D*w D filhren kann: der
Bereich konstanter potentieller Vorticity (Rhines & Young,
1982). Karten der potentiellen Vorticity fﬂz auf Isopyknhen
wurden von McDowell u.a. (1983) sowie von Holland u.a. (1984,
ihre Abb. 4 basiert librigens ebenfalls auf dem hier verwende-
ten Datensatz von Levitus) berechnet. Die Karten zeigen, daB
im subtropischen Wirbel foz unterhalb der Deckschicht bis zu
Tiefen von etwa 600m auf Isopyknen konstant ist. Aus der Form
(3.9) der B-Spiralen Gleichﬁng, wie sie von Schott & Stommel
(1978) sowie von anderen Autoren benutzt wurde, ist offensicht-
lich, daf die Bestimmung der Referenzgeschwindigkeiten in die-
sem Fall ein singulidres Problem darstellt: beide Koeffizienten,
sowohl sz(Q,U) als auch Jyz(Q,U). verschwinden.

Abb. 3.3c zeigt die Kondition der Matrix D'W D fiur den
Tiefenbereich -800m > z 2> -2000m bei Verwendung der Daten aus
dem Robinson-Atlas (Robinsoh u.a., 1979). Im Gegensatz zu dem
mit Hilfe der Daten von Levitus (1982) gewonnenen Ergebnis
(Abb. 3.3b) ist das Problem hier wesentlich schlechter kondi-
tioniert. Siidlich von 25°N und in groBen Teilen des Golfstrom-
gebietes liegt der Konditionsindex unterhalb von 10-3. Ebenso
gilt dies fur den Bereich um die Azoren sowie fiir weite Be-
reiche des Nordatlantischeh Stroms. Bezieht man die Vermi-
schungsterme in das Inversproblem ein, so liegt der Konditions-
3. Dies ist sicherlich ein Aus-
druck dafiir, daB in diesem Datensatz ein hdiherer Anteil an Rau-

index generell unterhalb von 10~

schen enthalten ist als im Levitus-Atlas. Ein weiterer Grund
kdonnte auch die hier verwendete, dem Datensatz in diesem Fall
nicht angemessene Gewichtung sein. Um dies aber genau zu beur-
teilen, mdBten Informationen tber die Statistik des Datensat-
zes vorhanden sein.

Als Konsequenz der hier angefiihrten Ergebnisse wird die
Balance der potentiellen Dichte ¢ in dem Tiefenbereich
-800m 2 z > -2000m benutzt, um die Referenzgeschwindigkeiten

u,, v, und w_ sowie die Diffusionskoeffizienten A und A, zu

o' o
-bestimmen, wobei als Referenzlevel z=-2000m gewidhlt wurde.
Pie hierbei fur den Levitus-Atlas resultierenden Ergebnisse

sind ausfilhrlich bei OWW beschrieben und diskutiert worden.
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An dieser Stelle soll nur noch einmal kurz auf die horizonta-
len Referenzgeschwindigkeiten (Abb. 3.4a) eingegangen werden.
Obwohl das Bild ziemlich verrauscht ist, erkennt man deutlich
ein beckenweites Stromungssystem mit einer siidwdrtigen Stro-
mung entlang der westlichen Berandung, die im Overflow aus der
Norwegischen See ihren Ausgang hat. Die Geschwindigkeiten in
diesem Stromband betragen etwa 0.5 cm/s, seine Weite 300-400km.
Die aus Beobachtungen resultierenden Indizien fiir die Existenz
eines solchen Strombandes sind bei Warren (1981) sowie bei
Reid (1981) zusammengetragen. Reid zitiert dabei Defant's geo-
strophische Berechnungen, die auf den alten Meteor-Daten be-
ruhen (Defant, 1941). Die von Defant berechnete Karte der ab-
soluten Stromung in 2000m Tiefe (Abb. 3.4b) zeigt eine erstaun-
liche Ubereinstimmung mit den hier gewonnenen Ergebnissen. Ne-
ben der Ubereinstimmung in Bezug auf den westlichen Gegenstrom
zeigen beide Karten dhnliche Strukturen im Stromungsfeld des
ostlichen Beckens.

Die Verwendung der Daten aus dem Atlas von Robinson u.a.
(1979) liefert im Gegensatz dazu ein total verrauschtes Bild
(Abb. 3.5a}, in dem keine irgendwie geartete Struktur erkenn-
bar wird. Auf Grund der schlechten Kondition der hier zu in-
vertierenden Matrix spiegelt dieses Bild im wesentlichen den
in den Daten enthaltenen Anteil an Rauschen wider. Der Rausch-
anteil in den Ergebnissen 1d8t sich durch die Wahl eines gros-
seren l; reduzieren (Abb. 3.5b; Aé=10-2max{1;}). Aber auch
dann erhdlt man kein sehr viel klareres Bild der Zirkulation
im Referenzniveau. Vor allem im Bereich des Golfstromes wer-
den jedoch Unterschiede zu den aus dem Levitus-Atlas resultie-
renden Ergebnissen (Abb. 3.4a) deutlich. Das siidwdrtig gerich-
tete Stromband ist beim Robinson-Atlas weiter von der Kiiste
entfernt als beim Levitus-Atlas. Auch ergeben sich hier Andeu-
tungen einer ndrdlichen Stromung direkt an der amerikanischen
Kiiste. Dies 1dBt den SchluB zu, daB beim Robinson-Atlas die
Rezirkulationszelle des Golfstroms bis in die Tiefe von 2000m
reicht.

FaBt man diese Ergebnisse zusammen, kommt man zu dem
Schluff, daB die Daten des Levitus-Atlas besser zur Bestimmung
eines Geschwindigkeitsfeldes nach der B-Spiralen Methode ge-
eignet sind als die des Robinson-Atlas. Vor allem in grdReren
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Tiefen entspricht die aus dem Levitus-Atlas resultierende
Zirkulation mehr den bekannten Vorstellungen. Deshalb wird
fiir die weiteren Rechnungen dieser Datensatz verwendet werden.
An dieser Stelle sei noch einmal deutlich gemacht, daB sich
die gezeigten Geschwindigkeitsfelder aus einzelnen, lokal be-
stimmten Geschwindigkeiten zusammensetzen und damit nicht di-
vergenzfrei sind. Die Lisung dieses Problems ist dem n#chsten
Kapitel vorbehalten. Aus diesem Grund soll hier auch nicht
weiter auf die resultierenden Geschwindigkeitsfelder eingegan-

gen werden.
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4 Massenerhal tung

Die im vorherigen Abschnitt beschriebene B-Spiralen Me-
thode ist beziiglich der Geschwindigkeiten ein rein lokales
Problem, d.h. sie beinhaltet keine horizontale Verkniipfung
der einzelnen Geschwindigkeitsprofile. Fiigt man einzelne mit
dieser Methode gewonnene Profile zu einem Zirkulationssystem
zusammen, kann man nicht davon ausgehen, dafl so elementare
Anforderungen wie z.B. die Einhaltung der Kontinuititsglei-
chung ad hoc erfiillt sind. Auch gehen in die Berechnungen
keine Randbedingungen ein, so daf deren Einhaltung ebenfalls
nicht vorausgesetzt werden kann. Ziel dieses Abschnittes so0ll
es sein, diese beiden erwdhnten MiAngel des Geschwindigkeits-

feldes zu heheben.

4.1 Formulierung des Problems

Zur Erfiillung der Forderungen nach Massenerhaltung und
Einhaltung der kinematischen Randbedingung sind Anderungen/
Korrekturen am Geschwindigkeitsfeld anzubringen. Dabei stellt
sich die Frage, ob man eine der der B-Spirale zugrundeliegen-
den dynamischen Gleichungen zus#dtzlich zur Kontinuitiatsglei-
chung weiterhin exakt erfiillen will. Bisher wurde die thermi-
sche Windrelation, iiber die der barokline Anteil der horizon-
talen Geschwindigkeiten bestimmt wurde, als exakt angesehen.
An verschiedenen Stellen dieser Arbelt wurde aber schon darauf
hingewiesen, daB die Daten ebenso wie die aus ihnen resultie-
renden Dichtegradienten mit Fehler behaftet sind. Damit erge-
ben sich auch Fehler in den Geschwindigkeitskomponenten. An-
derungen an der vertikalen Struktur der Geschwindigkeiten sind
somit in einem gewissen MaBe durchaus zulidssig. Dies gilt eben-
so fiir die Vertikalgeschwindigkeit, die in der 8-Spiralen Me-
thode mit Hilfe der Vorticitybalance bestimmt wird. Anderungen
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sind somit an jedem Punkt fir jede der drei Geschwindigkeits-
komponenten zulédssig. Diese miissen allerdings so gering sein,
daB das Geschwindigkeitsfeld, von dem ausgegangen wird, mog-
lichst gut wiedergegeben wird. AuBerdem sollten sich die Kor-
rekturen in einem durch die Fehlergrenzen der Daten gegebenen
Rahmen bewegen.

Ziel dieses Kapitels ist es also ein divergenzfreies Ge-
schwindigkeitsfeld v = (E.W) s0 zu bestimmen, daB

i) die Abweichungen des Feldes von einem vorgegebenen
Geschwindigkeitsfeld v* minimal sind,

(a.1) 111 [ v - v* |? dV = min.

ii) das Geschwindigkeitsfeld die kinematische Randbedin-
- gung erfililt.

]
Q

w =20 fir z
(4.2) _ ‘
W = - u-VH fir z = -H

Das hierbel vorgegebene Geschwindigkeitsfeld v* wird in Ab-
schnitt 4.4 ndher spezifiziert werden.

Die oben angesprochene Minimierung stellt ein Variations-
problem dar. Die allgemeine Variationsaufgabe

(4.3) 11! F(v.vx,oo,or) r’cose dr dr d¢ = min.

fiihrt zu der Eulerschen Differentialgleichung

3 1
(4.4) -

r!

3 3
1 =—COo08¢—F = 0

F - Cose 79 v,

3 a
v "%

3
r avx

mit #r = f;o P Y= %Tv ; 0. = %30. Diese sind mit den folgen-
den Randbedingungen zu l@sen:

adf dem Teil des Randes, auf dem keine Variation von ¢
erlaubt sein soll (= geschlossener Rand), wird ein bestimmter
wert vo fest vorgegeben;

auf dem Teil des Randes, auf dem eine Variation von ¢
zugelassen wird (= freier, offener Rand), muf die normal zum

Rand gerichtete Komponente des Vektors b verschwinden. b ist
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dabei wie folgt definiert:

9

CR
r

(4.5) b=1{r cos¢3%—F ;i r 3%—F ; F | .
A ]

die einzelnen Komponenten von b sind dabei der Reihe nach in
A-, ¢- bzw. r-Richtung (natiirliche Randbedingung des Varia-
tionsproblems).

Beinhaltet F mehrere unbekannte Funktionen Wi, so ist
die Variation fir jedes Wi separat durchzufiihren. Entsprechend
erhdlt man mehrere Differentialgleichungen mit den dazu gehod-
renden Randbedingungen. NAheres hierzu kann man in der ein-
schldgigen Literatur (z.B. Courant & Hilbert, 1968) finden.

Die Rechnungen dieses Kapitels werden in Kugelkoordina-
ten durchgefiihrt, was auf Grund der Ausdehnung des zu betrach-
tenden Gebiets notwendig ist. Auch bietet sich dieses Koordi-
natensystem formlich an, da die Daten auf einem geographischen

1°x1°-Gitter gegeben sind.

4.2 Vektorpotential

Fur ein divergenzfreies Vektorfeld v existiert immer ein

anderes Feld ¥ {Vektorpotential von g), so dall gilt:

(4.63.) x o= VX_‘{ .

Mit ¥ = {¥,;¥%;;¥%,} 14Bt sich die gesuchte divergenzfreie Ge-

schwindigkeit also als

1 @ 14 19 1 2
- _ 1 + £ - = b - —_—— :
(4.6b) v { r 3rrv¢ 7 aowi v aptt r cos¢ di '
1 3 1 3
_ —_— —_— W
T cose 30°08%Y: * T gse T2 }

darstellen. Damit verschiebt sich das Problem auf die Bestim-
mung des Vektorpotentials Y. Setzt man (4.6b) in (4.1) ein,
s0 erhzdlt die Funktidn F des Variationsproblems die folgende
Gestalt:
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_ 19 13 2
(4.7) F= [- 3 3g0%e + T 33%: - u*)
13 R S P 2
+ [ T arr*] r cosé alvi V']
1 3 13 .
+ Gl r cosé 3¢ osev, + r cos¢ Ay T w*]

Dabei sind die 01, i=1,3 die Komponenten des Vektorpotentials
in A-, ¢- bzw. r-Richtung und u*, v* sowie w* die entsprechen-
den Komponenten des vorgegebenen Geschwindigkeitsfeldes v*.
Vor dem w-Term wurde ein- Gewichtsfaktor G eingefiihrt, um die
unterschiedlichen GroBenordnungen der einzelnen Terme zu be-
riicksichtigen. Filhrt man nun die Variation des Integrals (4.1)
durch, erhdlt man ein System von drei gekoppelten Differen-
tialgleichungen zur Bestimmung der Komponenten des Vektorpo-
tentials |

2 1 2 1 3 ,9

: 1 2 )
(4.8a) 77 T G cos¢ T.-COSQ": + 2T 357 3!““ =

12 1 3 _1 3 & 13 oo 212 o0s
T ¢ G(r cosé ave) + Fcose 3% 3n' t ¢ AtV r 3e°"
1 3 3 1 3 ,9 _
(4.8b) ¥ cosie an G 3% + = ot -a—;*'z =
-—r——r—l L G 57 *e 12 a—v + 1 i’—Gw" 1 i-1."u*
T7cos ¢ I% TSt + £ 39 3r 2 . cose X r 8r
1 3’ S S 3 . =
(4'50) r°cos ¢ 31’”’_+ r cos¢ 3eCOS¥3Ys =
1 2 1 3 1 3 cos¢ 3 __1 a .
T cos¢ 35 T 3rtY * T cose 30( r 3rr¢‘) r cose Y
+ —2 — 2 oseur
r cosé 3¢ '
mit den entsprechenden Randvektoren
. 1 3 I S ) .
(4.9a) by = | 05 GloTogy 75905%% - oo WY + W)
) ]
A2 e, -2 24, -vn)}

r ir r cos® oA



1 9 1 ?
.9b = —_ ¥, - —— - : :
(4.98) b2 = | Glgoogs ax%: - Toogs 33905V ~ w*) 5 O ;
1 2 1 23
(; ——;I“'z - T -—°‘11 + u*) }

3
(4.9c) by = | (—2— 2x¥, - % LI

T CcOosé¢ 92X r
] ?
(% 3—1"1 - %3}-“'3 - u*) ; O }

fiir die offenen Riénder. Auf den geschlossenen Randern, auf
denen keine Variation von 01 zugelassen wird, gilt

(4.10) ¢, = konst. = 0 .

Hat man mit diesen Bedingungen das Vektorpotential ¥ bestimmt,
erhdlt man das gesuchte divergenzfreie Geschwindigkeitsfeld
mit Hilfe der Gleichung (4.6). Was an dieser Stelle noch offen
ist, ist die Frage nach der kinematischen Randbedingung (4.2).
Es ist leicht einzusehen, daB diese auf Grund der Randbedin-
gung (4.10) fur das resultierende Geschwindigkeitsfeld auto-
matisch erfiillt ist: Wegen (4.10) gelten die folgenden Bezie-
hungen zwischen den Bodenneigungen und den Komponenten des

Vektorpotentials:

(4.11a) % ;: H = (;—%SE; ;;cos¢¢.)/(% %;ro.?

(4.110) =i 2 H = (g 7% )/ (3 55 o)
(a.11) A v GEg 7 W - G it G R W

Setzt man dies ebenso wie die Definition der Geschwindigkeits-
komponenten_(4.6b) in die Randbedingung fiir den Boden ein, er-
kennt man, daB diese identisch erfillt ist. Analoges gilt fir
die Oberfliche z=0.

Die Forderungen am offenen Rand, daB die entsprechende
Komponente der Randvektoren Ei normal zu diesem Rand verschwin-
den s0ll, ist physikalisch gleichbedeutend mit der Forderung,
daB hier die Geschwindigkeitskomponente parallel zum Rand er-
halten bleibt.
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4,3 Projektive Separation

Einen etwas anderen Zugang zur Bestimmung des Vektorpo-
tentials erhdlt man mit der folgenden Uberlegung: Aus der
Darstellung (4.6b) ist ersichtlich, daB man den Vektor v in
drei Teilvektoren aufspalten kann, die jeweils in einer der
drei Koordinatenebenen liegen und nur durch eine Komponente
‘des Vektorpotentials beschrieben werden (projektive Separa-
tion):

(4.12) V=V +V +V
- =1 -3 -3
mit
{a.L123 1@
(4.13a) v = { o; £ 3TV 5 - Toose 390080V }

3 1 ? ‘
(4.13b) v, = { - %—a-r-‘ri'z ; O T cost F3V2 }
13 o1 3, .
(4.13c) v = { T 'a—;V: i = T cos¢ 73¥s i O } .

Dabei ist jeder dieser drei Teilvektoren fiir sich selbst di-
vergenzfrei, V-gi = 0, und die einzeinen Komponenten vi des
Vektorpotentials fungieren als 'Stromfunktion' fir den ent-
sprechenden Vektor. Somit ist eine Aufspaltung des Variations-
problems in drei Teilprobleme mdglich. Diese Methode wurde
von Zimmermann (1984) erfolgreich fiir ein globales Windfeld
verwendet.

Fiilhrt man die Minimierung fir die einzelnen Teilvektoren
durch, so erhdlt man als Differentialgleichungen zur Bestim-
mung der Komponenten des Vektorpotentials:

1 3 23 1 3 G 2 B

(4.148) T 35T 3% * T 3y Cos 2s°08t: =
r ar ! r ¢

1 3 23 1, 3 ¢, -

(4.140) o 37 35 * FoosTe 3% © a':

3
PO, _J— - = i)
T cosé 2A°"; r ir'Y;
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1 ] 3 1 3z
(4.14c¢) T oose 79598tV + w oy oty Y =
1 3 1

-cosQu: -

———. — v—
r cosé 9¢ T cosé aA's ¢

wobel die x; die ersten Schdtzungen (Vorgaben) der entspre-
chenden Teilvektoren v. sind. Setzt man

i
"‘:="'+_1~<1=—os¢3—x"= “"T“"‘_‘ri—oa%‘i‘“
uy = u* + % %;rv, ; VY = v - % %;rv.

fiir diese Schitzungen, wird das Gleichungssystem (4.14) iden-
tisch mit dem System (4.8). Analog gilt dies auch fiir die in
diesem Fall resultierenden Randvektoren b,,
Grund hier nicht explizit angegeben werden.

Ein Nachteil des Gleichungssystems (4.14) ist, daB es

keine klaren Kriterien gibt, in welcher Reihenfolge die ein-

dile aus diesem

zelnen Gleichungen zu ldsen sind, und wie die Schidtzungen fiir
die Teilvektoren !; dabel aus dem gegebenen Geschwindigkeits-
feld heraus vorzugeben sind. Die hier dargestellte Sicht des
Problems liefert aber einige niitzliche Hinweise zur Losung
des Systems {4.8).

4.4 Lﬁsung§formalismus

Das Ziel dieser Arbeit ist es, ein massenerhaltendes
(divergenzfreies) Geschwindigkeitsfeld fiir den Nordatlantik
zu bestimmen. Eine erste Schitzung dieses Geschwindigkeits-
feldes ist im wesentlichen durch das mit der B-Spiralen Me-
thode gewonnene geostrophische Feld !B gegeben. In diesem
ist der windbedingte Anteil _E (Ekmandrift), der sich auf
den oberflichennahen Berelich der Wassersidule konzentriert,
nicht enthalten. Man kann aber nur davon ausgehen, daBll das
aus beiden Anteilen zusammengesetzte Gesamtfeld divergen=z-
frei ist. Deshalb wird die Ekmandrift mit beriicksichtigt,
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E_ (Y, /1 gleichmdBig auf die

obersten 50m der Wassersidule verteilt wird. Hier ist t = {Tx;Ty}

indem der Ekmantransport M

die dem Atlas von Isemer & Hasse (1985) eﬁtnommene Windschub-
spannung.'Die zur Ekmandrift gehSrende Vertikalgeschwindigkeit
wird in diesem Geschwindigkeitsfeld nicht berlicksichtigt.
Statt dessen wird durch die Wahl des Gewichtsféktors in Ober-
fldchenndhe dafir gesorgt, daB sich in diesem Bereich die Ver-
tikalgeschwindigkeit auf das gegebene horizontale Geschwindig-
keitsfeld einstellt, d.h. daB sie sich hier im wesentlichen
aus der Kontinuitidtsgleichung bestimmt. Néhére Einzelheiten
zZur Wahl des Gewichtsfaktors findet man weiter hinten.

Die erste Schitzung des Geschwindigkeitsfeldés fiir den
Nordatlantik setzt sich also aus dem geostrophischen Anteil
und der Ekmandrift zusammen,

(4.15) v = !B + XE .

Zur Bestimmung des zugehtrigen Vektorpotentials Y wird das
Gleichungssystem (4.8) mit den entsprechenden Randvektoren
{4.9) fiir die offenen Rinder benutzt. Als offene Rénder wer-
den hierbei der siidliche Rand des Nordatlantik bei 5°N, der
nsrdliche Rand auf der Linie Grionland-Island-Britische In-

. 8eln bei etwa 64°N sowie'am westlichen Rand der Antillenbo-
gen mit der Kilste Floridas (bis ca. 30°N) betrachtet. Die
Karibik wird in diesen Rechnungen ausgeklammert, da sie durch
‘zu wenig Gitterpunkte abgedeckt ist, um éine verniinftige LJ-
sung zu liefern. Alle anderen Rinder werden als geschlossen
angesehen, d.h. auf ihnen gilt (4.10).

Die ti werden iterativ bestimmt, dabei wird wie folgt
vorgegangen: Da die groBridumige, mittlere Zirkulation des
Ozeans im wesentlichen schon horizontal divergenzfrei ist
(0-te Ordnung der quasi-geostrophischen Approximation; siehe
z.B. Veronis (1981)), wipd ausgehend von ti = 0 zuerst v, mit
Hilfe von Gleichung (4.8c) bestimmt. Damit ist der wesentli-
che, divergenzfreie Anteil der Horizontalgeschwindigkeit fest-
gelegt. Dann wird mittels Gleichung (4.8b) ¥: berechnet, wo-
bei die eben gewonnene Losung fir ¢, eingesetzt wird. Als letz-
tes wird ¥, aus Gleichung (4.8a) berechnet {¥v,,¥, sind hierbei
bekannt). Der zweite Durchgang beginnt wieder mit (4.8¢), wo-
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bei immer die neuesten vi eingesetzt werden. Ein dritter Durch-
gang wird nicht mehr durchlaufen, da die Rechnungen gezeigt
haben, daB dieser keine wesentliche Anderung des Ergebnisses
mehr bringt. Durch dieses Vorgehen, das der Betrachtungsweise
der projektiven Separation ehtspricht, kann jede der im Prin-
zip dreidimensionalen Differentialgleichungen als ein Satz
zweldimensionaler Gleichungen behandelt werden, Diese werden
mit Hilfe eines ADI-Verfahrens (alternating direction impli-
cit), wie es z.B. bei Marsal (1976} beschrieben ist, numerisch
gelost. Dazu werden die Gleichungen in der iiblichen Weise dis-
kretisiert, d.h. die Ableitungen werden durch zentrale Diffe-
renzenquotienten approximiert. Auflerdem wird die Flachwasser-
approximation eingefilhrt, die beinhaltet, daB r an den Stellen,
an denen es als Faktor auftritt durch R (=Erdradius) ersetzt
wird. Die Relaxationsparameter der einzelnen ADI-Zyklen werden
entsprechend dem bei Marsal (1976) angegebenen Formalismus
festgelegt. Dabel besteht ein Zyklus aus zehn Iterationen. Die
Iteration zur Losung der einzelnen Differentialgleichung wird
abgebrochen, d.h. die Ldsung wird als befriedigend angesehen,
wenn der Betrag des verbleibenden Residuums der Gleichung klei

ner als 1/100 des Betrages der inhomogenen Seite ist. Dies ist
in den meisten Fadllen nach spdtestens zwel bis drei Zyklen der
Fall.
Eine Frage, die an dieser Stelle noch offen ist, ist die
- nach der Wahlldes Gewichtsfaktors G in den Gleichungen
{(4.8a,b). Wie schon erwihnt ist der Sinn dieses Faktors, die
unterschiedlichen GroBenordnungen der einzelnen Terme in Glei-
chung (4.7) auszugleichen und damit die Korrekturen am Ge-
schwindigkei tsfeld mdglichst gleichmidBig auf alle drei Kompo-
nenten zu verteilen. Je griBer der Faktor wird, desto geringer
sind die Abweichungen zwischen urspriinglichem und korrigiertem
w-Profil. Der gegenteilige Effekt tritt entsprechend bei den
u~- und den v-Profilen auf.

Den Ausfiihrungen bei Marsal (1976) kann man entnehmen,
daB fiir das optimale Funktionieren des ADI-Verfahrens im vor-
liegenden Fall die folgende Bedingung erfiillt sein sollte:

(4.16) 0.1 £ G (2—:)’ £ 10.0 '

dabei ist G der Gewichtsfaktor, 4x (= RA¢ bzw. RAlcos¢) der
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horizontale Gitterabstand und 4z der vertikale. Der maximale
Wert fir G, der sich daraus ergibt, ist

(4.17) G = 10 (%%)’

Der Gewichtsfaktor wird damit vertikal abhidngig und variiert
von 10° an der Oberfliche (8z=10m) Uber 10’ in mittleren Tie-
fen (Az=100m) bis 4.10° in den Tiefen unterhalb von 2000m
(22=500m), wenn man fiir Ax die horizontale Gitterdistanz von
100km zugrundelegt. Von diesem vertikalen Profil des Gewichts-
faktors muB aber in der Nihe der Oberfliche abgewichen werden.
Ein Gewichtsfaktor von 109, wie ihn (4.17) vorschreibt, wiirde
hier bewirken, daB sich im wesentlichen das horizontale Ge-
schwindigkeitsfeld der vorgegebenen Vertikalgeschwindigkeit
anpafit. Das steht aber im Widerspruch zu der kinematischen
Randbedingung w = O an der QOberflidche, die gerade hier grofie
Anderungen in w erfordert. AuBerdem wurde die Ekmandrift zur
Horizontalgeschwindigkeit der obersten 50m hinzugefiigt mit .
der Forderung, daB sich die Vertikalgeschwindigkeit auf das
horizontale Geschwindigkeitsfeld einstellt, insbesondere da
in diesem Tiefenbereich die in der 8-Spiralen Methode verwen-
dete Vorticitybalance keine Giiltigkeit besitzt und damit hier
sicherlich ein falsches w vorgegeben wird. Deshalb wird dafir
- gesorgt, daB der Gewichtsfaktor zur Oberfldche hin stark ab-
nimmt. Dies fiihrt zu der folgenden, gegeniiber (4.17) modifi-
zierten Vertikalverteilung der Gewichte:

10k z > ~100m
(4.18) G = 4 107 -100m 2 z > —-300m
10+ (2X)? -300m > z
Az - 4

dabei ist k der Index der Standardtiefen 0, 10, 20, 30, 50,
75 und 100m. Der Gewichtsfaktor fallt bei dieser Wahl nur in
den obersten 100m aus dem durch (4.16) gegebenen Rahmen.
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4.5 Test der Korrekturen

Nachdem die Geschwindigkeiten dahingehend korrigiert wor-
den sind, daB sie die Kontinuitsdtsgleichung (3.3) und die ki-
nematische Randbedingung (4.2) exakt erfiillen, stellt sich die
Frage, inwieweit die dynamischen Annahmen, die die Grundlage
der Berechnungen mit der B-Spiralen Methode bildeten (Geostro-
pie bzw. thermische Windrelation sowie Vorticitybalance) noch
erfiillt sind. _

Un dies fiir die thermische Windrelation zu iiberpriifen,
wird folgender Weg eingeschlagen: Aus den Fehlern des Tempe-
ratur- und des Salzgehaltsfeldes werden mit Hilfe einer Monte-
Carlo Simulation Fehlergrenzen fiir die Dichtegradienten be-
stimmt, (Sox,ﬁoy), und in Fehlergrenzen fiir u, bzw. v, umge-
rechnet:

-4 . s =
(4.19) fu, = 3 Gay ; v,

ik

dp .
X

Da die Originalprofile u* bzw. v* abgesehen vom Ekmananteil
die Dichtegradienten exakt wiedergeben ({siehe Gleichung (3.5)),
werden die Vertikalableitungen der Korrekturgeschwindigkeiten
Auz = (u—u*)z bzw. sz = (v—v*)z mit diesen Fehlergrenzen ver-
glichen.

Filr den Test, inwiewelit die Vorticitybalance noch erfiillt

ist, wird deren Residuum
(4.20) E=w -2w
: - f

mit der Fehlergrenze

(4.21) 8¢ = ﬂ_%rﬂ so_

verglichen. H ist hier die Vertikalskala der Stromung, die fir
den Vergleich als 600m angenommen wird.

Die Abbildungen 4.1 bis 4.4 zeigen diese Vergleiche‘an
einigen ausgewidhlten Punkten, deren Lage in Abb. 4,5a durch
Kreuze markiert ist. An den Profilen erkennt man, dafl die we-
sentlichen Abweichungen von den eingangs gemachten dynamischen
Annahmen in den obersten 2000m auftreten. AuBlerdem zeigt
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der Vergleich der Profile untereinander, dafl im Bereich des
Golfstroms (Abb. 4.1) und des Nordatlantischen Stroms (Abb.
4.4) gemessen an den Fehlergrenzen grofere Abweichungen von
der thermischen Windrelation auftreten als an den anderen
Punkten. Auch das Residuum der Vorticitybalance hat in die-
sen Bereichen die groBten Werte.

Um einen besseren tberblick Uber die horizontale Vertei-
lung zu erhalten, wird das vertikale Mittel der mit den Feh-
lergrenzen normierten Korrekturen bzw. des normierten Residuums
betrachtet:

) 1 zllauzl
(4.22a du_ = dz'
z 2:-2, z, auz
ledv '
nt— 1 z .
(4.220) v, = = ! =5, dz
Z2
- 1 € ,
(4.22¢c) € = P ! . dz .

Diese Form wurde gewidhlt, da man nicht davon ausgehen kann,
daB die Korrekturen bzw. das Residuum einer Normalverteilung
folgen. Die Grdfen sind in Abb. 4.5 fir z. = -2000m und

Z, = -100m dargestellt. In diesem oberen Tiefenbereich sind
die Korrekturen hauptsichlich zur Erfilllung der Kontinuitdts-
gleichung (3.3) notwendig. Man erkennt, daB bei allen drei
Grofen die maximalen Werte im Bereich der stidrksten Stromun-
gen wie Golfstrom und Nordatlantischer Strom erreicht werden.
Dabei sind die Korrekturen in der u-Komponente (Abb. 4.5a)
sthrker als in der v-Komponente (Abb. 4.5b). Dieses Verhalten,
daf man die griften Abweichungen von der thermischen Windre-
lation in den Bereichen mit den griBten Geschwindigkeiten er-
hdlt, widerspricht allerdings den Erwartungen. Bei der Mini-
mierung des Integrals (4.1) sollten die Terme mit den grdéften
Geschwindigkeiten den entscheidenden Beitrag leisten, d.h.
hier sollten die urspringlichen Geschwindigkeiten besonders
gut wiedergegeben werden und damit auch die thermische Wind-
relation. Dafl dies nicht der Fall ist, kann man nur mit der
Inkonsistenz zwischen KontinuitHtsgleichung, £-Spiralen Dyna-
mik und Dichtefeld erkliaren. Zumindest in den Bereichen der
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in Abb. 4.5a,b schraffierten Gebiete mit Werten griBer als
eins hat man nach der Korrektur kein mit der 8-~Spiralen Dyna-
mik vertrdagliches Geschwindigkeitsfeld erhalten. Da der Wert
1.0 hier aber nur geringfiigig liberschritten wird, und der Mit-
telwert der Felder deutlich unter 1.0 liegt, wird das Gesamt-
ergebnis als durchaus befriedigend angesehen. Zumindest in den
eben erwdhnten Regionen spielen aber zusdtzliche Terme (z.B.
Reibung) eine Rolle in der Impulsbalance (3.1) und sollten be-
riicksichtigt werden, wie es bei der Vorticitybalance (3.2) be-
reits‘geschehen ist. Auf diesen Punkt wird aber an sp&dterer
Stelle noch ndher eingegangen werden.

An den Profilen in Abb. 4.1 bis 4.4 erkennt man weiter,
daf zusatzlich groBere Abweichungen an den. unteren Enden der
Profile, alsc in der Ndhe des Bodens auftreten. Diese Korrek-
turen sind darauf zuriickzufiihren, daB die kinematische Rand-
bedingung (4.2) am Boden erfiillt werden muB. Dadurch kommt
zum Ausdruck, daB bei der Analyse der Temperatur- und der
Salzgehaltsfelder auf solche Dinge wie z.B; Minimierung der
Vertikalgeschwindigkelit am Boden keine Rucksicht genommen
wurde (werden konnte).

4.6 Geschwindigkeitsfelder

Die Felder der resultierenden Horizontalgeschwindigkeil-
tenn sind in den Abb. 4.6 fir die Tiefen z = -100m, -500m,
-1000m, -2000m sowie -3000m dargestellt. Ein Verglieich der
Zirkulation in 2000m Tiefe (Abb. 4.6d) mit der durch die 8-~
Spiralen Methode gewonnenen Zirkulation (Abb. 3.4a) zeigt,
dald die Korrektur im wesentlichen eine Glattung der Horizon-
talgeschwindigkeiten zur Folge hat., Somit bleiben die in Ab-
schnitt 3.5 gemachten Bemerkungen fir diese Tiefe weiterhin
gliltig.

In den Tiefen z = -100m bis z = -1000m (Abb.. 4.6a-c) ist
eine breite Golfstromregion zu erkennen mit einer Rezirkula-
tionszelle an seiner sidlichen Flanke. In den oberen beiden
" Tiefen (100m und 500m) erkennt man bei etwa 40°N und 40°W
klar eine Aufspaltung der Zirkulation in zwei Zweige: einen
breiten Nordatlantischen Strom und den Azorenstrom zwischen
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30°N und 40°N, die durch eine Zone mit geringen Stromgeschwin-
digkeiten im Iberischen Becken voneinander getrennt sind. Au-
ferdem erkennt man in diesen Tiefen einen Wirbel bei 55°N, 35°W,
der auf der sudbstlichen Seite durch den Nordatlantischen Strom
und auf der nordwestlichen Seite durch den Irminger Strom be-
grenzt wird. Der Irminger Strom mindet im 100m Niveau bei Kap
Farvel in die Zirkulation .der Labradorsee ein. Weiterhin ist
der Norddquatorialstrom erkennbar sowie eine Andeutung des
dquatorialen Gegenstroms zwischen 5°N und 10°N. Diese beiden
Stromungen sind durch einen Bereich mit geringer Geschwindig-
keit getrennt, der sich mit der Tiefe nach Norden ausbreitet,
s0 dafl sich das Zentrum des Norddquatorialsstroms mit zuneh-
mender Tiefe nordwdrts verlagert und die Nord-Siid Erstreckung
des subtropischen Wirbels mit der Tiefe abnimmt.

Die Tiefe z = -1000m (Abb. 4.6c) stellt sich als ein
Ubergang vom Zirkulationssystem der oberen Schichten in das
der Tiefenzirkulation dar. Wdhrend die enge Zirkulationszelle
des Golfstroms noch deutlich zu erkennen ist, zeigt sich un-
terhalb des Nordatlantischen Stroms eine Gegenstromung, die
im Overflow-Bereich zwischen Island und den Britischen Inseln
entspringt und.bei 35°N, 45°W in die Golfstromzirkulation ein-
miindet. Dabei stimmt der Verlauf dieser Stromung in seinen we-
sentlichen Merkmalen gut mit dem von Worthington (1970) auf-
gezeligten Weg des Overflow-Wassers iiberein. Der restliche Teil
des Nordatlantik ist angefiillt mit kleinskaligen Strukturen
mit AusmaBen von 500-1000km, wie z.B. der Wirbel bei 20°N,
55°W sowie das Wirbelpaar bel 25°N, 35°W.

Die Zirkulation in 2000m Tiefe (Abb. 4.6d) ist im wesent-
lichen schon in Abschnitt 3.5 beschrieben worden, wobei die
gute Uﬁereinstimmung mit dem Zirkulationsschema von Defant
(1941; Abb. 3.4b) hervorgehoben wurde. Die Zirkulation ist ge-~
kennzeichnet von dem Gegenstrom entlang der westlichen Beran-
dung. Die ihm angégliéderte, etwa 5S00km breite Rezirkulations-
zone zwischen 10°N und 40°N ist nach der Korrektur wesentlich
deutlicher zu erkennen als vorher (siehe Abb. 3.4a). Sie be-
steht aus zwei Zellen, die bei etwa 20°N; 60°W getrennt sind.
Die stdliche Zelle findet man mit etwa der gleichen Ausdehnung
auch bei Defant (Abb. 3.4b) angedeutet. Ebenfalls in iiberein-
stimmung mit Defant finden sich hier kleinere Regionen mit
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starkeren Stromungen an der Ostseite des Mittelatlantischen

Riickens bei 25°N, 25°W bzw. 10°N, 25°W, deren Struktur im ein-
zelnen nur bedingt mit der bel Defant vergleichbar ist. In dem
gezeigten Bild der 2000m-Zirkulation fehlt im Gegensatz zu den
Defant'schen Ergebnissen der sudwirtige Randstrom am Ostlichen
Rand des Beckens. Dafiir ergibt sich hier ein mdandrierendes

Stromband bei ca. 30°N, dessen Wellenlinge etwa 1000km betrigt.

Bedingt durch den Mittelatlantischen Riicken teilt sich
die Zirkulation in 3000m Tiefe (Abb. 4.6e) in die des westli-
chen und die des Ustlichen Beckens. Die Zirkulation des west-
lichen Beckens ist bei ca. 25°N in einen nsrdlichen und einen
siidlichen Tell getrennt. Die jeweils linksdrehenden Zirkula-
tionszellen erfassen dabei die gesamte Beckenbreite. Im Gegen-
satz dazu ist das Ostliche Becken siidlich der Kanarenschwelle
(ca. 30°N) von kleineren Wirbelstrukturen beherrscht, wihrend
der nordliche Teil nahezu in Ruhe ist.

Die oben beschriebenen Bilder der Zirkulation stimmen im
groBen und ganzen mit‘den klassischen Vorstellungen wvon der
Zirkulation des Nordatlantik uiberein. Allgemein sind die Ge-
schwindigkeiten zwar zu gering und zu stark verschmiert, die
- allgemeine Struktur pafit sich aber gut in die traditionellen
Ergebnisse ein. -

Die barokline Struktur der Stromungen kann man direkt
aus der Geschwindigkeitsverteilung entlang von Vertikalschnit-
ten, wie sie in Abb., 4.7 dargestellt sind, ablesen. Die Abbil-
dungen zeigen jewells die Geschwindigkeltskomponente senkrecht
zu diesen Schnitten, so daB die Ergebnisse direkt mit den Re-
sultaten der geostrophischen Berechnungen, die auf der Annahme
eines level-of-no-motion basieren, sowie mit denen der Invers-
methode von Wunsch (Wunsch. 1978; Wunsch & Grant, 1982) ver-
glichen werden konnen. Aus diesem Grund wurden entsprechende
existierende hydrographische Schnitte ausgewdhlt. Die Ausnahme
davon bildet der Meridionalschnitt bei 30°W. In den meisten
der Schnitte ist die Andeutung eines nahezu horizontalen lLevel-
of-no-motion zu erkennen, dessen Vertellung in mancher Hinsicht
der Wahl des Referenzniveaus von Defant (1941) #hnelt: Es
steigt in nbrd~sudlichef.sowie in west-9stlicher Richtung an,
wéhrend'sich die mittlere Tiefenlage bei etwa 1000m befindet.
Die Geschwindigkeitsverteilung auf den Schnitten weist allge-
mein eine sehr einfache Struktur auf und steht damit im Gegen~
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satz zu den Resultaten von Wunsch & Grant (1982). Deren Ergeb-
nisse zeigen eine Banderstruktur mit einem starken barotropen
Anteil. In vielen der bei ihnen gezeigten Schnitte #dndert die
Geschﬁindigkeit ihre Richtung auf horizontalen Skalen von
1000km und weniger nahezu einheitlich in der gesamten Wasser-
sdule. Im Gegensatz dazu zeigen sich hier breite Strombdnder
mit einheitlicher Richtung, die sich in einer bestimmten Tiefe
umkehrt. Dieser Unterschied mag zum Teil an den unterschiedli-
chen Daten liegen, die fiir die Berechnungen herangezogen wur-—
den (Wunsch & Grant beﬁutzten aktuelle hydrographische Schnit-
te). Aber auch Unterschiede in der verwendeten Methode tragen
dazu bei. So haben Luyten & Stommel (1982} dargelegt, daB die
Losungen der inversen Methoden (der barotrope Anteil der Stro-
mungen} stark von der Bodentopographie beeinfluBt sein konnen.
Diese geht aber in der B-Spiralen Methode nur indirekt iber
die Struktur der hydrographischen Felder ein. Ihr EinfluB auf
die hier vorgenommenen Korrekturen zur Erfiillung der Boden-
randbedingung beschrankt sich auf die untersten Schichten und
fihrt hier im wesentlichen zu Abweichungen von der thermi-
schen Windrelation, beeinfluft also dle barokline Struktur der
Horizontalgeschwindigkeiten.

Die Felder der Vertikalgeschwindigkeiten sind in Abb. 4.8
ebenfalls fiir die Tiefen z = -100m, ~-500m, -1000m, -2000m und
-3000m dargestellt. Das 100m Tiefenniveau (Abb. 4.8a) ist ge-
kennzejichnet durch eine positive Vertikalgeschwindigkeit (Auf-
trieb) iiber der Region des Golfstroms und des Nordatlantischen
Stroms. Weitere Auftriebsgebiete finden sich vor der Westkiiste
Afrikas sowie an der siidamerikanischen Kiiste. Diese Verteilung
stimmt grob mit der Verteilung der Ekman-Vertikalgeschwindig-
keit we = ¥x(1/f) (Leetma & Bunker, 1978) ubérein. Die Betrige
erreichen einige 10-4 cm/s und liegen damit in der GroBenord-
nung von L sind allerdings zum Teil etwas groBer. Hierin
spiegelt sich wieder, daB in dem Geschwindigkeitsfeld nach der
Korrektur neben dem geostrophischen Anteil auch der Ekman-An-
tell enthalten ist. Bedingt dqrch die Proportinalitiat des zwei-
ten Terms in Gleichung (3.20) zu f-z nehmen die Betrdge der
Vertikalgeschwindigkeit siidlich von etwa 15°N zum Aquator hin

"stetig =zu.
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Das Bild des 500m Tiefenniveaus (Abb. 4.8b) wird beherrscht
von einer breiten Auftriebsregion im Golfstrombereich und in der
Labradorsee. Ebenso herrscht siidlich von 20°N im wesentlichen
Auftrieb, widhrend sich in den iibrigen Regionen ein Absinken der
Wassermassen ergibt. Die Schwerpunkte des Absinkens liegen im
norddstlichen Teil des Nordatlantik sowie vor der Kiiste Flori-
das. Dieses Tiefenniveau stellt einen Ubergang zum 1000m Niveau
(Abb. 4.8¢) her, das sich durch eine klare Zweiteilung auszeich-
net: getrennt durch eine etwa von der Siidspitze Gronlands tiber
Neuschottiand zu den Kapverdischen Inseln verlaufende Nullinie
ergibt sich im norddstlichen Teil Absinken, wdhrend man in den
iibrigen Bereichen Auftrieb vorfindet. Sieht man einmal wvon den
positiven Vertikalgeschwindigkeiten in der Labradorsee ab, er-
hdlt man eine solche Verteilung theoretisch z.B. durch unter-
schiedliche Wdrmefliisse durch die Oberfl#dche mit Abkithlung im
Norden und Erwdrmung im Siden (Lenz, 1845). BeeinfluBt durch
die Bodentopographie zerfdllt die horizontale Verteilung der
Vertikalgeschwindigkeit zu groBeren Tiefen hin (Abb. 4.8d,e)

in immer kleinere Strukturen mi% den maximalen Werten an den

Rindern.
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5 Anwendungen

Durch die im vorherigen Kapitel vorgenommenen Korrektu-
ren an dem mit Hilfe der B8-Spiralen Methode gewonnenen drei-
dimensionalen Geschwindigkeitsfeld erfiillt dieses die Konti-
nui tdtsgleichung exakt. Es ist damit prinzipiell fir weiter-
: gehende Untersuchungen geeignet. Neben Untersuchungen der
miftleren dynamischen Balancen ist z.B. die Bérechnung des
Wiarmetransports im Nordatlantik mtglich.

5.1 Vorticitybalance

Bei dem Test der Korrekturen in Abschnitt 4.5 wurde fest-
gestellt, daB fir das vorliegende Geschwindigkeitsfeld grofere,
im Bereich starker Strimungen die Fehlergrenzen iibersteigende
Abweichungen von den angenommenen dynamischen Balancen auftre-
ten. Um eine Erklidrung hierfiir zu finden, sollen diese Abwei-
chungen n#zher untersucht werden. Wegen der engen Beziechung
zwischen Impulsbalance und Vorticitybalance {= Vertikalkompo-
nente der Rotation der Impulsbalance) beschrinkt sich die Un-
tersuchung allerdings auf die letztere. Ein weiterer Grund
hierfir ist, daB der in der Impulsbalance auftretende Druckterm
zu keinem lokalen Problem fithrt und somit die Untersuchungen
wesentlich erschwert.

Arbeiten zur Vorticitybalance wurden u.a. von Bryden (1980)
sowie von McWilliams (1982) fiir einzelne Stationen im POLYMODE-
Gebiet vorgelegt. Die Station von Bryden (31.6°N, 54.9°W) liegt
in einem Gebiet, in dem fiir das hier vorliegende Geschwindig-
keitsfeld die geostrophische Balance zwischen Advektion von
planetarischer Vorticity, Bv, und Vortex-Stretching, fwz, in-
nerhalb der Fehlergrenzen erflillt ist. Zu diesem Ergebnis ge-
langt auch Bryden (1980). Im Gegensatz dazu ist in diesem Fall
diese Balance an der Position von McWilliams' (31°N, 70°W)
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nicht erfiillt. McWilliams (1982) nimmt zusdtzlich einen Rei-
bungsterm in die Balance auf, der sich als von der gleichen
Grifle wie Bv erweist.

Auch fiir das hier betrachtete Geschwindigkeitsfeld er-
weist sich, daB die Vorticitybalnce in der bisher verwende-
ten Form nicht erfiillt ist. Welche Bedeutung der bisher uner-
klirte Rest € = fwz - Bv innerhalb der Balance hat, wird aus
Abb. 5.1 deuntlich. Dargestellt ist die GroBe

1 Z; € '
- 1
2 z

mit 2,=-2000m und z.=-100m. Die Werte flir Q liegen im Durch-
schnitt bei 0.5. Bei einér Standardabweichung von 0.1 ist
zwischen den absoluten Extrema 0.3 und 0.7 keine starke re-
gicnale Variation zu erkennen. Daraus folgt, daB der Rest-
term in etwa die gleiche GroBe wie die Terme der geostrophi-
schen Vorticitybalance hat, d.h. diese balancieren sich bei
weitem nicht,

Um zu klidren, wie bzw. ob der Restterm der Vorticity-
balance zu deuten ist, wird die vollstédndige Balance

(5.2) fwz - Bv - u:¥¢ - Y-u't!' = O

betrachtet und die relative Bedeutung der einzelnen Terme in-
nerhalb der Balance untersucht. Dabei ist die relative Vorti-
city ¢ = Vo - uy aus dem gegébenen Geschwindigkeitsfeld be-
kannt. Fur den Reibungsterm wird der Ansatz

-— . 1 =
(5.3) veu'sg ABLL + AL

gemacht. Die Reibungskbeffizienten Ay, und A werden mit Hilfe
einer Ausgleichsrechnung, wie sie z.B. in Abschnitt 3.4 be-
schrieben ist, bestimmt. Dabei geht als Nebenﬁedingung ein,
daB sie positiv sein miissen. Um eine mdgliche Variation der
Austauschkoeffizienten mit der Tiefe in einem gewissen Mafe
zuzulassen, wird die Wassersidule in die drei Tiefenbereiche
-100m 2 z 2 -800m ; -800m 2 z > ~-2000m ; -2000m > z 2> Boden
unterteilt, in denen die Koeffizienten dann als konstant an-
gesehen werden. Die so resultierenden horizontalen Austausch-

koeffizienten Ah sind in Abb. 5.2 dargestellt, die vertikalen
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Koeffizienten Av in Abb. 5.3.

Die Werte des horizontalen Austauschkoeffizienten Ah lie-
gen in jedem Fall innerhalb der nach Gleichung (3.33) berech-
neten Fehlergrenzen; Ah ist also im Grunde genommen nicht von
Null zu unterscheiden. Auch erweist er sich bei einer Gréfien-
ordnung von 108 cm? /s sowohl horizontal als auch vertikal als

9 cm? /s findet man im

relativ konstant. Werte grdoBer als 10
wesentlichen nur in den obersten Schicht zwischen 100m und
800m Tiefe (Abb. S.2a) in einem grdBeren Gebiet im Iberischen
Becken sowie vereinzelt im Golfstrombereich.

Anders sieht es dagegen fir den vertikalen Austauschkoef-
fizienten A (ADbb. 5.3) aus. Hier ist sowohl in der Horizon-
talen als auch in der Vertikalen eine klare Struktur erkenn-
bar. Im oberen Tiefenbereich (Abb. 5.3a) liegen die Werte
ndérdlich einer Linie, die etwa von Haiti zu den Britischen
Inseln verliduft, im Mittel iiber 103 cm? /s. In diesem Bereich
werden auch die Fehlergrenzen klar uUberschritten. Siidlich die-
ser Begrenzungslinie liegen die Werte fiir Av mit 102 cm® /s in-
nerhalb der Fehlergrenzen. Mit zunehmender Tiefe ergibt sich
allgemein eine Erhdhung der vertikalen Austauschkoeffizienten,
die im untersten Bereich (Abb. 5.3c) Werte grifer 104 cm’ /s
erreichen und damit etwa eine Gréfenordnung groBer sind als im
.obersten Bereich. Im Vergleich zu den im Rahmen der 8-Spirale
bestimmten Koeffizienten (siehe OWW, Abb. 20} sind die hier
berechneten vertikalen Austauschkeoeffizienten geringfligig
kleiner, weisen im wesentlichen aber die gleiche horizontale
Struktur auf. O0ffensichtlich steht diese generelle Struktur
im Zusammenhang mit der verstdrkten ozeanischen Variabilitat
in den Regionen mit starken Stromungen, wie ein Vergleich mit
der Karte der potentiellen Wirbelenergiedichte von Dantzler
(1977) zeigt (Abb. 5.4). Sehr zhnliche Strukturen zeigen sich
auch in Karten der kinetischen Wirbelenergie (z.B. Wyrtki u.a.,
1976). Die Frage bleibt jedoch, inwieweit man die resultieren-
den Austauschkoeffizienten wirklich ausschlieBlich auf Vermi-
schungsprozesse durch im Vergleich zur mittleren Zirkulation
kleinskalige Prozesse wlie mesoskalige Wirbel und interne wWel-
len zurickfilhren kann. Zum Teil sind sie sicherlich auch durch
die klimatologische Mittelung der Daten bedingt. Diese fihrt
z.B. bei einem sich mit der Zeit verlagernden Stromband wie
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dem Golfstrom nicht nur zu einer Verbreiterung der Stromungen,
sondern e¢s entstehen zusitzlich Reynoldsterme, die zur Ver-
mischung beitragen. Die hier berechneten Austauschkoeffizien-
ten sind also nur als eine obere Grenze der tatsidchlichen Wer-
te zu betrachten.

FUr die Darstellung der relativen Bedeutung der einzelnen
Terme innerhalb der Vorticitybalance (5.2) werden analog zu
(5.1) die folgenden GroBen berechnet:

1
Za2—Z; IT;I + 'Tzl + ITST + iTul + lTsI az
Z,

(5.4) QT =

dabel steht Ti fiir die einzelnen Terme der Vorticitybalance,

und zwar T, = fwz 3y T2 = 8v ; Ty = u.-¥v¢ ; T, = Ahbhc ;

Ts =‘Avczz sowie T¢ = ¢! =T, ~ T, - Ty + Ty + Ts fir das ver-
bleibende Residuum. z, und 2z. sind dabei durch die Grenzen des
jeweiligen untersuchten Tiefenbereichs gegeben. Dabei zeigt
sich, daB QT nur einen maximalen Wert von 0.05 erreicht und
diesen auch nur im obersten Tiefenbereich direkt im Golfstrom-
gebiet. Die Advektion relativer Vorticity spielt somit in der
Balance des mitteren Feldes keine bzw. nur eine untergeordnete
"Rolle; zu diesem Ergebnis kann man allerdings auch schon durch
einfache Skalenbetrachtungen gelangen.

~ Die horizontalen Mittelwerte der QTi sind in Tabelle 5.1
aufgelistet. Man erkennt, daB sich die Werte der einzelnen
Q’L‘i global gesehen (Spalte 0) mit der Tiefe nur geringfiigig
dndern. Allenfalls beim Residuum (QT) ist eine Zunahme nit
der Tiefe zu verzeichnen. Weiterhin wird aus der Tabelle deut-
lich, daB fwz der grofite Term in der Balance ist, gefolgt von
Bv. Die Balance findet also wie zu erwarten im wesentlichen
zwischen diesen beiden Termen statt, widhrend sich der Rest in
etwa gleichméBig auf die beiden Reibungsterme verteilt. Der
horizontale Reibungsterm ist dabei geringfigig grdfer als der
vertikale. Um eine mehr regionale Einsicht zu ermdglichen,
sind die entsprechenden Werte fiir die Regionen des Golfstroms
westlich von 50°W (Spalte 1), des Nordatlantischen Stroms ndrd-
lich 45°N (Spalte 2) sowie des restlichen Teils des Nordatlan-
tik, der das Sverdrup-Regime beinhaltet (Spalte 3), ebenfalls
in der Tabelle aufgefiihrt worden. Besonders auffallend ist

hierbei der geringe Werte von QT. (= Advektion planetarischer



Vorticity) im Bereich des Nordatlantischen Stroms verbunden
mit einer Erhohung des Wertes von QT. (= Vortex-Stretching).
In diesem Bereich haben die Austauschterme also die gleiche
Bedeutung wie die Advektion planetarischer Vorticity. Alle
drei Terme balancieren gemeinsam das Vortex-Stretching.
Deutlich wird aus Tabelle 5.1 aber auch, dafl ein ziem-
lich groBes unerklirtes Residuum €' verbleibt, daB bei den
eben gemachten Aussagen unterschlagen wurde. Es ist in seiner
Grofle mit den beiden Haupttermen der Balance fwz und 8v ver-
gleichbar,. Gegeniber der urspriinglichen Situation ist in die-
ser Beziehung nur eine unwesentliche Verbesserung eingetreten.
Die vertikale Struktur des Residuums (siehe Abb. 4.1c-4.4c)
kann durch die zus&tzlichen Terme nur zum Teil erkliart wer-
den. Um zu kl&dren, inwieweit das verbleibende neue Residuum
zu akzeptieren ist, wird es analog dem in Abschnitt 4.5, Glei-

Tabelle 5.1

Relative Bedeutung der #inzelnen Terme der Vorticitybalance
{ QT ; Gleichung 5.4 )
Spalte 0 : gesamter Nordatlantik

1 : Golfstrom Region

2 : Nordatlantischer Strom

3 : Sverdrup Rezime

obere Zeile : 100m -~ B800m
mittlere 1 800m - 2000m
untere ; 2600m - Boden
] 1 2 3
0.45 0.42 Q.57 0.40
fw 0.48 0.48 0.59 Q.43
z 0.46
0.36 0.38 0.18 Q.43
173 .28 0.30 0.14 0.34
0.34
0.0066 ¢.0112 0.0047 G.0055
u+9¢ 0.0012 G.0015 0.0010 0.0011
= 0.0014
0.12 0.12 0.14 0.11
Ahﬂh( 0.13 0.13 0.14 0.13
0.10
0.07 0.08 .09 0.06
AL 0.11 a.09 0.12 0.11
v 2z 0.10
0.239 0.35 G.48 0.36
[ Q.46 0.45 0.56 Q.41
0,45
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chung (4.20c) beschriebenen Vorgehen mit den aus den Daten
resultierenden Fehlergrenzen verglichen (Abb. 5.5). Dabei sind
nur die beiden oberen Tiefenbereiche interessant, da im unter-
sten Bereich diese Fehlergrenzen schon vorher unterschritten
wurden. Es zeigt sich, dafl die Gebiete mit der gréfiten Reduk-
tion des Residuums sehr gut mit den Gebieten iibereinstimmen,
in denen sich auch die grofiten vertikalen Reibungskoeffizien-
ten ergeben. Sowohl im Bereich zwischen Grdnland und den Bri-
tischen Insels als auch im 100-800m Tiefenbereich (Abb. 5.5a)
vor der nordamerikanischen Kiiste verbleiben aber trotzdem noch
relativ groBe Gebiete, in denen das Residuum der Vorticityba-

lance die Fehlergrenzen iibersteigt. Insbesondere das Gebiet

3Q* 80° e0? &0 20"

Q

5.5a
aQ 8o BO* 408 20 W o

Abb, 5.5 : Residuum-Test , vollstidndige Vorticitybalance
(a) -100m > z > -800m , (b) =800m > z 2> -2000m
schraffiert > 1.0
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zwischen Gronland und den Britischen Inseln ist von der tief-
reichenden Winterkonvektion beeinfluflit, die den Kontakt der
Wassermassen mit der Atmosphédre herstellt und damit als eine
in Gleichung (5.2) nicht beriicksichtigte Quelle relativer Vor-
ticity angesehen werden muB.

In diesem Zusammenhang stellt sich auch die Frage, cob die
Wahl der Vertikalskala H=600m in Gleichung (4.19) richtig ist.
Zumindest fiir den oberen Tiefenbereiéh (100-800m; Abb. 5.5a)
ist aber klar ersichtlich, daB eine VergroBerung der Vertikal-
skala z.B. um den Faktor zwei auf H=1200m (dies entspricht ei-
ner Verdoppelung der Fehlergrenzen) den Bereich, in dem der
Werte 1.0 iUberschritten wird, zumindest in der eben erwidhnten

Region nur unwesentlich verringern wiirde.
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5.2 Wiarme- und Salzhaushalt

Die Bestimmung von Diffusionskoeffizienten fiir Tempera-
tur und Salzgehalt ist eines der zentralen Probleme der Ozea-
nographie, und die Methoden, die dafiir entwickelt wurden, rei-
chen von Untersuchungen der kleinskaligen Turbulenz bis hin
zu denen der ozeanweiten Balancen von chemischen Tracern. Mit
dem gegebenen Geschwindigkelitsfeld ist man in der Lage Diffu-
sionkoeffizienten fiir Temperatur und Salzgehalt aus den ent-
sprechenden Feldern zu bestimmen, indem man unterhalb der kon-
vektiven Deckschicht das Residuum der Erhaltungsgleichungen
analog zu Abschnitt 3.3 als Diffusionsterm interpretiert. Die
Tiefe der Deckschicht ist durch Abb. 2.4 gegeben. In Abschnitt
3.3 bzw. bei OWW wurde aber auch dargelegt, daBl die potentielle
Dichte ¢ und die Veronliclty v ErhaltungsgrtBen sind, die wesent-
lich besser zur Bestimmung des diapyknischen Diffusionskoeffi-
zienten Ac sowie des isopyknischen Diffusionskoeffizienten Al
geeignet sind. Wie bei Kirwan (1983) gezeigt wird, werden
durch die Darstellung des Diffusionstensors im isopyknischen
Koordinatensysten (Gleichung (3.15)) implicit die Doppeldif-
fusion (bedingt durch unterschiedliche Koeffizienten fur T
und S) sowie Cabbeling-Effekte (bedingt durch die nichtlineare
Zustandsgleichung) vernachlidssigt. Die fiir ¢ und v bestimmten
Diffusionskoeffizienten gelten unter diesen Veraussetzungen
aber auch fiir T und S, deshalb wird zur Bestimmung der Diffu-
slonskeoeffizienten Ac und Al in Anlehnung an die Strategie bei
OWW wie folgt vorgegangen:

Mit dem gegeben Geschwindigkeitsfeld wird aus der Erhal-
tungsgleichung fir die potentielle Dichte ¢ der dlapyknische
Diffusionskoceffizient Ac mit der Nebenbedingung Ac > 0.0 be-
stimmt, und zwar fiir die Tiefenbereiche -D > z > -800m und
-800m > z > -2000m, in denen er Jeweils als konstant angenom-
men wird. Tiefen unterhalb von z = -2000m werden nicht in die
Betrachtungen einbezogen, da hier die Gradienten der Datenfel-
der sich nicht wesentlich von Null unterscheiden (siehe OWW),
so daB hier die Ergebnisse keine Aussagekraft haben. Der iso-
pyknische Diffusionskoeffizient Al kann dann fir die entspre-
chenden Tiefenbereiche aus der Erhaltungsgleichung fiir die
Veronicity v bestimmt werden, wobel die Geschwindigkeiten so-
wie Ac vorgegeben werden.
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Die so0 resultierenden diapyknischen Diffusionskoeffizien-
ten Ac sind in Abb. 5.6 dargestellt. Die Werte iibersteigen die
berechneten Fehlergrenzen allerdings nur selten. Die horizon-
tale Struktur der Felder ist der der fir die Vorticitybalance
resultierenden vertikalen Austauschkoeffizienten AV (Abb. 5.3)
sehr #dhnlich. Fir den oberen Tiefenbereich (Abb. 5.6a) erhualt
man die gréBten Werte (A, 2 1.0 cm’ /s) im wesentlichen entlang
den Rdndern des betrachteten Gebietes im Golfstrombereich, im
Bereich zwischen ca. 40°N und 55°N, vor der siidamerikanischen
Kiiste sowie vereinzelt vor der afrikanischen Kiiste, so z.B.
zwischen den Azoren und den Kanarischen Inseln. Im unteren
Tiefenbereich (Abb. 5.6b) beschrinkt sich das Gebiet mit Wer-
ten gréBer 1.0 cm®/s im wesentlichen auf die Golfstromregion.
In beiden Tiefenbereichen ergeben sich Werte grofler 5.0 em’ /s
in einem begrenzten Gébiet nérdlich der Grand Banks, in dem
der Labradorstrom und der Golfstrom zusammentreffen. Auffal-
lend im unteren Tiefenbereich ist der bstliche Teil des Bek-
kens nordlich von 30°N, in dem sich im gesamten Gebiet der
Wert Null ergibt. Hier ist das Residuum der Erhaltungsglei-
chung mit einem positiven Diffusionskoeffizienten nicht zu
verbessern.

Im Vergleich zu den bel OWW dargestellten, aus der B-
Spiralen Methode resultierenden Diffusionskoeffizienten wei-
sen die hier bestimmten die gleiche horizontale Struktur auf,
sind aber geringfiigig groBer. Eine Einordnung dieser Ergeb-
nisse fur die diapyknische Vermischung in die allgemein akzep~
tierten Vorstellungen tber die Vermischungsprozesse 1lst aller-
dings schwierig. Sowohl jungere theoretische Arbeiten (z.B.
Olbers, 1983; Holloway, 1983) als auch Beobachtungen {Woods,
1968; Eriksen, 1978B) haben gezeigt, daB die diapyknische Ver-
mischung hauptsichlich durch brechende interne Wellen verur-
sacht wird. Der Diffusionskoeffizient Ac sollte demnach mit
dem Energieniveau des internen Wellenfeldes korreliert sein.
Im Gegensatz zum Diffusjionskoeffizienten Ac 1st die Energie
der internen Wellen jedoch relativ gleichmifig verteilt (Gar-
ret & Munk, 1975; Wunsch & Webb, 1979) und kann damit schwer-
lich fur den starken Abfall von A., wie er sich z.B. in Abb.
5.6a an der Grenze des Golfstroms zefgt, verantwortlich sein.
Dies fuhrt zuriuck auf die schon im vorherigen Abschnitt auf-
geworfene Frage, inwieweit die hier bestimmten Diffusionskoef-
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fizienten tatsidachlich auf durch kleinskalige Veranderlichkei-
ten des Ozeans wie mesoskalige Wirbel, interne Wellen oder
Turbulenz verursachte Vermischungsvorgidngen beruhen. Auf je-
den Fall muB man davon ausgehen, dal die Koeffizienten, be-
dingt durch die klimatologische Mittelung, eine starke Ten-
denz zu gréfBeren Werten hin aufweisen.

Dies gilt analog auch fir die isopyknischen Diffusions-
koeffizienten Al (Abb. 5.7). Im oberen Tiefenbereich (Abb.
5.7a) ergeben sich typische Werte fir A, von einigen 107 em? /s
in den Bereichen mit starken Stromungen; in den ruhigeren Ge-
bieten liegen sie etwas niedriger. Die Werte im unteren Tie-
fenbereich (Abb. 5.7b) sind etwas geringer als im oberen, wei-
sen aber eine weitaus klarere Struktur auf. Deutlich erkenn-
bar ist hier das Minimum im Zentrum der Zunge des Mittelmeer-
wassers, das in diesm Tiefenbereich angesiedelt ist (verglei-
che hierzu z.B. Abb. 2.1b und 2.2b). Beriicksichtigt man die
Modellergebnisse von Needler & Heath (1975), so scheint die
Ausbrei tung dieser Wassermasse seitliche Diffusion an den
Rindern zu erfordern. Needler & Heath (1975) modellierten
‘den Mittelmeerausstrom mit einer konstanten Geschwindigkeit
und konstanter isopyknischer Diffusion. Die beste Uberein-
stimmung ihrer Modellergebnisse mit Beobachtungen erhielten
sie mit der Wahl von A, = (1.5 - 3.0) 10’ cm?/s und einer Ad-
vektionsgeschwindigkeit von 0.2 - 0.4 cm/s; Werte, die sich
auch hier ergeben.

Innerhalb der mit der Atmosphire in Kontakt stehenden
konvektiven Deckschicht z > -D ist das fiur die unteren Schich-
ten gemachte Austauschkonzept nicht anwendbar. Man kann aber
hier das Residuum der Erhaltungsgleichung € = v-V¢ allgemein
als die Divergenz eines konvektiven, nicht diffusiven Flusses
H° der ErhaltungsgroBe v interpretieren. Durch Integration
des Residuums iliber die Deckschicht ist es dann moglich, den
zur Erfillung der Erhaltungsgleichung notwendigen Fluf H;
der Grofe v durch die Oberflidche zu bestimmen (Behringer &
Stommel, 1981). Mit der Annahme, daf dieser FluB fiir z = -D

verschwindet, erhdlt man:

¢
(5.5) Hy =

-0

v-¥¢ gz
=D
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Um den allein auf den geostrophischen Geschwindigkeiten beru-
henden Anteil dieses Flusses zu bestimmen, muB der durch den
Ekmantransport, der im korrigierten Geschwindigkeitsfeld ent-
halten ist, bedingte Anteil

0 .
(5.6a) H; = (05 + wEe) az
- z
-KE
hiervon wieder abgezogen werden. Dabei sind HE. wE die Kompo-
nenten der Ekmangeschwindigkeit und E = -50m die Ekmantiefe,
wie sie auch schon In Abschnitt 4.4 verwendet wurde. Setzt man
voraus, dafl ¢ innerhalb der Ekmanschicht konstant ist, laBt
sich HY durch

(s.6b)  HY = uE. 9%

0 0

approximieren, mit EE = | EE dz' = %{Ty;-Tx} und ¥ = & | vaz'.
-E -E

E
Dabel ist 1 die Windschubspannung, die dem Atlas von Isemer &
Hasse (1986) entnommen wurde. _

Verwendet man die potentielle Temperatur e als Erhaltungs-
grﬁae. erhilt man direkt den Nettowdrmeeintrag in den QOzean
durch die Meeresoberflidche. Der 'geostrophische' Anteil ist
in Abb. 5.8a dargestellt. Als grobes Bild ergibt sich, daB der
Ozean im Bereich &stlich der Linie Haiti - Irland sowle im Be-
reich des Labradorstromes Wirme aufnimmt, widhrend in den ibri-
gen Regionen - insbesondere im Gebiet des Golfstroms - Wdrme
vom Ozean an die Atmosphire abgegebén wird. Dieses Bild ist
konsistent mit den Ergebnissen aus meteorologischen Daten,
wie sie z.B. von Bunker & Worthington (1976) dargestellt wur-
den. Vor aillem im Bereich siidlich von 30°N wird dieses Bild
aber durch den Ekmananteil (Abb. 5.8b) modifiziert. Auf Grund
des Ekmantransportes ist nordlich von 35%°N sowie vor der afri-
kanischen Kiiste eine Wirmeaufnahme durch den Ozean notwendig,
in den i#brigen Regionen ergibt sich eiln WarmeiiberschuB des
Ozeans, der an die Atmésphure abgegeben werden muB. Damit re-
sultieft der in Abb. 5.Bc dargestellte Gesamtwdrmefluld: Man
erhilt einen Wirmeentzug westlich der Linie Neufundland -

Kap Palmas mit demrsdhwerpunkt im Golfstrombereich (bis zu
250 W/m' ). AuBerdem gibt der Ozean im Bereich zwischen Gron-
land und den Britischen Inseln Wdarme an die Atmospdre ab
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(¢) Summe (a)+(b)
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(bis 100 W/m?), wihrend er in den lbrigen Gebieten, vor allem
im Bereich der Grand Banks Wdrme aufnimmt. DaB der Ozean iiber
weite Bereiche siidlich von 30°N Wirme verliert, steht im Ein-
klang mit den Ergebnissen von Behringer & Stommel (1981), die
diesen Effekt damit erklidren, daB in diesen Bereichen die
durch Verdunstung bedingte Abkiihlung die Erwdrmung durch die
Nettoelnstrahlung an der Meerescberfliche iiberwiegt.

Die Verwendung des Salzgehaltes S liefert in diesem Zu-
sammenhang einen SalzfluB-Hg durch die Meeresoherfliche, der
leicht in einen FrischwasserfluB H: umgerechnet werden kann,

(5.7) 'Ho = ~ —=— H

(So: Oberflachensaligehalt), der als Niederschlag - Verdun-
stung, in der Ndhe der Mindungen groBfer Fliisse entsprechend
auch als Festlandsabfluffi zu interpretieren ist. Auf Grund

der geostrophischen Stromungen ergibt sich die in Abb. 5.9a
dargestellte Verteilung. Silidlich von ca. 25°N, im Golfstrom-
bereich sowie nérdlich von 55°N iiberwiegt die Zufuhr von '
- Frischwasser. Die Maxima befinden sich im Golfstrombereich
sowie vor der siidamerikanischen Kiiste, wo diese Zufuhr mit

dem Amazonasausstrom in Verbindung zu bringen ist. In den
Ubrigen Regionen iberwiegt der durch Verdunstung bedingte
Wasserverlust. Vergleicht man dieses Ergebnis mit der Karte
bei Dietrich u.a. (1975) kommt man zu einer guten prinzipiel-
len Ubereinstimmung. Widhrend die Verteilung von positiven und
negativen Werten gut Ubereinstimmt, fallen die Werte selbst
vor allem in den Bereichen mit Frischwasserzufuhr zu hoch aus.
Der Ekmananteil (Abb. 5.9b) bedingt nahezu im gesamten Nord-
atlantik ein Ubergewicht der Verdunstung; nur in der Labrador-
see, der Irmingersee:.sowie in einem schmalen Streifen entlang
30°N bedingt dieser Anteil eine Frischwasserzufuhr. Damit er-
gibt sich insgesamt fiur den grifiten Teil des Nordatlantik ein
Wasserverlust (Abb. 5.9c)}. Der Niederschlag bzw. der Festlands-
abfluB iiberwiegt, von einigen kleinen Flecken abgesehen, nur
an der amerikanischen Kiuste sowie ndrdlich von 55°N. Dabei
unterstiitzt der in den tropischen Bereichen.durch den Ekmanan-
tell bedingte Wasserverlust die oben angefiihrte Erkldrung fiir
den in diesen Bereichen auftretenden Wirmeverlust. Der mit die-
sen Frischwasserf1USseh verbundene Massentransport iiber einen
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Zonalschnitt (= Gesamtmassenverlust eines 1°-Streifens) liegt
unterhalb von 1 Sv (= 10° kg/s) und damit innerhalb des Feh-
lers, mit dem der Gesamtmassentransport iiber den Schnitt be-
stimmt werden kann.

5.3 Wirmetransport im Nordatlantik

Im Zusammenhang mit den klimatologischen Untersuchungen
der globalen Energiebilanz der Erde ist der meridionale Wir-
metransport im Ozean von besonderem Interesse. Dieser wurde
in den meisten bisherigen Arbéiten iilber das Residuum der Ober-
flachenengrgiebilanz bestimmt {Hastenrath, 1980, 1982; Lamb,
1981; Lamb & Bunker, 1982). Insbesondere fiir den Nordatlantik
sind fur einige Schnitte direkte Berechnungen aus hydrogra-
phischen Daten vorgenommen worden (Bryden & Hall, 1980; Wunsch,
1980; Roemmich, 1981). Eingehendere Untersuchungen fir ein
Teilgebiet des Nordostatlantik wurden von Stramma & Isemer
(1985) durchgefiihrt.

Mit dem vorliegenden Geschwindigkeitsfeld besteht im Zu-
sammenhang mit dem Temperaturfeld die Mtglichkeit, den Wirme-
transport auf beide der angesprochenen Arten zu bestimmen:
dirékt aus den hydrographischen Daten,

A, O A
(5.8) Wr =/ | c_ive - o(x-v8)¥} Rcosedzdx

r,-H P
(Hier sind *,,A,; die Koordinaten der West- bzw. der Ostkiiste
des Nordatlantik, H die Wassertiefe, cp die spezifische Warme,
v die nordwidrtige Stromungskomponente, © die potentielle Tem-
peratur sowie % der Diffusionstensor (Gl. 3.15). Das hochge-
stellte y am Diffusionsterm deutet an, daBl die Meridionalkom-
ponente dieses Term zu betrachten ist. ),
sowie iiber die OberflHchenenergiebilanz, d.h. durch Integra-
tion des im vorherigen Abschnitt bestimmten Nettowdrmeeintrags

in den Ozean Hz.

" 2

o V-
Dt Sy Jae

e 2
{5.9) WIF = - H  R’cosedide + wTF(gn)

(,n: geographische Breite des Nordrandes, WTF(On): Warmetrans-
_port iiber diesen Nordrand/ Integrationskonsfante).
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Der advektive Anteil des Wirmetransportes WT kann mit

V=V 4+ e =0 4 8
(5.10) _ 4, o _ o
v=g | v dz o =& | o dz
-H ~-H

in einen barotropen Anteil WTB und einen baroklinen Anteil WTC
aufgespalten werden:

A, —
WIB = f H c, v © R cos¢ dir
Ay
(5.11) A, o
WIC = [ f ¢ v' 8" R cose dz di .
. 1‘ -H P

Der diffusive Anteil WTD hat die Form

A, o
1 9 Va*Ve ] 3
(5.12) WID = - J fc oA, 3 =0 + (A-A)oo = —0|
l;—Hp 1R3_0 c '1'Ve*Vo R 3¢ ,

R cose¢ dz di ,

dabel sind Ac und Al der diapyknische bzw. der isopyknische
Diffusionskoeffizient, wie sie im vorherigen Abschnitt bestimmt
wurden. Wegen der unterschiedlichen Grbﬁendrdnungen von Ac und
Al spielt der auf der diapyknischen Diffusion beruhende Anteil
in diesem Zusammenhang keine Rolle. Die auf der isopyknischen
Diffusion beruhenden Terme erreichen maximal Werte von 0.15 PW
(1 pw = 10> W), dabei ist der erste Term des Integrals (5.12)
generell groBer als der letzte (Abb. 5.10a); nur nsrdlich von
30°N balancieren sich die beiden Terme nahezu, so daB der dif-
fusive Wirmetransport dort am groften ist, wo die potentielle
Temperatur @ auf Isopyknen am stirksten in meridionaler Rich-
tung variiert. Insgesamt ergibt sich der diffusive Wﬁrmetrans-
port ndrdlich von 30°N als positiv (d.h. er ist nach Norden
gerichtet) mit maximal 0.04 PW bei 41°N. Siidlich dieser Breite
ergibt sich ein sildwdrtiger Transport von maximal 0.11 PW bei
12°N. Dabei ist der Fehler dieses diffusiven Wdrmetransports
mindestens von der gleichen GriiBe wie der Transport selber, da
die berechneten Diffusionskoeffizienten nur in Ausnahmefidllen
grofer als ihre Pehler sind. Fur den Gesamtwidrmetransport
spielt dieser Anteil nur eine untergeordnete Rolle (Abb. 5.10b),
hier dominieren die advektiven Anteile. Nur beil ca. 42°N, wo
sich der barokline und der barotrope Anteil nahezu aufheben,
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Abb, 5.10b : Anteile des Wiarmetransports im Nordatlantik
WTB : barotroper Anteil
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WID : diffusiver Anteil
WT : Gesamttransport WIB + WTC + WTD
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sowie sidlich von 20°N macht sich der EinfluB des diffusiven
Anteils bemerkbar. Aus Abb. 5.10b ergibt sich weiterhin, daB
der Warmetransport im wesentlichen baroklin bestimmt ist. Der
barotrope Anteil ist im Mittel um den Faktor zwei geringer
als der barokline. Besonders auffdllig in Abb. 5.10b ist je-
doch der starke sildwiirtige Wirmetransport von etwa 1 PW im
Bereich zwischen 15°N und 27¢N. Dieser ist dadurch bedingt,
daB in diesem Bereich die Massenbalance nicht geschlossen ist,
da bei der Korrektur die Karibik ausgespart und das entspre-
chende Teilstick des Randes als offen betrachtet wurde. Es er-
gibt sich in diesem Bereich zwischen 10°N und 30°N ein siid-
widrtiger Massentransport, der sein Maximum von 11 Sv bei 20°N
erreicht. Zur SchlieBung der Massenbilahz ist ein nordwidrti-
ger Transport in der Karibik bzw. vor der Kiiste Floridas not-
wendig. Um den damit verbundenen Wirmetransport abzuschitzen,
werden folgende Annahmen iiber das mit diesem Massentransport
verbundene Geschwindigkeitsfeld gemacht:
i)  jedes Profil des entsprechenden Schnitts in der Karibik
tragt gieichviel zum Massentransport bei;
1i) die Profile werden in eine obere Schicht mit konstanter
nach Norden gerichteter Strdmung und eine untere mit
'entsprechend nach Suiden gerichteter Strdmung unterteilt.
wobei der Betrag der Geschwindigkeit in der unteren
Schicht ein zehntel des Betrages in der oberen Schicht
betrdgt. Dies entspricht in etwa dem Charakter der mit
der B-Spiralen Methode in der Karibik gewonnenen Ge-
schwindigkeitsprofile.

iii) ais Treﬁnung'zwischen den beiden Schichten wird die
Schwellentiefe auf dem offenen Rand {ca. 800m) verwen-
det.

Mit diesen Annahmen kann man die Korrektur des Warmetransports

tiber eine entsprechend gemittelte Temperatur [ bestimmen:

(5.13) WIR = - c| u 8 ,
mit

" 1 N o ' .
(5.14) b = & 1 (Do, + €08, )/(D  + D) ;
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= Massentransport des Zonalschnittes

D_ := Schichtdicke der oberen Schicht := min{Hs,H}

D~ := Schichtdicke der unteren Schicht := H - D0

H := Gesamtwassertiefe

H_ := Schwellentiefe

@ ,9 = mittlere Temperatur der entsprechenden Schicht
Verhdltnis der Geschwindigkeiten in Ober- und Unter-
schicht := vu/vo = =0.1

N := Anzahl der verfiigharen Profile

Der so korrigierte Gesamtwidrmetransport
(5.14) WTK = WTB + WTC + WTD + WTR

ist in Abb. 5.10c dargestellt. Zum Vergleich sind die von
Lamb & Bunker (1982, Tabelle 5) angegebenen Werte fir den
wWiarmetransport mit ithren Fehlergrenzen ebenfalls in der Gra-
phik eingetragen, Diese Werte werden verwendet, da die Trans-
porte anderer Autoren, die zum Teil ebenfalls auf direkten Be-
rechnungen beruhen, innerhalb dieser Fehlergrenzen liegen (ver-~
gleiche Hastenrath, 1982, Tabelle 1). Der hier berechnete me-
ridionale wWiarmetransport ist nach der Korrektur im gesamten
Nordatlantik positiv, also nach Norden gerichtet. Der Vergleich
mit den Werten von Lamb & Bunker (1982) zeigt, daB sie zwar
prinzipiell die gleiche Nord-Slid Struktur aufweisen aber syste-
matisch um etwa den Faktor zwei zu niedrig liegen.

An dieser Stelle ist es angebracht, sich einige Gedanken
iiber die Fehler bei der Berechnung des wWarmetransports zu ma-
chen. Gut abschdtzen kann man diesen fiir den barotropen Anteil

WTB:

(5.15) SWTB = c §(® MT) = c, & oMT ;

hierin ist 9 die mittlere potentielle Temperatur des Zonal-
schnittes und MT sowie &MT der Massentransport iiber den Schnitt

bzw.rsein Fehler

(5.16) SMT = L H év



- 91 -

Mit der Beckenbreite L = 6000 km, der Wassertiefe H = 4000 m
und einem Fehler fir die meridionale Impulskomponente

§v = 0.1 kg/(m’s) erhilt man fir den Massentransport den Feh-
ler

(5.17a) §MT = 2.5-10° %3 = 2.5 Sv i

Dabei ist der Fehler des Impulses eher statistischer Natur und
gibt die Ungenauigkeiten bei der numerischen Berechnung der
Integrale wieder. Eine mittlere Temperatur von @ = 10 °C fiihrt

dann zu einem Fehler im barotropen Wiarmetransport von
{5.17b) SWTB = 0.1 PW .

Fuir die anderen Anteile kann man den gleichen Fehler annehmen,

so dafl sich ein Gesamtfehler fir den meridionalen Warnetrans-

port von
(5.17¢) SWTK = 0.4 Pw

ergibt. Dieser Wert ist etwas grofler als der von Bryden & Hall
{1980) angegebene und ist vergleichbar mit den Fehlern bei
Lamb & Bunker (1982). Legt man diese Fehlergrenze zugrunde,
stimmen die hier berechneten Warmetransporte nordlich von

40°N gut mit den Werten von Lamb & Bunker (1982) iiberein, siid-
lich von 40°N sind sie immer noch 2zu niedrig, erreichen hier
aber die Jahresmittelwerte von Bryan (1982). Dieser berech-
nete den Warmetransport mit Hilfe eines numerischen Modells
des Ozeans (Bryan & Lewis, 1979; Fall III) und erkldrt die
systematisch um den Faktor zwei zu niedrig liegenden Trans-
porte damit, dad sich im Modell ein um diesen Faktor zu nie-
driger Massentransport in der meridionalen Zelle ergibt. Hier
spielt ein dhnlicher Effekt eine Rolle: Durch die klimatologi-
sche Mittelung des hier verwendeten Datensatzes von Levitus
(1982) verringern sich die Dichtegradienten gegeniiber den ak-
tuellen Schnitten. Dies fiihrt lber die thermische Windrelation
zu einer Abschwidchung der baroklinen Struktur des Geschwindig-
keitsfeldes und damit schliefllich zu einer Verringerung des
baroklinen Wirmetransportes WTC, Dies kdnnte eine Erkliarung
fur dié;'gegenuber aus aktuellen Schnitten gewonnenen Werten,



systematisch zu niedrig liegenden wWarmetransporte darstellen.
Wie groB dieser Effekt tatsidchlich ist, ist mit den vorhande-
nen Mitteln allerdings nicht abzuschitzen. Ebenfalls bleibt
unklar, inwieweit dieser Effekt gegebenenfalls durch den dif-
fusiven Anteil WTD aufgefangen wird, da das Maximum von WTD
nicht mit den Bereichen der grdften ozeanischen Variabilitat,
gekennzeichnet durch das Maximum der potentiellen Wirbelener-—
giedichte (Abb. 5.4; Dantzler, 1977), iibereinstimmt. Um auf
diesem Weg den Wiarmetransport im klimatologischen Mittel zu
bestimmen, sollte man also nicht von einem gemittelten Tem-
peratur- und Dichtefeld ausgehen, sondern wegen der Nichtli-
nearitat der Berechnungen die Mittelung erst am Endprodukt,
dem Wiarmetransport, vornehmen.

Neben dem Weg, den Warmetransport direkt aus den hydro-
graphischen Daten zu bestimmen, besteht hier die Moglichkeit,
ihn durch Integration der Warmefliisse durch die Oberflache
(Abb. 5.8) zu gewinnen. Dabei kann man den Gesamtwirmetrans-
port WTF ebenso wie den WarmefluB in einen geostrophischen
Anteil WTG und sinen Ekmananteil WTE aufspalten. Dies ent-
halt dann implizit die Annahme, dal die entsprechenden Anteile
des Massentransportfeldes fiir sich divergenzfrei sind. Der
Fehler, den man bei dieser Methode, den Warmetransport zu be-
stimmen, macht, ist stark abhdngig von den Fehlern der Wiarme-
fliisse, Er betridagt fiur einen 1°-Streifen etwa

0
(5.18) SWTF = L-8y-SH_ = 61017 w

mit einer Beckenbreite L=6000km, der Breite des 1°-Streifens
Ay=100km und einem Fehler in den Wirmeflissen von 6H2=10 W/m? .
Durch die Integration akkumuliert er sich zu 0.4 PW bei 5°N
und erreicht damit den Fehler, der sich bei der direkten Metho-
de ergibt.

Fiir die Darstellung dieser Warmetransporte (Abb. 5.11)
wurden die Intezrationskonstanten (= Transporte bei 64°N) fiir
WPG und WITF so zewdahlt, dafl die Abweichungen vom direkt berech-
neten wWiarmetransport WTK, der zum Vergleich ebenfalls in
Abb, 5.11 dargestellt ist, minimal sind. Man erhdlt so 0.03 PW
fur den geostrophischen Anteil WTG und 0.15 PW fiir den Gesamt-

transport WTF bei 64°N. LaBt man bei dieser Anpassung den Be-
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reich der Korrektur zwischen 10°N und 30°N auBer acht, &Hndert
sich nur der Wert fiir WTF auf 0.12 PW. Sowohl WTG als auch

WTF sind im gesamten Bereich positiv, d.h. der Wirmetransport
ist nach Norden gerichtet. Sie haben ihre Maxima gemeinsam

bei 22°N (WTG=0.31PW; WTF=0.25PW) und bei 53°N (WTG=0.09PW,
WTF=0.20PW)}. Das dazwischen liegende Minimum wird in beiden
Fdllen durch die extrem hohe Wirmeaufnahme des QOzeans im Be-
reich der Grand Banks verursacht (Abb. 5.8a,c). Es liegt fir
den geostrophischen Anteil WTG bei 46°N (=0.06PW) und fiir den
Gesamttransport WTF bei 43°N (=0.10PW). Wihrend somit WTG dem
Verlauf des direkt berechneten Transports gut folgt, erweist
Sich der Gesamttransport WTF als nahezu konstant. Dabei lie-
gen die maximalen Unterschiede zwischen WTF und WTK mit 0.2 PW
deutlich innerhalb der Fehlergrenzen. Die Abweichungen zwischen
WTG und WTK sind noch geringer. Im Vergleich mit dem direkt be-
rechneten Warmetransport ergibt sich also ein zufriedenstellen-
des Ergebnis. Dabei erweist sich der aus den Widrmefliissen be-
rechnete Transport als nicht so empfindlich gegeniiber Fehlern
wie der direkt berechnete. Verglichen mit den Werten von

Lamb & Bunker (1982) sind diese Werte aber ebenfalls um den
Faktor zwei bis drei zu niedrig. Diese niedrigen Transporte
lassen sich dadurch erkldren, daBl die hohen Werte in den Wiar-
mefliissen im wesentlichen auf schmale Randbereiche an der ame-
rikanischen Kiiste konzentriert sind (Abb. 5.8a,c), bzw. daB
sie sich auf einem Zonalschnitt nahezu kompensieren.

Durch die Anpassung von WTG und WTF an den. direkt berech-
neten Wirmetransport WIK wird der EinfluB des Ekmananteils WTE
minimiert. Er ist ndérdlich von 40°N positiv und erreicht sein
Maximum von 0.12 PW am ndrdlichen Rand bei 64°N. Sidlich wvon
40¢N ist der Ekmanantell negativ mit eilnem maximalen sitidwarti-
gen Transport von -0.08 PW bei 32°N, der auf 0.0 PW bei 5°N
zuriickgeht. In diesem Verhalten des Ekmananteils spiegelt sich
wieder, daf der Ekmananteil des Wdarmeflusses (Abb. 5.8b) ins-
gesamt gesehen positiv ist. Der damit verbundene UberschuB an
widrme muBS durch die Rdnder im Norden und/oder im Siiden abtrans-
portiert werden. Durch die spezielle Wahl der Randbedingungen
geschieht dies hier ausschlieBlich iUber den Nordrand.

Die hier gewonnenen Ergebnisse kann man feolgendermaBen
zusammenfassen: Im Rahmen der Fehlergrenzen liefern sowohl
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der direkt aus dem Geschwindigkeits- und dem Temperaturfeld
berechnete Wiarmetransport als auch der mit Hilfe der Wirme-
fliisse berechnete identische Ergebnisse. Im Vergleich mit den
allgemein akzeptierten Werte fiur die Warmetransporte (z.B.
Lamb & Bunker, 1982) liegen diese aber um den Faktor zwei bis
drei zu niedrig. Die Kombination der klimatologisch gemittel-
ten hydrographischen Daten mit dem aus ilhnen gewonnenen Ge-
schwindigkeitsfeld erweist sich also fiir diesen Zweck als un-
geeignet.
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6 Zusammenfassung

Das Ziel der in dieser Arbeit durchgefiihrten diagnosti-
schen Inversmodellierung ist es, ein absolutes dreidimensio-
nales Geschwindigkeitsfeld zu bestimmen, das einfachen dyna-
mischen Annahmen (Geostrophie, Massenerhaltung, Randbedingun-—
gen) ebenso geniigt wie den Forderungen, die sich aus den lo-
kalen Balancen der ozeanischen Datenfelder ergeben. Dies ist
nur im Sinne einer Ausgleichsrechnung moglich, da die Summe
der an das Geschwindigkeitsfeld gestellten Forderungen zu ei-
nem Uberbestimmten Problem fiihrt, so da geringfiigige Abwei-
chungen von einipgen der Forderungen zugelassen werden miissen.
Die hier verwendete B-Spiralen Methode nmit der anschlieBenden
Bestimmung des Vektorpotentials fuhrt zu einem Geschwindig-
keitsfeld, das im Endeffekt nur die Kontinuitdtsgleichung so-
wie die kinematische Randbedingung exakt erfillt, und es er-
gibt sich damit die Moglichkeit, die anderen dynamischen An-
nahmen zu testen. Dieses Kapitel soll dazu dienen, die wesent-
lichen Ergebnisse dieser Arbeit zusammenzufassen und die Fir
und Wider zu diskutieren.

Im Rahmen der B-Spiralen Methode kann man jeden konser-
vativen Tracer benutzen, der durch das Geschwindigkeitsfeld
advektiert wird. wWegen der Anforderungen an die Qualitat der
Daten sowie an die Beobachtungsdichte reduziert sich die Wahl
in der Praxis allerdings auf die hydrographischen Standardda-
ten, d.h. im wesentlichen auf Temperatur und Salzgehalt. Aber
auch mit dieser Wahl der Daten bleibt die Anwendung der B8-Spi-
rale auf die Kreuzungspunkte hydrographischer Schnitte be-
schrinkt, da die horizontalen Ableitungen der Dichte als auch
der Tracer in beiden Richtungen benttigt werden. Die Verwen-
dung nichtsynoptischer hydrographischer Schnitte flr die dia-
gnostische Inversmodellierung wurde vielfach in Frage gestellt
(z.B. Wunsch & Grant, 1982), da sie im allgemeinen kein momen-
tanés Bild des ozeanischen Massenfeldes wiederspiegeln, und
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man kann damit auch nicht erwarten, daB die resultierende Zir-
kualtion das momentane oder iiberhaupt ein mdgliches Bild der
czeanischen Zirkulation darstellt, Diese Einschrinkungen gel-
ten auch bei der Verwendung des klimatologischen Mittels aller
verfiigbaren hydrographischen Daten, wie es der Atlas von Le-
vitus (1982) darstellt, der hier im wesentlichen benutzt wur-
de. Auf Grund der mangelnden raumlichen und zeitlichen Daten-
dichte stellt dieser Datensatz kein wirkliches klimatologi-
sches Mittel dar. Man kann jedoch argumentieren, daff die Ver-
wendung dieses Mittels physikalisch sinnveoller ist als die
bloBe Zusammenfiigung zweiler nichtsynoptischer Schnitte. Zieht
man jedoch die eingeschrankte Menge der zur Untersuchung der
ozeanischen Zirkulation zur Verfiigung stehenden Daten in Be-
tracht, sind beide Wege gleichermafBen gerechtfertigt.

Die Réchnungen dieser Arbeit beschridnken sich auf den
nordatlantischen Teil des Levitus-Atlas, da hier die Beobach-
tungsdichte der Originaldaten wesentlich hdher ist als in den
anderen Reglonen des Ozeans. Im Zusammenhang damit ist der
Nordatlantik das am besten untersuchte (Qzeangebiet: Neben di-
versen Berechnungen einzelner Profile der absoluten Geschwin-
digkeit mit Hilfe der B-Spiralen Methode (z.B. Schott & Stom-
mel, 1978) liegen die Zirkulationsbilder der absoluten Geschwin-
digkeit von Wunsch & Grant (1982) vor, die mit Hilfe der In-
versmethode von Wunsch und einer Auswahl einzelner hydrogra-
phischer Schnitte bestimmt wurden. Welter sind die Arbeit von
Defant {1941) zur Bestimmung der absoluten geostrophischen
Zirkulation sowie die diagnostischen Modelle von Holland &
Hirschmann (1972) und Mellor u.a. (1982) ebenso erwidhnenswert
wie die Arbeit von Worthington (1976). Die Ergebnisse dieser
Arbelten unterscheiden sich in vielen Einzelheilten wesentlich
voneinander. Sogar in der wichtigen Frage nach der vertikalen
Struktur des Golfstroms ergeben sich Unterschiede: Worthingtons
Zirkulationsschema erfordert, daBf der Golfstrom bis zum Boden
reicht, wihrend sich aus den anderen Arbeiten eine Stromungs-
umkehr mit der Tiefe ergibt. Verschiedene Ergebnisse gibt es
auch bei der Rezirkulation des Golfstroms und dabei, inwie-
weit er in den Nordatlantischen Strom iibergent. Im Gegensatz
zu Worthington's (1976) Zirkulationsschema sprechen einige
der Ergebnisse von Wunsch & Grant (1982) sowie die anderen
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Arbeiten fiir eine beckenweite Rezirkulation und eine Aufspal-
tung des Golfstroms, wie es sich auch aus der klassischen Be-
schreibung der windgetriebenen Zirkulation ergibt. Ein weite-
rer Aspekt des Modells von Wunsch & Grant (1982) ist, daB die
Zirkulation hdufig in kleine Zellen zerf#llt. Aus ihren Schnit-
ten der horizontalen Geschwindigkeiten ergibt sich, daB der
Ozean sich in weiten Regionen nahezu barotrop bewegt mit un-
terschiedlichen Richtungen in den Wassersizulen, die eine hori-
zontale Ausdehnung von etwa 1000km haben. Wie Luyten & Stom-
mel (1982) gezeigt haben, ist dieses Verhalten moglicherweise
durch die zu starke Gewichtung der tiefen Schichten bedingt,
wodurch der Einflufl der Bodentopographie ilberbetont wird; teil-
weise ist dies aber sicherlich auch durch kleinskalige Unre-
gelmiBigkeiten in den verwendeten Daten bedingt.

Die Zirkulation, die sich in dieser Arbeit aus den gemit-
telten Datenfeldern ergibt, unterscheidet sich nicht nur in
Einzelheiten von den sich aus einzelnen hydrographischen
Schnitten ergebenden Bildern; auch das grofrdumige Erschei-
nungsbild weist wesentliche Unterschiede auf. Die Mittelung
der Daten fiihrt einmal dazu, daB die durch Wirbel bedingten
Verzdnderlichkeiten aus den Originaldaten entfernt werden. Zu-
gdtzlich werden aber auch Erscheinungen, die als ein lang-
zeitliches Signal in den Schnitten angesehen werden kdnnen,
in dem klimatologischen Mittel sehr breit verschmiert, so
daB die Gradienten erheblich reduziert werden. Dies betriffy
im besonderen die starken Stromungen, die sich in den Origi-
nalschnitten durch scharfe Fronten auszeichnen aber einer jah-
reszeitlichen oder anderen niederfrequenten Schwankung unter-
worfen sind. So ergibt die aus diesen Daten abgeleitete Zir-
kulation ein Bild, das durch breite Stromungen und beckenwei-
te Zirkulationszellen gekennzeichnet ist. Die wesentlichen
Ergebnisse sind in Abb. 4.6 und Abb. 4.7 dargestellt, die im
Gegensatz zu den Ergebnissen von Wunsch & Grant (1982) eine
wesentlich einfachere Struktur aufweisen. Die oberen Schich-
ten werden beherrscht von einem breiten Golfstrom, der sich
bei ca. 40°N, 40°W in den Nordatlantischen Strom und eine
beckenweite Rezirkulation aufspaltet. Die Rezirkulation um-
faft sowchl den Azorenstrom und den Nordidquatorialstrom als
auieh eine engere Rezirkulationszelle im westlichen Randbereich
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des Beckens. Das hauptsichliche Merkmal der tieferen Schichten
ist der Gegenstrom am westlichen Rand unterhalb des Golfstroms,
der durch das Overflow-Wasser aus der Norwegischen See gespeist
wird. Dieses breitet sich durch die Gibbs Bruchzone nach Westen
aus und zirkuliert teilweise durch die Labradorsee., Auch die
Vertikalschnitte zeigen breite horizontale Strombidnder mit
einer Richtungsumkehr in der Tiefe, wodurch sich ein nahezu
horizontales level-of-no-motion andeutet. Das allgemeine Er-
scheinungsbild hat also eine sehr starke Ahnlichkeit mit den
klassischen Stromungsbildern, wie sie von Wiist {1935) und De-
fant (1941) bestimmt wurden.

Auch in Hinblick auf die spdtere.Bestimmung des Vektor-
potentials wurde im Rahmen der B-Spiralen Methode ein beson-
deres Augenmerk auf die Bestimmung der Vertikalgeschwindig--
keit gelegt. Diese erweist sich in allen Inversmodellen als
besonders empfanglich fUr das in den Daten enthaltene Rau-
schen. Es erweist sich als wichtig, mit Hilfe welcher Bedin-
gungsgleichung man die Vertikalgeschwindigkeit bestimmt, oder
anders ausgedrlickt, wie man die einzelnen Gleichungen unter-
einander gewichtet. Die Untersuchungen haben gezeigt, daB die
aus der Vorticitybalance bestimmte Vertikalgeschwindigkeit
wesentlich weniger Rauschen enthdlt als die mit Hilfe der Tra-
cerbalance berechnete. Die in Abb. 4.8 dargestellten Ergebnis-
se zeigen auch hier eine recht einfache Struktur in den ober-
sten Schichten. Dabei sind die oberfldchennahen Bereiche wvon
der Ekman-Vertikalgeschwindigkeit beherrscht, was durch die
Einarbeitung des Ekmantransportes in die Horizontalgeschwin-
digkeiten bel der Korrektur mit bedingt wird. Mit der Tiefe
nehmen die Werte ab, wobeil sich mindestens ein Vorzeichenwech-
sel in den obersten 1000m ergibt. In den untersten Schichten
bedingt der Einfluf der Bodentopographie wieder eine leichte
Zunahme der Vertikalgeschwindigkeit, wobei die horizontale
Verteilung in kleinskalige Strukturen zerfdllt. Auch die Ver-
tikalgeschwindigkeit entspricht somit den klassischen Vorstel-
lungen.

Es zeigt sich, daB auch nach der Korrektur das Geschwin-
digkeltsfeld in weiten Teilen des Nordatlantik den dynamischen
Annahmen der 8-Spiralen Methode geniigt. Die Ausnahme davon bil-
den die obersten Schichten im Bereich des Golfstroms und des
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Nordatlantischen Stroms. Wihrend die nichtlinearen Terme keine
Rollie spielen, liefern sowohl der vertikale als auch der hori-
zontale Austauschterm in diesen Bereichen zum Teil eine Erkli-
rung fir die Abweichungen von den gemachten Annahmen. Durch

die Entwicklung der Theorien von Rhines & Young (1982) sowie
von Luyten u.a. (1983), die versuchen, die windgetriebene Zir-
kulation auf der Basis der Erhaltung von potentieller Vorti-
city zu erkldren, bekommt die Frage nach der Vermischung von
relativer Vorticity ¢ neue Bedeutung. Die vertikale Vermischung
von ¢ ist gleichbedeutend mi} der horizontalen Vermischung po-
tentieller Vorticity (= Av %rvz(fnz)), wahrend die horizontale
Vermischung von ¢ in der Balance de; potentiellen Vorticity
einem Quellterm gleichkommt (= Ah %~fv“adz). Die Theorien ba-
sieren auf niedriger bzw. verschwindender Vermischung potenti-
eller Vorticity. Aus den hier gemachten Untersuchungen ergibt
sich, daB den beiden Austauschtermen die gleiche Bedeutung zu-
kommt. Dabei sind die Terme so groB (etwa ein drittel der Ad-
vektion planetarischer Vorticity), daB sie innerhalb der Balan-
ce nicht mehr ohne weiteres zu vernachlédssigen sind. Dies gilt
insbesondere im Bereich starker Stromungen, wo sie einen ent-
scheidenden Betrag zur Reduktion des Residuums der Vorticity-
balance liefern. In der Balance der potentiellen Vorticity sind
die entsprechenden Terme allerdings eine Gréflenordnung kleiner
als z.B. der vertikale Austauschterm (= Ac(foz)zz). In den Be-
reichen mit starken 5trémungen ergeben sich hier vertikale Aus-
tauschkoeffizienten A in der GréBenordnung 102 cm®/s; in den
Gebieten mit geringen Stromungen liegen sie etwa eine Groflen-
ordnung niedriger. Bringt man sie in Verbindung mit dem ver-
tikalen Impulstransport, so liegen sie an der oberen Grenze
der Werte, wie sie iiblicherweise z.B. in numerischen Modellen
verwendet werden. Dagegen bewegt sich die GroBenordnung der

8 cm’ /s) durchaus im

horizontalen Austauschkoeffizienten {= 10
bekannten Rahmen, wobei zu bedenken ist, daB die hier bestimm-
ten Austauschkoeffizienten bedingt durch die klimatologische
Mittelung der hydrographischen Daten eher als zu grol} angese-
hen werden miissen.

Als ein weiterer Punkt der Arbeit wurden die Diffusions-
koeffizienten fiir Temperatur und Salz bestimmt. Die Methoden,
die zur Bestimmung des vertikalen Diffusionskoeffizienten bis-
her verwendet wurden, reichen von Untersuchungen der kleinska-

ligen Turbulenz bis hin zu ozeanweiten Balancen der chemischen
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Tracer. Folglich umfassen die bisher bestimmten Werte einen
weiten Bereich von 10-2 cm® /s aus Messungen der Feinstruktur
(Gargett, 1984) bis hin zu den aus groBraumigen Balancen in
der Tiefsee resultierenden 1 em®/s von Munk (1966). Die hier
vorgelegten Werte kann man durch folgende Aussagen charakte—
risieren: In den Regionen mit schwachen Stromungen liegen
die Diffusionskoeffizienten genereli niedriger als die klas-
sischen, in numerischen Modellen verwendeten Werte., Der dia-
pyknische Diffusionskoeffizient liegt im subtropischen Wirbel
bei 0.1 cm®/s, der isopyknische bei 10°

den Bereichen mit starken Stromungen sind sie um etwa den Fak-

em’ /s. In den umgeben-

tor 10 grofer. Damit geben die Diffusionskoeffizienten im we-
sentlichen das Feld der oczeanischen Wirbelaktivitidt (Abb. 5.4)
wieder. Insgesamt erweist sich die Diffusion hier als schwa-
cher Prozefl, der in den numerischen Modellen zu sehr betont
wird, insbesondere da die hier bestimmten Werte nur als eine
obere Grenze anzusehen ist.

Neben den Diffusionskoeffizienten wurden die Fliisse von
warme und Salz durch die Oberflidche aus den Erhaltungsglei-
chungen bestimmt: Der geostrophische Anteil des aus der Ba-
lance der potentiellen Temperatur berechneten Warmeeintrags
in den Nordatlantik gibt in groben Ziigen das von Bunker &
Worthington (1976) bekannte Bild wieder; im Detail ergeben
sich jedoch zum Teil gravierende Unterschiede. 5o findet hier
im Gegensatz zu Bunker & Worthington (1976) die maximale War-
meaufnahme nicht in den subtropischen und tropischen Bereichen
des Nordatlantik statt sondern im Bereich der Grand Banks, wo
werte iiber 100 W/m’ erreicht werden. Dieses Bild wird vor al-
lem in den Bereichen siidlich 30°N durch den EinfluB des Windes
modifiziert, der hier einen Wiarmeverlust bedingt, was die War-
meaufnahme soweit reduziert, daB8 sich das Vorzeichen teilweise
umkehrt. Dieses Ergebnis stimmt gut mit den Resultaten von
Behringer & Stommel (1981) Uberein. Weiterhin ergibt sich,
daB die Bereiche mit den starksten Warmeverlusten im Bereich
des Golfstroms wesentlich schmaler sind als die aus den meteo-
rologischen Daten berechneten. Auflerdem sind sie zum Teil durch
kleine Bereiche mit starker Wirmeaufnahme unterbrochen, so dai
die Bilanz eines Zonalschnittes im Gegensatz zu den hohen Ex-
tremwerten verschwindend gering ist. Dies hat dann auch einen
entscheidenden Einfluf auf den aus diesen Widrmefliissen berech-
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neten Wiarmetransport, der sich im Vergleich zu frihheren Berech-
nungen (z.B. Bryden & Hall, 1980; Wunsch, 1980; Hasthenrath,
1982; Lamb & Bunker, 1982) als um den Faktor zwei bis drei zu
niedrig ergibt. Dieses Ergebnis ist zwar konsistent mit dem
direkt aus dem hier vorliegenden Temperatur- und Geschwindig-
keitsfeld berechneten Warmetransport; wenn man den aus den
Oberflachenenergiebilanzen berechneten Transporten Glauben
schenkt (wogegen nichts spricht), kommt man aber insgesamt

zu dem SchlufB, daB die Kombination der klimatologisch gemit-
telten hydrographischen Daten mit dem aus ihnen berechneten
Geschwindigkeiten fiir die Berechnung des Wiarmetransports un-
geeignet ist.

Analog zu den Warmefliissen wurde aus der Balance des Salz-
gehaltes der Salzflufl durch die Meeresoberfliche bestimmt, oder
was dem Zdquivalent ist die Frischwasserzufuhr. Dabei ergibt
sich ein Gewinn an Frischwasser im wesentlichen im Golfstrom-
bereich, nordlich von 55°N sowie vor der Amazonasmiindung, wih-
rend in den tibrigen Regionen des Nordatlantik die Verdunstung
iiberwiegt. Vorallem siidlich von 25°N ist dies auf den Windein-
fluf zurickzufihren, der nahezu im gesamten Nordatlantik eine
erhdhte Verdunstungsrate verursacht, die siidlich von 259N die
durch den geostrophischen Anteil bedingte Frischwasserzufuhr
iibersteigt.

Zusammenfassend mufl man die Ergebnisse dieser Arbeit un-
terschiedlich beurteilen: Das hier abgeleitete Geschwindig-
keitsfeld paBt sich mit seiner Dynamik und seinem Erscheinungs-
bild gut in den gegenwdrtigen Stand der Kenntnisse der grofi-
raumigen Zirkulation ein. Dabei ergeben sich in den Bereichen
mit starken Stromungen Abweichungen von den einfachen, der
8-~Spiralen Methode zugrunde liegenden dynamischen Annahmen,
die jedoch zum Teil als Austauschterme identifiziert werden
kbnnen, wahrend die nichtlinearen Terme keine Rolle spielen.
Betrachtet man jedoch die mit Hilfe dieses Geschwindigkeits-
feldes aus den hydrographischen Daten abgeleiteten GriBen wie
Diffusionskoeffizienten, Warmeeintrag bzw. Frischwasserzufuhr
in den Ozean und warhetransport, 50 ergeben sich immer grdBere
Abweichungen von den allgemein akzeptlerten Kenntnissen, die
in den wesentlich zu niedrigen Warmetransporten ihren Hohe-

punkt finden.
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