
B E R I C H T E 
aus dem 

I N S T I T U T F Ü R M E E R E S K U N D E 
an der 

C H R I S T I A N - A L B R E C H T S - U N I V E R S I T Ä T • K I E L 

Nr. 157 

1 9 8 6 
an % 

DIE MITTLERE ZIRKULATION DES NORDATLANTIK AUF DER 

GRUNDLAGE KLIMATOLOGISCHER HYDROGRAPHISCHER DATEN 

von 

Manfred K a r l C h r i s t i a n Wenzel 

Kopien d i e s e r A r b e i t können bezogen werden von: 
I n s t i t u t für Meereskunde an der Universität K i e l 
Abt. T h e o r e t i s c h e Ozeanographie 
Düsternbrooker Weg 20 
2 300 K i e l 1 - FRG -

ISSN 0341 - 8561 -



Zusammenfassung 

Eine m o d i f i z i e r t e V e r s i o n der ß-Spiralen Methode (Olbers 
u.a.,1985) w i r d b e n u t z t , um aus den hydrographischen Daten 
des L e v i t u s - A t l a s (Levitus,1982) d i e Z i r k u l a t i o n des Nordat­
l a n t i k zu bestimmen. Auf Grund des l o k a l e n Charakters der 
Methode i s t das r e s u l t i e r e n d e G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d n i c h t n o t ­
wendigerweise d i v e r g e n z f r e i und kann für weitergehende Rech­
nungen nur a l s e i n e e r s t e Schätzung angesehen werden. Massen­
e r h a l t u n g und Erfüllung von Randbedingungen werden e r r e i c h t , 
indem ihm e i n V e k t o r p o t e n t i a l zugeordnet w i r d . Das daraus be­
rechnete G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d paßt s i c h m i t s e i n e r Dynamik 
und seinem E r s c h e i n u n g s b i l d gut i n den gegenwärtigen Stand 
der K e n n t n i s der m i t t l e r e n großräumigen Z i r k u l a t i o n e i n . Da­
bei ergeben s i c h i n den Be r e i c h e n m it s t a r k e n Strömungen Ab­
weichungen von den e i n f a c h e n , der ß-Spiralen Methode zugrunde 
l i e g e n d e n dynamischen Annahmen. Diese können zum T e i l a l s 
Austauschterme i d e n t i f i z i e r t werden. 

Das G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d w i r d b e n u t z t , um d i e Wärme- und 
d i e S a l z g e h a l t s b a l a n c e im N o r d a t l a n t i k näher zu untersuchen. 
Dabei ergeben s i c h u n t e r h a l b der De c k s c h i c h t D i f f u s i o n s k o e f ­
f i z i e n t e n , deren V e r t e i l u n g im w e s e n t l i c h e n d i e der W i r b e l ­
e n e r g i e d i c h t e w i d e r s p i e g e l t . Der Wärme- und der Salzfluß durch 
d i e Oberfläche z e i g e n zum T e i l e r h e b l i c h e Unterschiede zu den 
aus m e t e r e o l o g i s c h e n Daten bestimmten V e r t e i l u n g e n . Damit r e ­
s u l t i e r t aus dem Wärmefluß e i n m e r i d i o n a l e r Wärmetransport im 
N o r d a t l a n t i k , der im M i t t e l um d i e Hälfte g e r i n g e r i s t a l s 
d i e b i s h e r a l l g e m e i n a k z e p t i e r t e n Werte. Dies g i l t ebenso für 
den d i r e k t aus dem G e s c h w i n d i g k e i t s - und dem Temperat u r f e l d 
bestimmten Wärmetransport. 



Summary 

A m o d i f i e d v e r s i o n o f the B - s p i r a l method (Olbers et a l . , 
1985) i s used t o i n f e r the North A t l a n t i c c i r c u l a t i o n from the 
hydrographie data of the L e v i t u s a t l a s ( L e v i t u s , 1 9 8 2 ) . Because 
of the l o c a l c h a r a c t e r o f t h i s method the r e s u l t i n g v e l o c i t y 
f i e l d i s not mass c o n s e r v i n g . So f o r f u r t h e r i n v e s t i g a t i o n s 
one should look a t i t o n l y as a f i r s t guess. C o n s e r v a t i o n o f 
mass and f u l f i l l m e n t o f boundary c o n d i t i o n s are o b t a i n e d by 
computing the a p p r o p r i a t e v e c t o r p o t e n t i a l . From t h i s a v e l o ­
c i t y f i e l d r e s u l t s t h a t matches w e l l t o the present knowledge 
o f the mean l a r g e s c a l e c i r c u l a t i o n . I n s t r o n g c u r r e n t r e g i o n s 
there are d e v i a t i o n s from the simple dynamic c o n s i d e r a t i o n s of 
the B - s p i r a l method, which by p a r t can be i d e n t i f i e d as momen­
tum d i f f u s i o n . 

The v e l o c i t y f i e l d i s used to look a t the heat and s a l t 
balance i n more d e t a i l . Below the mixed l a y e r d i f f u s i o n c o e f ­
f i c i e n t s r e s u l t , which r e f l e c t the d i s t r i b u t i o n o f the eddy 
energy d e n s i t y . The heat and the s a l t f l u x through the s u r f a c e 
show some e s s e n t i a l d i f f e r e n c e s to the v a l u e s computed from 
m e t e r e o l o g i c a l d a t a . So from the heat f l u x a m e r i d i o n a l heat 
t r a n s p o r t r e s u l t s , t h a t i n the mean i s h a l f as much as the ge­
n e r a l l y accepted v a l u e s . T h i s a l s o i s t r u e f o r the heat t r a n s ­
p o r t computed d i r e c t l y from the v e l o c i t y and the temperature. 
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1 E i n l e i t u n g 

E i n e s der ältesten Z i e l e der Ozeanographie i s t es, d i e 
m i t t l e r e Z i r k u l a t i o n des Ozeans zu bestimmen. Dies i s t e i n 
Problem, das auf Grund der großen Variabilität des Geschwin­
d i g k e i t s f e l d e s e i n e r d i r e k t e n Messung nur schwer zugänglich 
i s t und i n Zukunft wohl auch noch s e i n w i r d . Aus diesem Grund 
g r e i f t man für Aussagen über die Z i r k u l a t i o n auf l e i c h t e r z u ­
gängliche Größen wie Temperatur und S a l z g e h a l t zurück, um aus 
d i e s e n und aus ihnen a b g e l e i t e t e n Größen Rückschlüsse auf das 
Strömungssystem zu gewinnen. Der Grund, d i e s e n Weg e i n z u s c h l a ­
gen, i s t hauptsächlich, daß das Temperatur- und das S a l z g e ­
h a l t s f e l d n i c h t so s t a r k von e n e r g i e r e i c h e n , k l e i n s k a l i g e n 
Störungen, d i e durch d i e Messungen n i c h t aufgelöst werden 
(z.B. W i r b e l ) , beeinträchtigt s i n d wie das G e s c h w i n d i g k e i t s ­
f e l d s e l b s t . Die Bemühungen gehen dabei im w e s e n t l i c h e n i n 
d r e i Richtungen: d i e Wassermassenanalyse, d i e dynamische Me­
thode sowie d i e numerischen Modelle. 

Unter, dem S t i c h w o r t Wassermassenanalyse s e i e n z.B. d i e 
Kernschicht-Methode von Wüst (1935) oder aus neuerer Z e i t d i e 
A r b e i t von Worthington (1976) genannt. B e i diesem Ansatz e r ­
hält man d i e großräumige Au s b r e i t u n g der Wassermassen dadurch, 
daß man d i e Q u e l l e n und Senken von verschiedenen Trac e r n be­
stimmt. Diese l e g e n grob den Weg f e s t , den d i e Wassermassen 
zu nehmen haben. Dabei v e r l i e r e n s i e a l l e r d i n g s einen T e i l 
i h r e r c h a r a k t e r i s t i s c h e n Merkmale durch Vermischung mit dem 
umgebenden Wasser. Großräumige Zusammenhänge im Strömungs­
f e l d können dabei d i r e k t aus der V e r t e i l u n g der gemessenen 
F e l d e r abgelesen werden. Es s i n d jedoch nur q u a l i t a t i v e , 
k e i n e q u a n t i t a t i v e n Aussagen über das Strömungssystem möglich. 
Da k e i n e l o k a l e n Balancen b e t r a c h t e t werden, erhält man auch 
k e i n e oder nur begrenzte Aussagen Uber dynamische Zusammen­
hänge. Deshalb s p r i c h t man i n diesem Zusammenhang auch von 
A u s b r e i t u n g ; d i e Bezeichnungen A d v e k t i o n , Vermischung und 
D i f f u s i o n werden vermieden, da s i e e i n e f e s t g e l e g t e Bedeu-
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tung i n der l o k a l e n bzw. großräumigen Balance e i n e r Größe 
haben. 

Methoden, d i e auf der geostrophisehen Impulsbalance 
aufbauen, s i n d z.B. d i e dynamische Methode (Heiland-Hansen & 
Nansen, 1909) und i h r e Weiterführung durch Defant (1941). I n 
i h r w i r d d i e Balance zwischen Druck- und C o r i o l i s t e r m voraus­
g e s e t z t . Dabei i s t aber nur der b a r o k l i n e A n t e i l des Druckes 
bekannt. Der b a r o t r o p e A n t e i l , der mit der Oberflächenauslen-
kung verknüpft i s t , i s t n i c h t bekannt und mit den gegenwärti­
gen ozeanographisehen Methoden auch n i c h t zu messen. A b h i l f e 
könnte h i e r i n Zukunft d i e S a t e l l i t e n o z e a n o g r a p h i e mit dem 
E i n s a t z der A l t i m e t e r b r i n g e n . So i s t d i e k l a s s i s c h e dynami­
sche Methode auf mehr oder weniger s u b j e k t i v e S p e k u l a t i o n e n 
über den b a r o t r o p e n D r u c k a n t e i l , oder was dem äquivalent i s t 
über e i n l e v e l - o f - n o - m o t i o n angewiesen (z.B. Defant, 1941; 
Stramma, 1985). 

Eine andere Möglichkeit, d i e ozeanische Z i r k u l a t i o n 
zu bestimmen, s i n d d i e numerischen M o d e l l e , d i e mit der Ent­
w i c k l u n g leistungsfähiger Computer möglich wurden. In diese 
K a t e g o r i e f a l l e n d i e p r o g n o s t i s c h e n Modelle (Bryan & Cox, 1968; 
Semtner & M i n t z , 1977), b e i denen sowohl das G e s c h w i n d i g k e i t s ­
f e l d a l s auch das D i c h t e f e l d s i m u l i e r t werden. S i e haben zwar 
w i c h t i g e E r k e n n t n i s s e über e i n i g e der r e l e v a n t e n Prozesse der 
a l l g e m e i n e n Z i r k u l a t i o n g e b racht, sowie e i n q u a l i t a t i v e s Ver­
ständnis über den Aufbau des Strömungs- und des Massenfeldes 
im Ozean, jedoch i s t e i n e q u a n t i t a t i v b e f r i e d i g e n d e Überein­
stimmung der M o d e l l e r g e b n i s s e mit Beobachtungen b i s h e r n i c h t 
e r r e i c h t worden. W e i t e r s i n d i n diesem Zusammenhang d i e d i a ­
g n o s t i s c h e n M o d e l l e zu nennen ( H o l l a n d & Hirschman, 1972; 
S a r k i s y a n & K e o n j i y a n , 1975; M e l l o r u.a., 1982). Bei d i e s e n 
M o d e l l e n w i r d das G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d zu einem gegebenen 
D i c h t e f e l d bestimmet. S i e ergeben zwar e b e n f a l l s einigermaßen 
r e a l i s t i s c h e h o r i z o n t a l e Strömungen, v e r l e t z e n aber d i e Wärme-
und d i e S a l z b i l a n z . Außerdem führen s i e zu e i n e r dynamisch 
n i c h t k o n s i s t e n t e n V e r t i k a l z i r k u l a t i o n m i t u n r e a l i s t i s c h hohen 
V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t e n , b e d i n g t durch d i e u n v e r m e i d l i c h e n 
Ungenauigkeiten des i n d i e Rechnungen eingehenden Beobachtungs­
m a t e r i a l s . 

Neben der W e i t e r e n t w i c k l u n g der numerischen Modelle e r ­
l e b t e d i e dynamische Methode i n den l e t z t e n Jahren e i n e Wie-
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derbelebung durch d i e En t w i c k l u n g der i n v e r s e n Methoden durch 
Wunsch (1977) sowie Stommel & Schott (1977), mit denen es mög­
l i c h i s t , den Aspekt des l e v e l - o f - n o - m o t i o n , der i n der dyna­
mischen Methode mehr s u b j e k t i v e n K r i t e r i e n überlassen i s t , zu 
o b j e k t i v i e r e n . Diese I n v e r s v e r f a h r e n s t e l l e n im gewissen Sinne 
e i n e n Kompromiß zwischen den r e i n prognostischen und den d i a ­
g n o s t i s c h e n Modellen dar, indem s i e sowohl eine Übereinstim­
mung mit den dynamischen P r i n z i p i e n a l s auch mit den beobach­
t e t e n Schichtungsdaten anstreben; beides jedoch nur i n n e r h a l b 
g e w i s s e r F e h l e r g r e n z e n , d i e durch d i e Datengenauigkeit gege­
ben s i n d . Eine D i s k u s s i o n d i e s e r Methoden kann man z.B. b e i 
Reid (1981) f i n d e n . 

I n d i e s e r A r b e i t w i r d a l s e i n e r s t e r Zugang, um e i n ab­
s o l u t e s G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d zu e r h a l t e n , d i e ß-Spiralen-
Methode von Stommel & S c h o t t (1977) verwendet. Die h i e r be­
schrieb e n e Methode u n t e r s c h e i d e t s i c h jedoch i n e i n i g e n Punk­
te n von denen früherer A r b e i t e n ( S c h o t t & Stommel, 1978; Beh­
r i n g e r , 1979; B e h r i n g e r & Stommel, 1980). Einmal w i r d d i e 
ö-Spiralen-Methode h i e r auf e i n e n k l i m a t o l o g i s c h a u f b e r e i t e ­
t e n Datensatz ( L e v i t u s , 1982; Robinson u.a., 1979) angewendet 
s t a t t auf e i n z e l n e hydrographische S c h n i t t e . Der g e m i t t e l t e 
Datensatz hat den V o r t e i l , d i e Daten auf einem l°xl° G i t t e r 
für den gesamten N o r d a t l a n t i k zu l i e f e r n , so daß man d i e groß­
räumige Z i r k u l a t i o n bestimmen kann a n s t e l l e e i n z e l n e r Geschwin­
d i g k e i t s p r o f i l e an den Kreuzungspunkten der S c h n i t t e . W e i t e r ­
h i n s i n d d i e s e Daten h i n r e i c h e n d g l a t t , so daß das k l e i n s k a -
l i g e W i r b e l f e l d , das i n den Daten a l s Rauschen a u f t r i t t , n i c h t 
mehr e l i m i n i e r t werden muß (zumindest da, wo die Dat e n d i c h t e 
der O r i g i n a l d a t e n h i n r e i c h e n d groß i s t ) . Der N a c h t e i l dabei 
i s t , daß durch d i e A u f b e r e i t u n g mehr a l s nur das W i r b e l f e l d 
h e r a u s g e f i l t e r t worden i s t . Die hauptsächlichen h y d r o g r a p h i ­
schen Merkmale, d i e gewöhnlich mit der m i t t l e r e n Z i r k u l a t i o n 
verbunden s i n d (z.B. d i e Zunge des Mittelmeerwassers oder d i e 
G o l f s t r o m f r o n t ) , e r s c h e i n e n h i e r i n e i n e r sehr geglätteten, 
b r e i t v e r s c h m i e r t e n Form, was s i c h dann auch i n dem Geschwin­
d i g k e i t s f e l d bemerkbar macht. 

E i n w e i t e r e r neuer Aspekt i s t , daß h i e r versucht werden 
s o l l , h o r i z o n t a l e und v e r t i k a l e A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n für 
Temperatur und S a l z g e h a l t sowie e i n e n v e r t i k a l e n A ustausch­
k o e f f i z i e n t e n für d i e r e l a t i v e V o r t i c i t y zu bestimmen. E r s t e 
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Ansätze dazu wurden schon von Schott & Zantopp (1980) gemacht, 
di e den v e r t i k a l e n Austausch von D i c h t e i n i h r e r F o r mulierung 
der ß-Spirale berücksichtigten. Die z e i t l i c h e und räumliche 
M i t t e l u n g der Daten kann jedoch zu e i n e r Verfälschung der zu 
bestimmenden D i f f u s i o n s p a r a m e t e r führen. S t e l l t man s i c h z.B. 
e i n e n Strom v o r , der se i n e P o s i t i o n i n einem bestimmten Rhyth­
mus verändert, so ergeben s i c h durch d i e M i t t e l u n g Reynolds-
terme und es r e s u l t i e r e n D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n , obwohl zu 
keinem a k t u e l l e n Z e i t p u n k t Vermischung vorhanden i s t . Aus 
diesem Grunde s o l l t e man d i e r e s u l t i e r e n d e n D i f f u s i o n s k o e f f i ­
z i e n t e n a l s e i n e obere Grenze der a k t u e l l e n Parameter an­
sehen. 

Die i n d i e s e r A r b e i t gegebene Beschreibung der verwende­
te n Daten und d i e Formulierung der ß-Spiralen-Methode b a s i e r t 
i n w e s e n t l i c h e n T e i l e n auf der A r b e i t von O l b e r s , Wenzel und 
W i l l e b r a n d (1985), d i e im w e i t e r e n k u r z mit OWW z i t i e r t wer­
den w i r d . 

E i n N a c h t e i l der ß-Spiralen-Methode i s t es, daß s i e nur 
l o k a l e i n e optimale Strömungsgeschwindigkeit l i e f e r t . Da s i e 
k e i n e h o r i z o n t a l e Verknüpfung zwischen den e i n z e l n e n Geschwin­
d i g k e i t e n b e i n h a l t e t , v e r l e t z t das r e s u l t i e r e n d e Strömungsfeld 
d i e Kontinuitätsgleichung. Deshalb werden i n einem z w e i t e n 
S c h r i t t an den Strömungen K o r r e k t u r e n angebracht, so daß d i e 
r e s u l t i e r e n d e G e s c h w i n d i g k e i t s v e r t e i l u n g d i e Kontinuitäts­
g l e i c h u n g exakt erfüllt. Dies führt besonders i n den t i e f e r e n 
S c h i c h t e n zu e i n e r e r h e b l i c h e n Glättung des Strömungsfeldes 
und damit zu e i n e r D a r s t e l l u n g , d i e es für andere Zwecke 
(z.B. Berechnung von Trace r a u s b r e i t u n g e n ; Wärmetransport) ge­
e i g n e t macht. 



- 5 -

2 Daten 

Der d i e s e r A r b e i t im wesentlichen zugrunde l i e g e n d e Da­
t e n s a t z i s t e i n e a k t u a l i s i e r t e V e r s i o n der Analyse von L e v i -
t u s & Oort (1977), und s t e l l t eine frühere, vorläufige Ver­
s i o n des hydrographischen A t l a s von L e v i t u s (1982) dar. Die 
k l i m a t o l o g i s c h g e m i t t e l t e n Daten für Temperatur und S a l z g e ­
h a l t l i e g e n auf einem l°xl° G i t t e r für den Weltozean i n 32 
T i e f e n s t u f e n v o r . Die maximale T i e f e beträgt 5000m, d i e v e r ­
t i k a l e Auflösung v a r i i e r t von Az=10m i n Oberflächennähe über 
Az=100m i n m i t t l e r e n T i e f e n b i s 1500m b i s zu Az=500m bei T i e ­
f e n größer a l s 2000m. Eine genaue Beschreibung der Datenquel­
l e n , der Qualitätskontrolle sowie das Schema der o b j e k t i v e n 
A n a l y s e , mit der d i e Temperatur- und d i e S a l z g e h a l t s f e l d e r 
k o n s t r u i e r t wurden, f i n d e t man bei L e v i t u s (1982). In d i e s e r 
A r b e i t w i r d der entsprechende T e i l des N o r d a t l a n t i k d i e s e s 
D a t e n s a t z e s verwendet. Eine D i s k u s s i o n d i e s e r Daten im Ver­
g l e i c h mit anderen Datensätzen ( F u g l i s t e r , 1960; Emery & 
Dewar, 1982) l i e f e r t d i e A r b e i t von OWW. E b e n f a l l s d o r t f i n ­
d et man d i e D a r s t e l l u n g der a b g e l e i t e t e n Größen p o t e n t i e l l e 
D i c h t e o und V e r o n i c i t y v. A l s V e r o n i c i t y w i r d h i e r d i e j e n i g e , 
aus p o t e n t i e l l e r Temperatur e und S a l z g e h a l t S a b g e l e i t e t e 
Größe b e z e i c h n e t , deren I s o l i n i e n an jeden Punkt e i n e s e n t ­
sprechend s k a l i e r t e n 0-S-Diagramms d i e L i n i e n k o n s t a n t e r po­
t e n t i e l l e r D i c h t e o senkrecht schneiden ( s i e h e V e r o n i s , 1972; 
OWW). W e i t e r h i n f i n d e t man bei OWW eine aus den wenigen Angaben 
b e i L e v i t u s und Oort (1977) r e k o n s t r u i e r t e F e h l e r b e t r a c h t u n g 
der a n a l y s i e r t e n F e l d e r . 

Zusätzlich zu diesem Datensatz stehen d i e Daten des hydro­
g r a p h i s c h e n A t l a s von Robinson u.a. (1979) z u r Verfügung, wie 
s i e eingehend auch b e i Bauer & Woods (1984) b e s c h r i e b e n s i n d . 
D i e s e r Datensatz i s t e b e n f a l l s auf einem l°xl° G i t t e r für den 
N o r d a t l a n t i k b i s 60°N gegeben. M i t 31 T i e f e n s t u f e n w i r d d i e 
Wassersäule b i s maximal 6000m T i e f e abgedeckt. Die v e r t i k a l e 
Auflösung i s t a l l e r d i n g s i n Oberflächennähe und u n t e r h a l b von 
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z=-3000m s c h l e c h t e r a l s i n dem Datensatz von L e v i t u s (1982). 
E i n N a c h t e i l d i e s e s Datensatzes i s t , daß k e i n e s t a t i s t i s c h e n 
I n f o r m a t i o n e n z ur Güte der a n a l y s i e r t e n F e l d e r vorhanden s i n d . 

E i n e n d i r e k t e n V e r g l e i c h d i e s e r beiden Datensätze ̂ ermög­
l i c h e n d i e Abb. 2.1 für d i e Temperatur und Abb. 2.2 für den 
S a l z g e h a l t . Sowohl im 100m Niveau (Abb. 2.1a,2.2a) a l s auch 
i n 1000m T i e f e (Abb. 2.1b,2.2b) z e i g t s i c h , daß i n den Daten 
von Robinson u.a. (1979) vor a l l e m i n den Gebieten mit hoher 
Eingangsdatendichte w e s e n t l i c h k l e i n s k a l i g e r e S t r u k t u r e n e n t ­
h a l t e n s i n d a l s i n dem A t l a s von L e v i t u s (1982). D i e s macht 
s i c h auch i n den geostrophischen Geschwindigkeiten i n 100m 
T i e f e r e l a t i v zum 2000m T i e f e n n i v e a u bemerkbar (Abb. 2.3). 
Beide Datensätze l i e f e r n zwar im w e s e n t l i c h e n das g l e i c h e 
B i l d d e r Z i r k u l a t i o n , im Gegensatz zu dem aus dem L e v i t u s -
A t l a s r e s u l t i e r e n d e n G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d (Abb. 2.3a) e n t ­
hält das aus dem Robinson-Atlas r e s u l t i e r e n d e (Abb. 2.3b) we­
s e n t l i c h k l e i n s k a l i g e r e S t r u k t u r e n . Auch s i n d h i e r d i e Strom­
bänder stärker gebündelt und es t r e t e n höhere Geschwindig­
k e i t e n auf. I n beiden Abbildungen erkennt man eine b r e i t e 
G o l f s t r o m r e g i o n m it e i n e r R e z i r k u l a t i o n s z e l l e an s e i n e r süd­
l i c h e n F l a n k e , d i e beim L e v i t u s - A t l a s (Abb. 2.3a) d e u t l i c h e r 
ausgeprägt i s t und e i n e größere Ausdehnung hat a l s beim Robin­
s o n - A t l a s (Abb. 2.3b). D e u t l i c h w i r d auch d i e A u f s p a l t u n g der 
Z i r k u l a t i o n b e i etwa 40°N, 40°W i n zwei Zweige: ei n e n b r e i t e n 
N o r d a t l a n t i s c h e n Strom sowie e i n e n Azorenstrom zwischen 30°N 
und 38°N. zusätzlich dazu erhält man beim Ro b i n s o n - A t l a s e i n 
schmales schwächer ausgeprägtes Stromband, das e n t l a n g etwa 
40°N mäandriert und auf d i e p o r t u g i s i s c h e Küste zuläuft. Dort 
führt es zu einem d e u t l i c h ausgeprägten P o r t u g a l s t r o m . D i e s e s 
Stromband f e h l t beim L e v i t u s - A t l a s vollständig. W e i t e r h i n i s t 
der Nordäquatorialstrom erkennbar sowie e i n äquatorialer Ge­
genstrom südlich 10°tf. Der Übergang der Z i r k u l a t i o n aus dem 
Azorenstrom i n den Nordäquatorialstrom e r f o l g t im w e s e n t l i c h e n 
i n e i n z e l n e n Strombändern b e i etwa 20°W an der a f r i k a n i s c h e n 
Küste (Kanarenstrom), b e i 30°W sowie b e i 45°W. Diese Strom­
bänder s i n d im Ro b i n s o n - A t l a s w e s e n t l i c h k l a r e r voneinander 
g e t r e n n t a l s im L e v i t u s - A t l a s . 

Dem Ro b i n s o n - A t l a s entnommen wurde d i e K o n v e k t i o n s t i e f e D 

(Abb. 2.4). S i e s t e l l t d i e maximale T i e f e der k o n v e k t i v e n 
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90" 80" 60" 40" 20" WO" -· Abb. 2.1 : Vergleich der Temperaturfelder aus dem Levitus-Atlas 
und dem Robinson-Atlas flir 100m (a) und lOOOm (b) 

Levitus (1982); ---Robinson u.a. (1979) 
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90° 8 0 " 60° ¿0° 2 0 » 

90* 8 0 « 6 0 » 
mucbmlt • «n n 
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9 0 » 8 0 » 60* 

2.2a 

2.2b 

Abb. 2.2 : V e r g l e i c h der S a l z g e h a l t s f e l d e r aus dem L e v i t u s - A t l a s 
und dem Robinson-Atlas für 100m (a) und 1000m (b) 
— - — L e v i t u s (1982); Robinson u.a. (1979) 
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Abb. 2.3 : Geostrophische G e s c h w i n d i g k e i t r e l a t i v zu 2000m 
T i e f e 100m; (a) L e v i t u s (1982); (b) Robinson u.a. (1979) 

- 9 -
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Abb. 2.3 Geostrophische Geschwindigkeit relativ zu 2000m 

Tiefe 100m; (a} Levitus (1982); (b) Robinson u.a. (1979) 
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Deckschicht im Winter dar, und i s t d e f i n i e r t a l s d i e j e n i g e 
T i e f e , i n der d i e p o t e n t i e l l e Dichte der Daten des Monats März 
gegenüber der i n 10m T i e f e um 0.125 zugenommen hat. Die Bedeu­
tung d i e s e r K o n v e k t i o n s t i e f e w i r d im w e i t e r e n V e r l a u f der A r ­
b e i t d e u t l i c h werden. 

Abb. 2.4 : Maximale T i e f e der ozeanischen D e c k s c h i c h t D 
geglättete V e r s i o n der K a r t e von Robinson u.a. (1979) 
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3 D i e ß-Splrale 

D i e k l a s s i s c h e dynamische Methode geht davon aus, daß 
e i n G l e i c h g e w i c h t b e s t e h t zwischen C o r i o l i s k r a f t und Druck­
g r a d i e n t k r a f t . M i t der Berücksichtigung der ge o s t r o p h i s c h e n 
B a l a n c e , oder b e s s e r der thermischen W i n d r e l a t i o n , d i e d i e 
v e r t i k a l e Scherung der h o r i z o n t a l e n Strömungen mit dem l o k a ­
l e n D i c h t e g r a d i e n t e n v e r b i n d e t , s i n d aber n i c h t a l l e I n f o r ­
m a t i o n e n , d i e i n den Temperatur- und den S a l z g e h a l t s d a t e n 
s t e c k e n , ausgenutzt. So i s t jede Größe ( E i g e n s c h a f t ) der Ad-
v e k t i o n d urch das l o k a l e G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d unterworfen. 
S e t z t man Stationarität voraus und vernachlässigt d i e D i f f u ­
s i o n , so i s t der G e s c h w i n d i g k e i t s v e k t o r senkrecht zum l o k a ­
l e n G r a d i e n t e n d i e s e r E i g e n s c h a f t . Im F a l l e e i n e r a d i a b a t i ­
schen Strömung muß d i e Gesc h w i n d i g k e i t a l s o i n e i n e r I s o -
p y k n e n f l a c h e l i e g e n (oder i n e i n e r Fläche k o n s t a n t e r poten­
t i e l l e r Temperatur bzw. konstanten S a l z g e h a l t e s ) . E i n Wasser­
körper, der durch s o l c h e Isoflächen und durch v e r t i k a l e Rän­
der b e g r e n z t i s t , w i r d a l s o nur durch den h o r i z o n t a l e n E i n -
s t r o m d u r c h d i e Ränder beeinflußt. Der Einstrom an Masse kann 
d u r c h d i e r e l a t i v e G e s c h w i n d i g k e i t , d i e durch den bekannten 
b a r o k l i n e n D r u c k g r a d i e n t e n gegeben i s t , und eine unbekannte 
R e f e r e n z g e s c h w i n d i g k e i t , d.h. d i e Geschwindigkeit i n einem 
f e s t g e l e g t e n R e f e r e n z n i v e a u , ausgedrückt werden. Die 6 - S p i r a l e 
i s t e i n e Methode z u r Bestimmung d i e s e r Referenzgeschwindig­
k e i t , d i e den l o k a l e n Aspekt d i e s e r Balancen b e t r a c h t e t . Es 
e x i s t i e r e n mehrere u n t e r s c h i e d l i c h e Formulierungen d i e s e r Me­
thode (Stommel & S c h o t t , 1977; Behr i n g e r , 1979; B e h r i n g e r & 
Stommel, 1980; S c h o t t & Zantopp, 1980), d i e s i c h i n der A r t 
u n t e r s c h e i d e n , wie d i e Vermischungsterme behandelt werden 
( f a l l s s i e n i c h t ganz vernachlässigt werden), wie das P r o f i l 
d e r V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t bestimmt w i r d und wie d i e e i n z e l ­
nen G l e i c h u n g e n b e i dem I n v e r s i o n s v e r f a h r e n g e w i c h t e t werden. 
E i n e n V e r g l e i c h der e i n z e l n e n Formulierungen der ß-Spirale 
kann man b e i OWW f i n d e n . 



3.1 Dynamik 

Die Dynamik und Thermodynamik, d i e der Formulierung der 
ß-Spirale zugrundeliegen, um den k l i m a t o l o g i s c h g e m i t t e l t e n 
Zustand des Ozeans zu besehreiben, f o l g e n dem k l a s s i s c h e n Kon­
zept von Geostrophie, H y d r o s t a t i k und a d v e k t i v e r / d i f f u s i v e r 
Balance e i n e s Tracers wie z.B. Temperatur oder S a l z g e h a l t . 
Im Gegensatz zu früheren Formulierungen der ß-Spiralen-Methode 
werden h i e r Vermischungsterme i n der V o r t i c i t y b a l a n c e z u g e l a s ­
sen. Die grundlegenden Balancegleichungen s i n d somit 

- Vp (Impuls) 

- Pg 

F ( r e l a t i v e V o r t i c i t y ) 

0 (Masse) 

G (Wärme, S a l z oder e i n 

anderer T r a c e r ) 

Dabei s i n d u=(u,v),w d i e Impulskomponenten, P und p d i e Stö­
r u n g s d i c h t e bzw. der Druck. W e i t e r h i n 1>: p o t e n t i e l l e Tempera­
t u r e oder S a l z g e h a l t S bzw. eine F u n k t i o n d i e s e r beiden Grös­
sen wie z.B. p o t e n t i e l l e D i c h t e o oder V e r o n i c i t y v. Die Terme 
F und G repräsentieren d i e t u r b u l e n t e n Flüsse von r e l a t i v e r 
V o r t i c i t y bzw. des T r a c e r s *. 

Die Einführung des Vermischungstermes i n der V o r t i c i t y ­
b alance i s t e i g e n t l i c h n i c h t mit der Impulsbalance verträg­
l i c h , solange h i e r k e i n entsprechender Term eingeführt w i r d . 
S e t z t man jedoch voraus, daß d i e Vermischung der V o r t i c i t y 
auf S k a l e n s t a t t f i n d e t , d i e sehr v i e l k l e i n e r a l s der E r d r a ­
d i u s s i n d , kann man annehmen, daß d i e Geostrophie w e i t e r h i n 
e i n e gute Näherung i s t . 

Das Schema der ß-Spirale b a s i e r t n i c h t d i r e k t auf der 
Impulsbalance, da d i e Bestimmung des Druckes ebenso wie d i e 
Kontinuitätsgleichung k e i n l o k a l e s Problem d a r s t e l l t . E i n 
l o k a l e s d i a g n o s t i s c h e s Problem, das nur v e r t i k a l e A b l e i t u n g e n 
der G e s c h w i n d i g k e i t e n b e i n h a l t e t , erhält man, i n dem man den 
Druck i n (3.1) e l i m i n i e r t und d i e h o r i z o n t a l e Divergenz des 
Impulses zwischen (3.2) und (3. 3 ) . Man erhält d i e thermische 

(3.1) f x u = 

(3.2) fV«u + ßv = 

(3.3) V.'u + w z = 

(3.4) U.V1» + w<P = 



W i n d r e l a t i o n : 

(3.5) 
u 

v z 

z (g / f ) p y 

- ( g / f ) P X 

und d i e l o k a l e Form der V o r t i c i t y b a l a n c e 

(3.6) f w z = B v - F 

Daraus und aus Gleichung (3.4) kann man d i e Gleichung für d i e 
E r h a l t u n g der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y a b l e i t e n , indem man (3.4) 
v e r t i k a l d i f f e r e n z i e r t und (3.6) e i n s e t z t . 

Dabei i s t Q = f+ d i e p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y und J der Jac o -
b i - O p e r a t o r bezüglich x und y. 

Damit hat man b e i aus Beobachtungen gegebenen P und 4> 
m i t ( 3 . 4 ) , (3.5) und (3.6) bzw. (3.7) v i e r Gleichungen, um 
d i e d r e i Geschwindigkeitskomponenten zu bestimmen. F o l g l i c h 
kann es k e i n e e i n d e u t i g e Lösung d i e s e s d i a g n o s t i s c h e n Problems 
geben. Olbers & W i l l e b r a n d (1984) haben g e z e i g t , daß man aus 
d i e s e n Gleichungen e i n e ganze H i e r a r c h i e von Beziehungen ab­
l e i t e n kann, um d i e e i n z e l n e n Geschwindigkeitskomponenten i n 
Abhängikeit von der D i c h t e zu berechnen. Da aber sowohl d i e 
D i c h t e P a l s auch * k e i n T e i l der exakten Lösung des dynami­
schen Problems s i n d , s i n d d i e r e s u l t i e r e n d e n G e s c h w i n d i g k e i t s ­
p r o f i l e weder m i t j e d e r der v i e r Gleichungen (3.4) - (3.6) 
verträglich, noch l i e f e r n d i e e i n z e l n e n Stufen der H i e r a r c h i e 
i d e n t i s c h e E r g e b n i s s e . 

3.2 Behandlung der V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t 

I n der ursprünglichen Form der B - S p i r a l e von Stömmel & 
Sc h o t t (1977) w i r d d i e V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t w aus der E r -
h a l t u n g s g l e i c h u n g des T r a c e r s • (3.4) bestimmt. 

(3.8) w = (G - u<v*)/t 

(3.7) (u.v + w 3 z ) Q = I Q + f G z + g J ( P , * ) 

z 
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S e t z t man d i e s i n (3.7) e i n , so e r g i b t s i c h 

(3.9) u J X Z ( Q , * ) + v J (Q,*) = G2Q - GQ z + F* z + g * z J (<>,+) 

a l s grundlegende Gleichung für d i e B - S p i r a l e . Wird d i e t h e r ­
mische W i n d r e l a t i o n (3.5) von einem b e l i e b i g e n R e ferenzniveau 

und i n Gleichung (3.9) e i n g e s e t z t , so erhält man d i e Referenz­
g e s c h w i n d i g k e i t e n U q und v , indem man d i e Gleichungen an zwei 
v e r s c h i e d e n e n T i e f e n b e t r a c h t e t . Da d i e Daten jedoch mit Feh­
l e r n b e h a f t e t s i n d , b e t r a c h t e t man i n der P r a x i s d i e Gl e i c h u n g 
an mehreren T i e f e n und erhält dann nach der Methode der k l e i n ­
s t e n Quadrate ein e w e s e n t l i c h s t a b i l e r e Lösung. Die P r o f i l e 
der H o r i z o n t a l g e s c h w i n d i g k e i t e n ergeben s i c h dann aus Gl e i c h u n g 
(3.10), während man d i e V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t aus (3.8) e r ­
hält. 

Die Lösung, d i e diesem Vorgehen e n t s p r i c h t , erfüllt exakt 
d i e thermische W i n d r e l a t i o n (3.5) und d i e Tracerbalance ( 3 . 4 ) . 
Die G e s c h w i n d i g k e i t s p r o f i l e geben aber weder d i e l i n e a r i s i e r t e 
V o r t i c i t y b a l a n c e (3.6) noch d i e Balance der p o t e n t i e l l e n Vor-
t i c i t y (3.7) wieder. Damit trägt man der Tatsache Rechnung, 
daß d i e Gleichung (3.6) l i n e a r i s i e r t wurde und damit b i s zu 
einem gewissen Grade ungenau i s t . Die vernachlässigten n i c h t ­
l i n e a r e n Terme d i e s e r G l e i c hung s i n d von der Ordnung R QR/L < 1 
r e l a t i v zu den übrigen Termen der Balance, dabei i s t R Q d i e 
Ro s s b y z a h l , R der Erdrädius und L d i e h o r i z o n t a l e Längenskala 
der Strömung. Die vernachlässigten Terme i n der thermischen 
W i n d r e l a t i o n s i n d dagegen von der Ordnung R Q, d.h. k l e i n e r 
(L/R 2 0.2) a l s d i e entsprechenden der V o r t i c i t y b a l a n c e . 

Vernachlässigungen i n den Gleichungen s i n d aber nur e i n 
Grund für d i e üngenauigkeiten, d i e b e i dem d i a g n o s t i s c h e n Ge­
brauch der B - S p i r a l e n Dynamik a u f t r e t e n . Die Methode b e n u t z t 
aus Beobachtungen gewonnene D i c h t e - und T r a c e r d a t e n , d i e wie 
schon erwähnt im allg e m e i n e n e b e n f a l l s mit F e h l e r n b e h a f t e t 
s i n d . I n d i v i d u e l l e hydrographische S c h n i t t e b e i n h a l t e n Rau-

zq aus i n t e g r i e r t , 

(3.10) 
v = 

u = 
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schen, das durch k l e i n s k a l i g e Prozesse wie i n t e r n e Wellen und 
mesoskalige W i r b e l , d i e durch d i e Messung n i c h t aufgelöst wer­
den, b e d i n g t i s t . I n einem k l i m a t o l o g i s c h g e m i t t e l t e n Daten­
s a t z i s t d i e s e s Rauschen zwar weitgehend unterdrückt aber n i c h t 
vollständig eliminiert» W e i t e r h i n werden durch d i e o b j e k t i v e 
Analyse Werte i n Regionen mit g e r i n g e r Datendichte h i n e i n i n t e r ­
p o l i e r t . Aus diesem Grund muß man b e i der Bestimmung der Ge­
s c h w i n d i g k e i t e n e b e n f a l l s mit F e h l e r n rechnen. Wegen der n i c h t ­
l i n e a r e n Form der Gleichung (3.8) g i l t d i e s insbesondere für 
d i e aus i h r bestimmte V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t w. 

Genaueren Aufschluß l i e f e r t folgende Betrachtung: Man 
nehme an, daß p und 1> Rauschen 6p bzw. 6*1» e n t h a l t e n . Im F a l l e 
e i n e s s t a r k geglätteten Datensatzes, wie e r h i e r b e n u t z t w i r d , 
s i n d d i e Skalen des Rauschens mit denen der Strömungen s e l b s t 
v e r g l e i c h b a r . Aus der thermischen W i n d r e l a t i o n f o l g t dann e i n 
F e h l e r 

(3.11) (6u,«v) = 0( £ ? ( « P V , « P V ) ) 

i y x 
für d i e H o r i z o n t a l g e s c h w i n d i g k e i t e n . Aus der Tracerbalance 
(3.8) e r g i b t s i c h damit für d i e V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t der 
F e h l e r 

(3.12a) ( 6 w ) T B = 0( Sä H [ 6 p2 x + 6p^*/> } 

Dabei i s t H d i e v e r t i k a l e S k a l a der Strömung. B e i der Bestim­
mung von w aus der V o r t i c i t y b a l a n c e (3.6) e r g i b t s i c h dagegen 
der F e h l e r 

(3.12b) ( « w ) V B = |/«v dz- = 0( | « P X ) 

somit a l s o 

(3.13) («w) V B/(«w) T B = 0( I l o V ^ o V r» > i 0.2 . 
x y 

Der F e h l e r , der b e i der Bestimmung von w aus der V o r t i c i t y b a ­
l a n c e gemacht w i r d , i s t a l s o g e r i n g e r a l s der aus der T r a c e r ­
b a l a n c e r e s u l t i e r e n d e . 

Man i s t zwar eher geneigt an d i e dynamische E x a k t h e i t der 
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Tr a c e r b a l a n c e zu glauben, a l s an d i e der l i n e a r i s i e r t e n Vor-
t i c i t y b a l a n c e , trotzdem w i r d i n d i e s e r A r b e i t w durch I n t e g r a ­
t i o n der V o r t i c i t y b a l a n c e (3.6) berechnet, da s i c h dabei e i n 
k l e i n e r e r F e h l e r e r g i b t . 

, z 
(3.14) w = w Q + ¿ 7 (ßv - F) dz' 

z 
o 

Auch wurde d i e Gültigkeit der l i n e a r i s i e r t e n V o r t i c i t y b a l a n c e 
von Bryden (1980) an Hand von Strommesserdaten zumindest für 
das POLYMODE Gebiet nachgewiesen. 

3.3 Vermischung 

I n den meisten, v o r a l l e m den a n a l y t i s c h e n Modellen w i r d 
d i e Vermischung durch h o r i z o n t a l e und v e r t i k a l e Austauschkoef­
f i z i e n t e n d a r g e s t e l l t . E i n Ergebnis der beschreibenden Ozeano­
graphie/Wassermassenanalyse i s t jedoch d i e E i n s i c h t , daß d i e 
A u s b r e i t u n g von s k a l a r e n Tracern hauptsächlich auf Flächen 
k o n s t a n t e r p o t e n t i e l l e r D i c h t e (Isopyknen) v o n s t a t t e n geht. 
Die Vermischung muß damit s i n n v o l l e r w e i s e e n t l a n g und quer 
zu d i e s e n Isopyknen b e t r a c h t e t werden. B e s c h r e i b t man im i s o -
pyknis c h e n Koordinatensystem d i e Vermischung durch e i n e n i s o -
pyknis c h e n K o e f f i z i e n t e n längs der Isopyknen und ein e n d i a -
p y k n i s c h e n A quer dazu, w i r d der D i f f u s i o n s t e n s o r K.. bezüg-c x j 
l i e h der h o r i z o n t a l e n und der v e r t i k a l e n Richtung von den N e i ­
gungen der Isopyknen abhängig, 

(3 .o)(a .o) 
(3.15) K 4 J = A.a.j + ( A c - A x) ] - ] } 

und der Vermischungsterm G i n der Tracerbalance w i r d zu 

(3.16) G = »j^ijäj* 

H i e r w i r d d i e Bezeichnung x ^ x,, für d i e h o r i z o n t a l e n K o o r d i ­
naten und x 3=z für d i e v e r t i k a l e K oordinate b e n u t z t . a_ i s t 
der d r e i d i m e n s i o n a l e G r a d i e n t o p e r a t o r 3.= /3x.. M i t p o t e n t i e l -

J J 
l e r D i c h t e a l s T r a c e r , d.h. *=o r e d u z i e r t s i c h der D i f f u s i o n s -
term zu 
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(3.17) G° = 3,(A 8,0-) % 3QA„3„o 
l C 1 3 C 3 

Verwendet man a l s o d i e p o t e n t i e l l e D i c h t e a l s T r a c e r , kann 
man mit d i e s e r Formulierung nur den diapyknischen D i f f u s i o n s ­
k o e f f i z i e n t e n bestimmen. Um den is o p y k n i s c h e n D i f f u s i o n s k o e f ­
f i z i e n t e n A^ zu bestimmen, muß man einen Tracer wählen, der 
auf Isopyknen v a r i i e r t , wie z.B. p o t e n t i e l l e Temperatur, S a l z ­
g e h a l t oder eine Funktion d i e s e r beiden Größen, d i e s i c h von 
o u n t e r s c h e i d e t . Der K o e f f i z i e n t A^ geht i n den D i f f u s i o n s t e r m 
wie f o l g t e i n : 

(3.18) i U ^ i * ~ Jaof* i o )}= iUjJi»! n sin*} ; 

dabei i s t 4» der Winkel zwischen J3_1» und _3a und n der E i n h e i t s ­
v e k t o r e n t l a n g der Isopyknen. Aus d i e s e r Gleichung i s t e r s i c h t ­
l i c h , daß der Tr a c e r am besten z ur Bestimmung von A 1 geeignet 
i s t , der den Winkel 4> maximiert. B e i OWW wurde g e z e i g t , daß 
d i e V e r o n i c i t y » e i n s o l c h e r Tracer i s t . 

Für d i e Vermischung von V o r t i c i t y w i r d angenommen, daß 
s i e nur auf v e r t i k a l e m Transport von h o r i z o n t a l e m Impuls be­
r u h t , so daß der Mischungsterm F i n der V o r t i c i t y b a l a n c e (3.6) 
wie f o l g t a u s s i e h t : 

(3.19) F - . [ A ( v ? - u y ) J z 

wobei A der A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t i s t . Die H o r i z o n t a l g e s c h w i n ­
d i g k e i t u=(u,v) kann h i e r mit H i l f e der thermischen W i n d r e l a ­
t i o n (3.5) durch d i e D i c h t e ausgedrückt werden. Damit w i r d 
aus (3.19) 

(3.19a) F = - | [ A ( P x x + P y y - | p y ) ] z 

B e i der Einführung der Vermischungsterme F und G i n den 
B - S p i r a l e n Formalismus w i r d der Ozean u n t e r t e i l t i n ein e n i n ­
neren B e r e i c h , i n dem davon ausgegangen w i r d , daß t u r b u l e n t e 
T r a n s p o r t e , d i e im Zusammenhang mit e i n e r Anregung an der 
Oberfläche stehen, wie z.B. t i e f e Konvektion und Winddurch­
mischung, verhachlässigbar s i n d , und i n eine v e r b l e i b e n d e 
D e c k s c h i c h t , i n der d i e s e Transporte z ur Vermischung b e i t r a ­
gen. 
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3.4 Formale Lösung der B - S p i r a l e 

Die eben gemachten Überlegungen werden i n d i e F o r m u l i e ­
rung der B - S p i r a l e mit einbezogen. I n der Formulierung w i r d 
a l s o w nach Gleichung (3.14) aus der V o r t i c i t y b a l a n c e berech­
n e t . M i t H i l f e der i n t e g r i e r t e n thermischen W i n d r e l a t i o n 
(3.10) und Gleichung (3.19a) für den Austauschterm w i r d d i e s 
zu 

(3.20) w = w o + | v o ( z - z o ) - £ * / P xdz' + f [ A ( P x x + p y y - | p y ] " 
z Q u 

Durch E i n s e t z e n der Gleichung (3.20) und der Gleichungen (3.10) 
i n d i e Tracerbalance (3.4) e r g i b t s i c h dann: 

(3.21) uV + v [<*> + • -|(z-z )] + w + + M = b 
o x o y z f o o z 

I n d i e s e r Formel s i n d i n M d i e Vermischungsterme zusammenge­
faßt: 

(3.22) M = G - i * z / F dz' 
Z o 

d i e durch d i e D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n A { ;,A 1 und A sowie d i e 
F e l d g r a d i e n t e n ausgedrückt werden können ( s i e h e Gleichungen 
3.17 bzw. 3.18 sowie 3.19a). Weiter i s t b der b a r o k l i n e Term, 

z z 
(3.23) b = | [ J x ( + ,/ Pdz') - |* z / ( z ' - z ) p x d z ' j y z z o o 
Gleichung ( 3 . 2 l ) s t e l l t i n jedem L e v e l z d i e Verbindung der 
d r e i R e f e r e n z g e s c h w i n d i g k e i t e n u Q , v o und w Q sowie der Aus­
t a u s c h k o e f f i z i e n t e n m it den bekannten Gradienten der F e l d e r 
P und 1» her. Läßt man auf der recht e n S e i t e der Gleichung e i n 
Residuum e(z) zu, kann man damit e i n e Lösung nach der Methode 
der k l e i n s t e n Quadrate f i n d e n . Dies w i r d im folgenden b e s c h r i e ­
ben werden. I n t e r e s s a n t i s t an d i e s e r S t e l l e anzumerken, daß 
im Gegensatz zu den früheren Formulierungen der B - S p i r a l e 
außer i n den D i f f u s i o n s t e r m e n nur A b l e i t u n g e n e r s t e r Ordnung 
der F e l d e r p und V a u f t r e t e n . Dies wurde dadurch e r r e i c h t , 
daß d i e Anzahl der Unbekannten um e i n s erhöht wurde. 

Um das Ausg l e i c h s p r o b l e m zu f o r m u l i e r e n , mit dem d i e un­
bekannten R e f e r e n z g e s c h w i n d i g k e i t e n U Q , V q und w sowie d i e 
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A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n A , A. und A aus den Daten bestimmt 
werden können, nimmt man an, daß die F e l d e r P und • sowie 
i h r e A b l e i t u n g e n an verschiedenen T i e f e n s t u f e n z = z ^ , j = l , . . ,N 
gegeben s i n d . Dann kann ( 3 . 2 l ) i n der Form 

(3.24) D j k p k - b. = = j = 1 ,N 

ge s c h r i e b e n werden. Dabei s i n d d i e D . d i e K o e f f i z i e n t e n der 
unbekannten Parameter, b. der b a r o k l i n e Term i n der T i e f e z. 

J 3 sowie p. , k=l,...,L d i e unbekannten Parameter u , v , w , A , 
K O O O C 

A^ und A bzw. i r g e n d e i n e Untermenge aus di e s e n . Im v o r l i e g e n ­
den F a l l i s t normalerweise d i e Anzahl der Gleichungen ( T i e f e n ) 
N größer a l s d i e der Unbekannten L, so daß damit e i n überbe­
stimmtes Problem v o r l i e g t . P h y s i k a l i s c h s i n n v o l l s i n d dabei 
nur Lösungen,von ( 3 . 2 l ) , d i e p o s i t i v e A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n 
ergeben. Deshalb w i r d zusätzlich g e f o r d e r t , daß d i e Nebenbe­
dingung 

(3.25) B k l p x > 0 k = 1, ,L 

mit e i n e r entsprechend d e f i n i e r t e n M a t r i x B^^ erfüllt i s t . 
Zusätzlich w i r d das Gleichungssystem (3.24) mit e i n e r p o s i -

1/2 
t i v d e f i n i t e n symmetrischen M a t r i x W m u l t i p l i z i e r t , 

(3.26) W 1 / 2D £ = W 1 / 2b 

Die Begründung hierfür f o l g t etwas später. 
Methoden, um Lösungen des Uberbestimmten Gleichungssy­

stems (3.26) mit Nebenbedingungen der Form (3.25) zu e r h a l t e n , 
kann man z.B. b e i Lawson & Hanson (1974) f i n d e n . Dabei w i r d 
d i e Ausgleichslösung zu (3.26) durch einen SVD-Algorithmus 
( s i n g u l a r v a l u e decomposition) bestimmt. Dies i s t äquivalent 
mit der Verwendung der v e r a l l g e m e i n e r t e n Moore-Penrose I n v e r -

1/2 
sen von W D. Diese w i r d d a r g e s t e l l t a l s 

(3.27) ( W 1 / 2 D ) : J = I —|— v. u£ 
U i k=l k K K 

Die * K s i n d dabei d i e Eigenwerte von D+W D und d i e N-dimensio-
n a l e n Vektoren u f c sowie d i e L-dimensionalen Vektoren v^ s i n d 
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durch das gekoppelte Eigenwertproblem 

X k ^ k 
k = 1 ,L 

A k u k 

d e f i n i e r t . Für den F a l l , daß D+W D S i n g u l a r i s t , t r a g e n nur 
d i e von N u l l verschiedenen x zu der Summe i n (3.27) b e i . I n 

1 /2 
diesem F a l l i s t der Rang der M a t r i x (W d ^ Q I k l e i n e r a l s d i e 
Anzahl der gesuchten Parameter L und di e s e werden l i n e a r ab­
hängig. In der P r a x i s kommt es v o r , daß d i e Eigenwerte x£ 
t r o t z sorgfältiger S k a l i e r u n g der Parameter über mehrere Zeh­
nerpotenzen v a r i i e r e n und e x p o n e n t i e l l abnehmen. Es i s t dann 
s c h w i e r i g zwischen sehr k l e i n e n Eigenwerten und N u l l zu u n t e r ­
s c h e i d e n . Außerdem können d i e Beiträge sehr k l e i n e r x^ zu e i ­
ner n i c h t mehr zu akzeptierenden Vergrößerung der Var i a n z e n 
der zu bestimmenden Parameter führen. Die so e r h a l t e n e n I n f o r ­
mationen über d i e Parameter geben dann im w e s e n t l i c h e n nur 
d i e S t r u k t u r des Rauschens i n den Daten wieder. A n d e r e r s e i t s , 
b e s c h n e i d e t man d i e Summe i n (3.27) um immer mehr Terme, wer­
den d i e berechneten Parameter mehr und mehr voneinander ab­
hängig und d i e Auflösung des Problems nimmt ab. Diese o f f e n ­
s i c h t l i c h e Konkurrenz zwischen Auflösung und Parametervarianz 
w i r d durch d i e Spanne der x^ k o n t r o l l i e r t . E r s e t z t man jedoch 
(3.27) durch 

(3.29) (W 1 / 2D)-J = I -J^t v. u+ 
G I k=l V c ~ k k 

kann man durch den Wert von * die Parametervarianz b e i g l e i c h -
c 

z e i t i g e r Berücksichtigung der Auflösung unter K o n t r o l l e h a l t e n . 
Für d i e im nächsten A b s c h n i t t beschriebenen Ergebnisse der ß-
S p i r a l e n Methode wurde der Wert x*=10~ max<*£} verwendet. Ab­
gesehen von d i e s e r M o d i f i z i e r u n g wurde der L S I / L D P - A l g o r i t h -
mus von Lawson & Hanson (1974, S e i t e 158) b e n u t z t , um d i e 
Ausgleichslösung von (3.26) unter Berücksichtigung der Neben­
bedingung (3,25) zu bestimmen. 

Die Begründung dafür, daß man d i e Ausgleichslösung des 
überbestimmten Gleichungssystems sucht, i s t i n den F e h l e r n 
der K o e f f i z i e n t e n D j k und b j zu f i n d e n , d i e von den Ungenau-
i g k e i t e n der Daten herrühren. Auch können F e h l e r durch f a l s c h e 

(3.28) 
D +W 1 / 2 u k = 

W 1 / 2D v . = 
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Annahmen über die ß-Spiralen Dynamik entstehen. Deshalb w i r d 
angenommen, daß die beste Lösung für d i e Referenzgeschwindig­
k e i t e n und d i e A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n d i e j e n i g e i s t , d i e e i n e 
p o s i t i v d e f i n i t e Norm des Residuums e^=Dj kP k-bj, wie z.B. 

N 
(3.30) = I e.W, ,e 

i . j ^ l J J 

m i t e i n e r Qewichtsmatrix W.. m i n i m i e r t . Die Wahl d i e s e r Ma-
t r i x i s t e i n s u b j e k t i v e s Element i n d i e s e r Methode. Wie b e i 
OWW genauer d a r g e s t e l l t i s t , u n t e r s c h e i d e n s i c h a l l e l i n e a r e n 
Schemata, d ie d i e g l e i c h e ß-Spiralen Dynamik benutzen, nur i n 
der Wahl d i e s e r M a t r i x . 

S o l l das Maximum-Likelihood P r i n z i p angewendet werden, 
muß man a l s Gewichtsmatrix d i e Inverse der Ko v a r i a n z m a t r i x 
<e^Ej> der Residuen wählen ( s p i t z e Klammern bedeuten h i e r e i n 
ensemble M i t t e l ) . Eine e i n f a c h e r e D i a g o n a l m a t r i x wurde von 
Müller u.a. (1978) u n t e r s u c h t . Die M a t r i x W. .=«. .w. mit 

*• 3 3- 3 3 

(3.31) w = < ^ ( i < e*Y<e» > ) _ 1 

J j k j k 
gew i c h t e t d i e Residuen mit i h r e r Standardabweichung und mi£ 
einem i n t e g r a l e n Maß i h r e r K o r r e l a t i o n mit den Residuen an 
den benachbarten T i e f e n s t u f e n . S t a r k k o r r e l i e r t e Daten werden 
a l s o weniger gewichtet a l s u n k o r r e l i e r t e . Es kann g e z e i g t wer­
den, daß d i e M a t r i x (3.31) d i e beste Näherung e i n e r D i a g o n a l ­
m a t r i x an d i e Maximum-Likelihood M a t r i x i s t . I n der P r a x i s 
stößt, d i e Berechnung der M a t r i x (3.31) jedoch auf S c h w i e r i g ­
k e i t e n , da d i e K o r r e l a t i o n s s t r u k t u r der Daten nur ungenügend 
bekannt i s t . Nimmt man jedoch an, daß d i e K o r r e l a t i o n s s k a l a 1. 
i n der T i e f e z^ groß i s t im V e r g l e i c h zum V e r t i k a l e n G i t t e r ­
abstand A h j , so s t e l l t d i e Anzahl der T i e f e n s t u f e n i n n e r h a l b 
der K o r r e l a t i o n s s k a l a , l . / A h . , e i n e grobe Näherung der Summe 

%J ü 

i n (3.31) dar. Damit w i r d (3.31) dann zu: 
Ah, 

(3.32) W j . 
3 3 

Die V a r i a n z < £ 2 j > wurde für den L e v i t u s - A t l a s an j e d e r 
T i e f e Z j m i t t e l s e i n e r Monte-Carlo S i m u l a t i o n bestimmt, indem 
Rauschen mit dem b e i OWW beschriebenen K o r r e l a t i o n s v e r h a l t e n 
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auf das D i c h t e - sowie das T r a c e r f e l d gegeben wurde. Zur Be­
rechnung der Gewichte wurde im Endeffekt a l l e r d i n g s e i n m i t t ­
l e r e s <el > - P r o f i l verwendet, für das i n j e d e r T i e f e d i e <*2 .> 
Werte des gesamten Datensatzes g e m i t t e l t wurden. Das so e r h a l ­
tene P r o f i l i s t i n Abb. 3.1 sowohl für d i e p o t e n t i e l l e D i c h t e 
o a l s auch für d i e V e r o n i c i t y v a l s T r a c e r d a r g e s t e l l t . Die 
g e z e i g t e n P r o f i l e gehen a l l e r d i n g s nur b i s 2000m T i e f e , da 
k e i n e t i e f e r e n L e v e l für d i e Ausgleichsrechnungen herangezogen 
werden. Man erkennt, daß d i e Varianzen i n beiden Fällen mit 
der T i e f e s t a r k abnehmen. Diese S t r u k t u r s p i e g e l t d i e natür­
l i c h e Variabilität i n den Daten wieder, d i e i n den oberen 
S c h i c h t e n groß i s t und mit der T i e f e abnimmt. Aus Mangel an 
entsprechenden Informationen für d i e Rechnungen mit dem Ro­
b i n s o n - A t l a s werden für d i e s e n Datensatz d i e g l e i c h e n Gewichts 
f a k t o r e n b e n u t z t , da d i e B a s i s der Eingangsdaten i n beiden 
Fällen im w e s e n t l i c h e n d i e s e l b e i s t . 

Die Auswirkungen e i n e r v a r i a b l e n K o r r e l a t i o n s s k a l a 1. 
u 

wurden ausführlich u n t e r s u c h t , sowohl für mit der T i e f e an­
wachsendes l j a l s auch für mit der T i e f e abnehmendes. Da für 
d i e entgültigen Rechnungen der T i e f e n b e r e i c h auf 800-2000m 
beschränkt wurde, wurde 1. schließlich a l s konstant angenom-
men und somit i n Gleichung (3.32) i g n o r i e r t . Die Begründung 
für d i e Einschränkung des T i e f e n b e r e i c h s f o l g t im nächsten 
A b s c h n i t t . 

Die Bestimmung der Parameter s e l b s t i s t nur e i n G e s i c h t s ­
punkt d i e s e s s t a t i s t i c h e n Vorgehens. Die Bestimmung der V a r i ­
anzen der Parameter sowie i h r e K o r r e l a t i o n e n und, was noch 
w i c h t i g e r i s t , d er Test der Gültigkeit des M o d e l l s s i n d e i n 
z w e i t e r Aspekt d i e s e s Vorgehens ( s i e h e z.B. Müller u.a., 1978) 
Vernachlässigt man d i e Tatsache, daß d i e M a t r i x D, d i e d i e 
durch den Vektor b d a r g e s t e l l t e n b a r o k l i n e n Terme mit dem Pa­
ram e t e r v e k t o r £ verknüpft, s e l b s t e i n e Zufallsgröße i s t , so 
erhält man d i e Kovarianz der Parameter durch 

(3.33) <£ £ +> . - f L . ( D
+W D ) " l = 
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Z/m-

2000 

Abb. 3.1 : P r o f i l e der m i t t l e r e n Varianzen <e2 .> i n r e l a t i v e n 
E i n h e i t e n J 

90» 80° 

10* 

90* 8 0 » 6 0 » 4.0* 2 0 » U 0* 

3.2a 

Abb. 3.2 : K o n s i s t e n z t e s t des ö-Spiralen Modells ohne D i f f u s i o n 
e 2 / < £ 2 > » Daten: L e v i t u s (1982) 
(a) -100m > z > -2000m ; (b) -D > z > -800m; 
(c) -800m 1 z > -2000m 
s c h r a f f i e r t : e2/<e*> 1 1.0 
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Diese Beziehung g i l t , wenn man a l s Gewichtsmatrix nach 
dem Maximum-Likelihood P r i n z i p d i e Inverse von < e

i
e j > v e r ­

wendet. Für d i e Diagonalmatrix W i j = 6 i j w j b l e i b t d i e s e Be­
ziehung annähernd gültig,wenn man s t a t t der Anzahl der T i e ­
f e n s t u f e n N d i e Anzahl der u n k o r r e l i e r t e n T i e f e n s t u f e n v e r ­
wendet. Um d i e F e h l e r i n D z u berücksichtigen, w i r d angenom­
men, daß (3.33) d ie Varianzen der Parameter um den F a k t o r 2 
zu n i e d r i g a n g i b t , d i e K o r r e l a t i o n s s t r u k t u r aber davon n i c h t 
beeinflußt w i r d . 

Die Gültigkeit des Modells kann man untersuchen, indem 
man z.B. ein e n x*-Test für d i e Größe e* durchführt ( s i e h e 
Müller u.a., 1978). Die s t a t i s t i s c h e n Informationen über d i e 
D a t e n f e l d e r s i n d jedoch zu dürftig, um d i e V e r t e i l u n g s p a r a ­
meter für e 2 (im w e s e n t l i c h e n d i e F r e i h e i t s g r a d e der x 2 - V e r ­
t e i l u n g ) zu bestimmen. Deshalb muß man s i c h mit e i n e r sehr 
groben K o n s i s t e n z b e t r a c h t u n g begnügen. Durch eine Monte-Carlo 
S i m u l a t i o n konnte eine Schätzung der V a r i a n z <e*> der von der 
b a r o k l i n e n Strömung r e s u l t i e r e n d e n Variabilität bestimmt wer­
den (d.h. d i e V a r i a n z der inhomogenen Terme i n ( 3 . 2 4 ) ) . Es 
s c h e i n t p l a u s i b e l , daß der Ablehnungsbereich e i n e s T e s t s der 
Daten m i t der ß-3ptralen Dynamik i n dem B e r e i c h e * / < e 2 > 1 1 
l i e g t . Ansonsten b l e i b t a l s Test für d i e Gültigkeit des M o d e l l s 
nur e i n V e r g l e i c h der Ergebnisse mit schon e x i s t i e r e n d e n Kennt­
n i s s e n über das G e s c h w i n d i g k e i t f e l d und d i e Vermischungspara­
meter. 

3.5 Ergeb n i s s e 

Um e i n G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d für den N o r d a t l a n t i k zu be­
stimmen, wurde das i n den v o r h e r i g e n A b s c h n i t t e n beschriebene 
ö-Spiralen Schema auf den entsprechenden T e i l des Datensatzes 
von L e v i t u s (1982) angewendet. Entsprechende V e r g l e i c h s r e c h ­
nungen wurden mit dem Robinson-Atlas (Robinson u.a., 1979) 
durchgeführt. Die Rechnungen beschränken s i c h auf den T e i l 
nördlich von 5°N, da i n d i r e k t e r Äquatornähe n i c h t davon aus­
gegangen werden kann, daß d i e der ß-Spirale zugrundeliegenden 
dynamischen Annahmen Gültigkeit b e s i t z e n . 

Temperatur und S a l z g e h a l t werden b e n u t z t , um d i e i n - s i t u 
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Di c h t e (nach F o f o n o f f & Tabata (1958)) sowie a l s E r h a l t u n g s ­
größe d i e p o t e n t i e l l e D i c h t e (über d i e p o t e n t i e l l e Tempera­
t u r nach Bryden (1973)) r e l a t i v z ur Oberfläche zu berechnen. 
Die h o r i z o n t a l e n A b l e i t u n g e n der F e l d e r werden durch z e n t r a l e 
D i f f e r e n z e n über 2° bestimmt. D i e s e r G i t t e r a b s t a n d erwies s i c h 
v o r a l l e m im G o l f S t r o m b e r e i c h , i n dem s i c h d i e I s o l i n i e n drän­
gen, sowie a l l g e m e i n i n der Nähe von Berandungen (Küsten, i n 
größeren T i e f e n auch der M i t t e l a t l a n t i s c h e Rücken) a l s notwen­
d i g . Dagegen erwiesen s i c h d i e D i f f e r e n z e n q u o t i e n t e n i n den 
übrigen Regionen a l s r e l a t i v s t a b i l gegen eine Vergrößerung 
des G i t t e r a b s t a n d e s . Dies g i l t insbesondere für den L e v i t u s -
A t l a s und hat sei n e Ursache i n dem hohen Grad der Glättung i n 
den F e l d e r n . Die v e r t i k a l e n A b l e i t u n g e n werden m i t t e l s e n t ­
sprechender Formeln für z e n t r a l e D i f f e r e n z e n b e i n i c h t äqui-
d i s t a n t e n Stützstellen berechnet. Werte u n t e r h a l b von z=-2000m 
werden n i c h t für d i e Ausgleichsrechnungen herangezogen, da d i e 
Gr a d i e n t e n der F e l d e r u n t e r h a l b d i e s e r T i e f e n i c h t mehr s i g n i ­
f i k a n t von N u l l v e r s c h i e d e n s i n d , wie b e i OWW g e z e i g t wurde. 
Der T i e f e n b e r e i c h oberhalb von z=-100m w i r d e b e n f a l l s ausge­
s c h l o s s e n , da h i e r t u r b u l e n t e Transporte, d i e im Zusammenhang 
m i t der Windanregung an der Oberfläche stehen, zu berücksich­
t i g e n wären. Die e i n z e l n e n Komponenten der Geschwindigkeit 
werden aber für d i e gesamte Wassersäule berechnet. 

Abb. 3.2a z e i g t d i e Größe e*/<e2> für d i e r e i n e B - S p i r a ­
l e ohne D i f f u s i o n s t e r m e , b e i der d i e Ausgleichsrechnung für 
den T i e f e n b e r e i c h -100m >. z > -2000m durchgeführt wurde. Man 
erk e n n t , daß s i c h e i n Gebiet m it e2/<c*> > i über eine b r e i t e 
Region e n t l a n g der w e s t l i c h e n Berandung und Uber den gesamten 
nördlichen B e r e i c h des N o r d a t l a n t i k e r s t r e c k t . I n diesem Ge­
b i e t muß man das verwendete B - S p i r a l e n M o d e l l a l s o ablehnen. 
Die Einbeziehung der D i f f u s i o n s t e r m e i n das Model l v e r r i n g e r t 
d i e s e s Gebiet nur u n w e s e n t l i c h ( h i e r n i c h t d a r g e s t e l l t ) . Die 
D i f f u s i o n s t e r m e s i n d somit n i c h t i n der Lage, d i e von der ß-
S p i r a l e n i c h t erklärte V a r i a n z i n den Daten zu m o d e l l i e r e n . 
E i n e Erklärung für d i e s e V a r i a n z f i n d e t man a l l e r d i n g s i n den 
k o n v e k t i v e n Flüssen, d i e durch d i e t i e f e w i n t e r l i c h e Konvek-
t i o n b e d i n g t s i n d . Wie e i n V e r g l e i c h mit Abb. 2.4 z e i g t , l l l e g t 
v o r a l l e m i n den nördlichen Gebieten e i n w e s e n t l i c h e r T e i l der 
h i e r b e t r a c h t e t e n Wassersäule i n n e r h a l b des von der Ko n v e k t i o n 
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erfaßten T i e f e n b e r e i c h s . Schließt man dagegen den B e r e i c h 
oberhalb der K o n v e k t i o n s t i e f e D von der Ausgleichsrechnung 
aus und u n t e r t e i l t d i e Wassersäule w e i t e r i n einen oberen 
B e r e i c h (-D >. z i -800m; Abb. 3.2b) und einen unteren B e r e i c h 
(-800m 1 z 1 -2000m; Abb. 3.2c), so erkennt man, daß es nur 
noch k l e i n e Gebiete g i b t , i n denen das verwendete M o d e l l der 
3 - S p i r a l e abgelehnt werden muß. Außerdem z e i g t s i c h , daß der 
Quotient e 2/<e 2> für den unteren T i e f e n b e r e i c h g e n e r e l l k l e i ­
ner i s t a l s für den oberen, abgesehen von schmalen Bereichen 
d i r e k t an der amerikanischen Küste mit Werten 1 1.0 . 

A l s e i n w e i t e r e r Punkt wurde d i e K o n d i t i o n der M a t r i x 
D+W D un t e r s u c h t , h i e r d e f i n i e r t a l s das Verhältnis von k l e i n ­
stem zu größtem Eigenwert der M a t r i x . Dies i s t i n Abb. 3.3a,b 
für den oberen bzw. für den unteren T i e f e n b e r e i c h d a r g e s t e l l t . 
Im Gegensatz zum unteren B e r e i c h (Abb. 3.3b) s t e l l t d i e Bestim­
mung der Re f e r e n z g e s c h w i n d i g k e i t e n im oberen B e r e i c h (Abb. 3.3a) 
e i n s c h l e c h t k o n d i t i o n i e r t e s Problem dar. Der K o n d i t i o n s i n d e x 
l i e g t nahezu im gesamten B e r e i c h südlich von 30°N un t e r h a l b 

_3 
von 10 . Die Einbeziehung der Vermischungsterme führt h i e r 
zu k e i n e r Verbesserung der S i t u a t i o n sondern v e r s c h l e c h t e r t 
s i e eher noch. 

Das V e r h a l t e n des K o n d i t i o n s i n d e x i n Abb. 3.3a i s t l e i c h t 
zu erklären: S c h r e i b t man Gleichung ( 3 . 2 l ) i n der Form 

(3.34) v .(i p - v |:(z-z )<P + M = b —o — o n O l o z 

mit ¡1 a l s R i c h t u n g s v e k t o r des *-Gradi enten, so i s t der zweite 
Term i n (3.34) von der Ordnung 0(L/R) im V e r g l e i c h zum e r s t e n . 
Die Gleichung i s t damit im w e s e n t l i c h e n eine Bedingung für d i e 
Geschwindigkeitskomponente senkrecht zu *=const.-Flächen. Än­
dert ¡1 seine Richtung mit der T i e f e n i c h t oder nur wenig, führt 
d i e s im Rahmen der Ausgleichsrechnung zu e i n e r Singularität 
der M a t r i x D+W D: e i n e r der Eigenwerte w i r d sehr k l e i n im Ver­
g l e i c h zu den anderen s e i n . Versucht man d i e Parameter t r o t z ­
dem zu bestimmen, werden s i e durch das Rauschen i n den Daten 
beeinflußt, wie im v o r h e r i g e n A b s c h n i t t ausgeführt wurde, und 
es i s t unmöglich vernünftige Werte zu bestimmen. Genau d i e s e 
S i t u a t i o n s p i e g e l t s i c h i n Abb. 3.3a wieder: Südlich von 30°N 
s i n d d i e Isopyknen hauptsächlich zo n a l o r i e n t i e r t , deshalb 
führt h i e r d i e Bestimmung von u Q zu e i n e r s c h l e c h t k o n d i t i o ­
n i e r t e n M a t r i x . 



- 28 -

Abb. 3.3 : K o n d i t i o n s i n d e x der M a t r i x D+W D für e i n M o d e l l ohne 
D i f f u s i o n i n l o g a r i t h m i s e h e n E i n h e i t e n 
s c h r a f f i e r t : Index < 10 

Abb. 3.3 
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3.3a 

Levitus-Atlas 
-D ~ z ~ -BOOm 

3.3b 

Levitus-Atlas 
-800m ~ ~ ~ -2000m 

Konditionsindex der Matrix D+W D flir ein Modell ohne 
Diffusion in logarithmi~§hen Einheiten 
schraffiert: Index~ 10 
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"70" 

9 0 » 80» 

3.3c 

Robinson-Atlas 
-800m > z > -2000m 

Abb. 3.4a : Absolute G e s c h w i n d i g k e i t im Referenzniveau z=-2000m 
( L e v i t u s - A t l a s ; x* = i o max(xM) 
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3.4b : Z i r k u l a t i o n des A t l a n t i k , z=-2000m 
(nach Defant, 1941) 
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Abb. 3. 4b Zirkulation des Atlantik, z=-2000m 
(nach Defant, 1941) 
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Außer dem F a l l , daß d i e Richtung des »-Gradienten mit der 
T i e f e annähernd konstant i s t , g i b t es eine w e i t e r e Möglichkeit, 
d i e zu e i n e r Singularität der M a t r i x D+W D führen kann: der 
B e r e i c h k o n s t a n t e r p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y (Rhines & Young, 
1982). K a r t e n der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y f o auf Isopyknen 

z 
wurden von McDowell u.a. (1983) sowie von H o l l a n d u.a. (1984, 
i h r e Abb. 4 b a s i e r t übrigens e b e n f a l l s auf dem h i e r verwende­
t e n Datensatz von L e v i t u s ) berechnet. Die Ka r t e n z e i g e n , daß 
im s u b t r o p i s c h e n W i r b e l ta u n t e r h a l b der Deckschicht b i s zu 
T i e f e n von etwa 600m auf Isopyknen konstant i s t . Aus der Form 
(3.9) der ß-Spiralen Gl e i c h u n g , wie s i e von Schott & Stommel 
(1978) sowie von anderen Autoren benutzt wurde, i s t o f f e n s i c h t ­
l i c h , daß d i e Bestimmung der Referenzgeschwindigkeiten i n d i e ­
sem F a l l e i n s i n g u l a r e s Problem d a r s t e l l t : beide K o e f f i z i e n t e n , sowohl J (0.°) a l s auch J (Q,°), verschwinden, xz yz 

Abb. 3.3c z e i g t d i e K o n d i t i o n der M a t r i x D+W D für den 
T i e f e n b e r e i c h -800m j> z >. -2000m b e i Verwendung der Daten aus 
dem R o b i n s o n - A t l a s (Robinson u.a., 1979). Im Gegensatz zu dem 
mi t H i l f e der Daten von L e v i t u s (1982) gewonnenen Ergebnis 
(Abb. 3.3b) i s t das Problem h i e r w e s e n t l i c h s c h l e c h t e r k o n d i ­
t i o n i e r t . Südlich von 25°N und i n großen T e i l e n des G o l f s t r o m -

—3 
g e b i e t e s l i e g t der K o n d i t i o n s i n d e x u n t e r h a l b von 10 . Ebenso 
g i l t d i e s für den B e r e i c h um d i e Azoren sowie für w e i t e Be­
r e i c h e des N o r d a t l a n t i s c h e n Stroms. B e z i e h t man d i e Vermi-
schungsterme i n das Inversproblem e i n , so l i e g t der K o n d i t i o n s -

—3 
index g e n e r e l l u n t e r h a l b von 10 . Dies i s t s i c h e r l i c h e i n Aus­
druck dafür, daß i n diesem Datensatz e i n höherer A n t e i l an Rau­
schen e n t h a l t e n i s t a l s im L e v i t u s - A t l a s . E i n w e i t e r e r Grund 
könnte auch d i e h i e r verwendete, dem Datensatz i n diesem F a l l 
n i c h t angemessene Gewichtung s e i n . Um d i e s aber genau zu beur­
t e i l e n , müßten Informationen Uber d i e S t a t i s t i k des Datensat­
zes vorhanden s e i n . 

A l s Konsequenz der h i e r angeführten Ergebnisse w i r d d i e 
Balance der p o t e n t i e l l e n D i c h t e a i n dem T i e f e n b e r e i c h 
-800m > z > -2000m b e n u t z t , um d i e Re f e r e n z g e s c h w i n d i g k e i t e n u , v und w sowie d i e D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n A und A zu o o o c 
bestimmen, wobei a l s R e f e r e n z l e v e l z=-2000m gewählt wurde. 
Die h i e r b e i für den L e v i t u s - A t l a s r e s u l t i e r e n d e n E r g e b n i s s e 
s i n d ausführlich b e i OWW bes c h r i e b e n und d i s k u t i e r t worden. 
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Abb. 3.5 : Absolute Geschwindigkeit im Referenzniveau z=-2000m 
Robinson-A~las 2 (a) ·~=10- max!•kl; (b) ·~=10- max{4kl 
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An d i e s e r S t e l l e s o l l nur noch einmal kurz auf d i e h o r i z o n t a ­
l e n Referenzgeschwindigkeiten (Abb. 3.4a) eingegangen werden. 
Obwohl das B i l d z i e m l i c h v e r r a u s c h t i s t , erkennt man d e u t l i c h 
e i n beckenweites Strömungssystem mit e i n e r südwärtigen Strö­
mung e n t l a n g der w e s t l i c h e n Berandung, d i e im Overflow aus der 
Norwegischen See i h r e n Ausgang hat. Die Geschwindigkeiten i n 
diesem Stromband betragen etwa 0.5 cm/s, se i n e Weite 300-400km. 
Die aus Beobachtungen r e s u l t i e r e n d e n I n d i z i e n für d i e E x i s t e n z 
e i n e s s o l c h e n Strombandes s i n d b e i Warren (1981) sowie b e i 
R e i d (1981) zusammengetragen. Reid z i t i e r t dabei Defant's geo-
s t r o p h i s c h e Berechnungen, d i e auf den a l t e n Meteor-Daten be­
ruhen (Defant, 1941). Die von Defant berechnete Karte der ab­
s o l u t e n Strömung i n 2000m T i e f e (Abb. 3.4b) z e i g t eine e r s t a u n ­
l i c h e Übereinstimmung mit den h i e r gewonnenen Ergebnissen. Ne­
ben der Übereinstimmung i n Bezug auf den w e s t l i c h e n Gegenstrom 
z e i g e n beide K a r t e n ähnliche S t r u k t u r e n im Strömungsfeld des 
östlichen Beckens. 

Die Verwendung der Daten aus dem A t l a s von Robinson u.a. 
(1979) l i e f e r t im Gegensatz dazu e i n t o t a l v e r r a u s c h t e s B i l d 
(Abb. 3.5a), i n dem keine irgendwie g e a r t e t e S t r u k t u r erkenn­
bar w i r d . Auf Grund der s c h l e c h t e n K o n d i t i o n der h i e r zu i n ­
v e r t i e r e n d e n M a t r i x s p i e g e l t d i e s e s B i l d im w e s e n t l i c h e n den 
i n den Daten e n t h a l t e n e n A n t e i l an Rauschen wider. Der Rausch­
a n t e i l i n den Ergebnissen läßt s i c h durch d i e Wahl eines gros-
seren r e d u z i e r e n (Abb. 3.5b: x 2=10 maxi*, 2}). Aber auch 

C C K 
dann erhält man k e i n sehr v i e l k l a r e r e s B i l d der Z i r k u l a t i o n 
im R e f e r e n z n i v e a u . Vor a l l e m im B e r e i c h des Golfstromes wer­
den jedoch Unterschiede zu den aus dem L e v i t u s - A t l a s r e s u l t i e ­
renden Er g e b n i s s e n (Abb. 3.4a) d e u t l i c h . Das südwärtig g e r i c h ­
t e t e Stromband i s t beim Robinson-Atlas w e i t e r von der Küste 
e n t f e r n t a l s beim L e v i t u s - A t l a s . Auch ergeben s i c h h i e r Andeu­
tungen e i n e r nördlichen Strömung d i r e k t an der amerikanischen 
Küste. Dies läßt den Schluß zu, daß beim Robinson-Atlas d i e 
R e z i r k u l a t i o n s z e l l e des Golf s t r o m s b i s i n d i e T i e f e von 2000m 
r e i c h t . 

Faßt man d i e s e E r g e b n i s s e zusammen, kommt man zu dem 
Schluß, daß d i e Daten des L e v i t u s - A t l a s besser zur Bestimmung 
e i n e s G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d e s nach der B - S p i r a l e n Methode ge­
e i g n e t s i n d a l s d i e des Ro b i n s o n - A t l a s . Vor al l e m i n größeren 
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T i e f e n e n t s p r i c h t d i e aus dem L e v i t u s - A t l a s r e s u l t i e r e n d e 
Z i r k u l a t i o n mehr den bekannten V o r s t e l l u n g e n . Deshalb w i r d 
für d i e w e i t e r e n Rechnungen d i e s e r Datensatz verwendet werden. 
An d i e s e r S t e l l e s e i noch einmal d e u t l i c h gemacht, daß s i c h 
d i e g e z e i g t e n G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d e r aus e i n z e l n e n , l o k a l be­
stimmten Geschwindigkeiten zusammensetzen und damit n i c h t d i ­
v e r g e n z f r e i s i n d . Die Lösung d i e s e s Problems i s t dem nächsten 
K a p i t e l v o r b e h a l t e n . Aus diesem Grund s o l l h i e r auch n i c h t 
w e i t e r auf d i e r e s u l t i e r e n d e n G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d e r eingegan­
gen werden. 
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4 Massenerhaltung 

Die im v o r h e r i g e n A b s c h n i t t beschriebene ß-Spiralen Me­
thode i s t bezüglich der Geschwindigkeiten e i n r e i n l o k a l e s 
Problem, d.h. s i e b e i n h a l t e t keine h o r i z o n t a l e Verknüpfung 
der e i n z e l n e n G e s c h w i n d i g k e i t s p r o f i l e . Fügt man e i n z e l n e mit 
d i e s e r Methode gewonnene P r o f i l e zu einem Z i r k u l a t i o n s s y s t e m 
zusammen, kann man n i c h t davon ausgehen, daß so elementare 
Anforderungen wie z.B. d i e E i n h a l t u n g der Kontinuitätsglei­
chung ad hoc erfüllt s i n d . Auch gehen i n d i e Berechnungen 
k e i n e Randbedingungen e i n , so daß deren E i n h a l t u n g e b e n f a l l s 
n i c h t v o r a u s g e s e t z t werden kann. Z i e l d i e s e s A b s c h n i t t e s s o l l 
es s e i n , d i e s e beiden erwähnten Mängel des G e s c h w i n d i g k e i t s ­
f e l d e s zu beheben. 

4.1 Formulierung des Problems 

Zur Erfüllung der Forderungen nach Massenerhaltung und 
Einhältung der kinematischen Randbedingung s i n d Änderungen/ 
K o r r e k t u r e n am G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d anzubringen. Dabei s t e l l t 
s i c h d i e Frage, ob man eine der der ß-Spirale zu g r u n d e l i e g e n ­
den dynamischen Gleichungen zusätzlich zur Kontinuitätsglei­
chung w e i t e r h i n exakt erfüllen w i l l . B i s h e r wurde d i e t h e r m i ­
sche W i n d r e l a t i o n , über d i e der b a r o k l i n e A n t e i l der h o r i z o n ­
t a l e n G e s c h windigkeiten bestimmt wurde, a l s exakt angesehen. 
An verschiedenen S t e l l e n d i e s e r A r b e i t wurde aber schon darauf 
hingewiesen, daß d i e Daten ebenso wie d i e aus ihnen r e s u l t i e ­
renden D i c h t e g r a d i e n t e n mit F e h l e r b e h a f t e t s i n d . Damit erge­
ben s i c h auch F e h l e r i n den Geschwindigkeitskomponenten. Än­
derungen an der v e r t i k a l e n S t r u k t u r der Ges c h w i n d i g k e i t e n s i n d 
somit i n einem gewissen Maße durchaus zulässig. D i e s g i l t eben­
so für d i e V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t , d i e i n der ß-Spiralen Me­
thode mit H i l f e der V o r t i c i t y b a l a n c e bestimmt w i r d . Änderungen 
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s i n d somit an jedem Punkt für jede der d r e i G e s c h w i n d i g k e i t s ­
komponenten zulässig. Diese müssen a l l e r d i n g s so g e r i n g s e i n , 
daß das G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d , von dem ausgegangen w i r d , mög­
l i c h s t gut wiedergegeben w i r d . Außerdem s o l l t e n s i c h d i e Kor­
r e k t u r e n i n einem durch d i e Fehlergrenzen der Daten gegebenen 
Rahmen bewegen. 

Z i e l d i e s e s K a p i t e l s i s t es a l s o e i n d i v e r g e n z f r e i e s Ge­
s c h w i n d i g k e i t s f e l d v = (u,w) so zu bestimmen, daß 

i ) d i e Abweichungen des Feldes von einem vorgegebenen 
G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d v* minimal s i n d . 

( 4 . 1 ) /// I v - v* | 2 dV = min. 

i i ) das G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d d i e kinematische Randbedin-
• gung erfüllt. 

w = 0 für z = 0 
(4.2) 

w = - u-VH für z = -H 

Das h i e r b e i vorgegebene G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d v* w i r d i n Ab­
s c h n i t t 4.4 näher s p e z i f i z i e r t werden. 

Die oben angesprochene Minimierung s t e l l t e i n V a r i a t i o n s ­
problem dar. Die allgemeine V a r i a t i o n s a u f g a b e 

(4.3) /// F(*,•.,*.,•„) r2cos4> dr dx d«. = min. 
a 9 r 

führt zu der Eul e r s c h e n D i f f e r e n t i a l g l e i c h u n g 

\ 3 1 3 J 3 3 3 1 3 3 „ „ 
<4-4) " p- T F r TVF * Tx 3 * " F ~ c ^ i ? T * 0 0 8 * ! ^ « 0 

r * • 
3 3 3 

mit t» = — V ; *, = -ST* ; = T T * - Diese s i n d mit den f o l g e n -
den Randbedingungen zu lösen: 

auf dem T e i l des Randes, auf dem kei n e V a r i a t i o n von * 
e r l a u b t s e i n s o l l (= geschlossener Rand), w i r d e i n bestimmter 
Wert • f e s t vorgegeben; 

auf dem T e i l des Randes, auf dem eine V a r i a t i o n von *> 
zug e l a s s e n w i r d (= f r e i e r , o f f e n e r Rand), muß d i e normal zum 
Rand g e r i c h t e t e Komponente des Vektors b verschwinden, b i s t 



dabei wie f o l g t d e f i n i e r t : 

(4.5) b = { r cosO - ^ F ; r j ^ F ; j^-F } 
x <t> r 

d i e e i n z e l n e n Komponenten von b s i n d dabei der Reihe nach i n 
x_ s <t> — bzw. r-Richtung (natürliche Randbedingung des V a r i a -
t i onsproblems). 

B e i n h a l t e t F mehrere unbekannte Funktionen ^ , so i s t 
d i e V a r i a t i o n für jedes <P̂  separat durchzuführen. Entsprechend 
erhält man mehrere D i f f e r e n t i a l g l e i c h u n g e n mit den dazu gehö­
renden Randbedingungen. Näheres h i e r z u kann man i n der e i n ­
schlägigen L i t e r a t u r (z.B. Courant & H i l b e r t , 1968) f i n d e n . 

Die Rechnungen d i e s e s K a p i t e l s werden i n Ku g e l k o o r d i n a ­
t e n durchgeführt, was auf Grund der Ausdehnung des zu b e t r a c h ­
tenden G e b i e t s notwendig i s t . Auch b i e t e t s i c h d i e s e s K o o r d i ­
natensystem förmlich an, da d i e Daten auf einem geographischen 
l°xl°-Gitter gegeben s i n d . 

4.2 V e k t o r p o t e n t i a l 

Für e i n d i v e r g e n z f r e i e s V e k t o r f e l d v e x i s t i e r t immer e i n 
anderes F e l d ! ( V e k t o r p o t e n t i a l von v ) , so daß g i l t : 

(4.6a) v = '»I 

M i t 1 = ( * , ; * 2 ; ( i j > läßt s i c h d i e gesuchte d i v e r g e n z f r e i e Ge­
s c h w i n d i g k e i t a l s o a l s 

N f l u 1 3 1 <* 1 d 

(4.6b) v « {- - - ^ r * , + - ; - ^ r » , - p - ^ ^ 1Tvl ; 

1 d 1 3 , 
r c o s * 3* r cos* »x 

d a r s t e l l e n . Damit v e r s c h i e b t s i c h das Problem auf d i e Bestim­
mung des V e k t o r p o t e n t i a l s !. S e t z t man (4.6b) i n (4.1) e i n , 
so erhält d i e F u n k t i o n F des V a r i a t i o n s p r o b l e m s d i e folgende 
G e s t a l t : 
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(4.7) F = + i ^ » , - u ' J 2 

+ [ r T 7 r * ' Fcös? Tx*' " v * 1 1 

r 1 3 1 3 + G l - ̂  . -r—COS»*. + ^ ^ A . -r-rV, - w*] 2 

r cos«* «• r cos» «* 

Dabei s i n d d i e » i t i = l , 3 d i e Komponenten des V e k t o r p o t e n t i a l s 
i n X-, »- bzw. r-Richtung und u*, v* sowie w* d i e entsprechen­
den Komponenten des vorgegebenen G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d e s v*. 
Vor dem w-Term wurde e i n G e w i c h t s f a k t o r G eingeführt, um d i e 
u n t e r s c h i e d l i c h e n Größenordnungen der e i n z e l n e n Terme zu be­
rücksichtigen. Führt man nun d i e V a r i a t i o n des I n t e g r a l s ( 4 . l ) 
durch, erhält man e i n System von d r e i gekoppelten D i f f e r e n ­
t i a l g l e i c h u n g e n z u r Bestimmung der Komponenten des Vektorpo­
t e n t i a l s : 

« 1 3 1 3 1 3 , 3 
(4.8a) r 1" T»" G cos? T** 0 8** 1 + p" T r * = 

r 3* ^ r cos» 3A* 2' +
 r cos» 3X 3 r ' r 3 r r r 37^ 

1 3 3 1 3 3 (4.8b) v i A TT G -äT+a + ~r "ä—r2 -s—* * = v r cos • 3* 3* r »r «r 

x 1 3 2 1 3 3
 J 

( 4 ' 8 c ) r J cos' » T T * » + F ^ s T 3 » c o s * 3 » * ' = 
1 ' I L r t + —1 i_ (£OSi 1_ } 1 3_ v r cos» 3x r 3r r cos» 3» r 3r r cos» 

+ r 4 o s 7 T » ° o s f u * . 

mit den entsprechenden Randvektoren 

* 

(4.9a) b, = { 0 ; G ( F - i 3 i ? f^coso*. - p ^ s T ^T* 2 + w # ) ; 
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( 4 - 9 B ) *« - { G ( F - C O ^ 4x*« - F l b s T h°oa"> ; 0 ; 

( 4 - 9 c ) - i ( F - c ^ i T TT*' - ? h*> + v # ) : 

(7 T~V> ~ ? - u») ; 0 } 

für d i e offenen Ränder. Auf den geschlossenen Rändern, auf 
denen keine V a r i a t i o n von zugelassen w i r d , g i l t 

(4.10) 1^ = konst. = 0 

Hat man mit diesen Bedingungen das V e k t o r p o t e n t i a l 1 bestimmt, 
erhält man das gesuchte d i v e r g e n z f r e i e G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d 
mit H i l f e der Gleichung ( 4 . 6 ) . Was an d i e s e r S t e l l e noch o f f e n 
i s t , i s t die Frage nach der kinematischen Randbedingung (4.2). 
Es i s t l e i c h t einzusehen, daß diese auf Grund der Randbedin­
gung (4.10) für das r e s u l t i e r e n d e G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d auto­
m a t i s c h erfüllt i s t : Wegen (4.10) g e l t e n d i e folgenden B e z i e ­
hungen zwischen den Bodenneigungen und den Komponenten des 
V e k t o r p o t e n t i a l s : 

(4.11a) ; | r H = ( * j^cos»»i)/(^ Irr»,) r «? r cos» »» r »r 

( 4 ' l l b ) r-c^i7 71 H » <r4c¥» l x ^ ) / ( 7 h r ^ ) 

(4.11c) ( i ^ . X - l — ^ H) 

S e t z t man d i e s ebenso wie d i e D e f i n i t i o n der G e s c h w i n d i g k e i t s ­
komponenten (4.6b) i n d i e Randbedingung für den Boden e i n , e r ­
kennt man, daß diese i d e n t i s c h erfüllt i s t . Analoges g i l t für 
di e Oberfläche z=0. 

Die Forderungen am off e n e n Rand, daß d i e entsprechende 
Komponente der Randvektoren b j normal zu diesem Rand ver s c h w i n ­
den s o l l , i s t p h y s i k a l i s c h gleichbedeutend mit der Forderung, 
daß h i e r d i e Geschwindigkeitskomponente p a r a l l e l zum Rand e r ­
h a l t e n b l e i b t . 

~ ^ r cos» ax*'^r 3 » H ^ 
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4.3 P r o j e k t i v e S e p a r a t i o n 

E i n e n etwas anderen Zugang zur Bestimmung des Vektorpo­
t e n t i a l s erhält man mit der folgenden Überlegung: Aus der 
D a r s t e l l u n g (4.6b) i s t e r s i c h t l i c h , daß man den Vektor v i n 
d r e i T e i l v e k t o r e n a u f s p a l t e n kann, d i e j e w e i l s i n e i n e r der 
d r e i Koordinatenebenen l i e g e n und nur durch eine Komponente 
des V e k t o r p o t e n t i a l s beschrieben werden ( p r o j e k t i v e Separa­
t i o n ) : 

(4.12) v = v + v + v 
— — J —2 — j 

m i t 

(4.13a) v t - { 0 ; I ijr», ; - | ^ c o s O , } 

(4.13b) v t = { - i j p r * , ; 0 ; T ^ ^ t , } 

(4.13c) v § = { i ^ ; - ^ r - ^ f 4T*« J 0 > 

Dabei i s t j e d e r d i e s e r d r e i T e i l v e k t o r e n für s i c h s e l b s t d i ­
v e r g e n z f r e i , '"Vj - 0, und d i e e i n z e l n e n Komponenten 1^ des 
V e k t o r p o t e n t i a l s f u n g i e r e n a l s •Stromfunktion' für den en t ­
sprechenden Vektor. Somit i s t eine A u f s p a l t u n g des V a r i a t i o n s ­
problems i n d r e i Teilprobleme möglich. Diese Methode wurde 
von Zimmermann (1984) e r f o l g r e i c h für e i n g l o b a l e s W i n d f e l d 
verwendet. 

Führt man d i e Minimierung für d i e e i n z e l n e n T e i l v e k t o r e n 
durch, so erhält man a l s D i f f e r e n t i a l g l e i c h u n g e n z u r Bestim­
mung der Komponenten des V e k t o r p o t e n t i a l s : 

(4 14a) K- — r 2 — *». + T - — — c o s * v , = 

1 —rv* - — —Gwf r 3 r r V l r 7«j 1 

(4.14b) ±r l ^ r 2 ^ + R. C Q S i , |T 6 Ii»» -

1 3 1 3 
-5-rGw» - r T r r u ? r cos* 3X j r 3r * 
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1 3 3 1 3 2 

(4.14c) • i . TTCOS^-ä-r*' + - z — — r r TTT*J = 
r cos» 3» «• r cos * 3* 

1 3 . 1 3 
r cos» 3» v- W O T" 3 r cos» 3*3 » 

wobei d i e v* d i e e r s t e n Schätzungen (Vorgaben) der e n t s p r e ­
chenden T e i l v e k t o r e n v 4 s i n d . S e t z t nan 

; w ; • w * - r-coT» TT* 2  

; w t - w * + r 4 o s T f f 0 0 8 * * 1 

1 3 ; V* = V* •=—r»i ' s r ' r 

für d i e s e Schätzungen, w i r d das Gleichungssystem (4.14) i d e n ­
t i s c h m i t dem System (4.8). Analog g i l t d i e s auch für d i e i n 
diesem F a l l r e s u l t i e r e n d e n Randvektoren b^, die aus diesem 
Grund h i e r n i c h t e x p l i z i t angegeben werden. 

E i n N a c h t e i l des Gleichungssystems (4.14) i s t , daß es 
k e i n e k l a r e n K r i t e r i e n g i b t , i n welcher Reihenfolge d i e e i n ­
z e l n e n Gleichungen zu lösen s i n d , und wie d i e Schätzungen für 
d i e T e i l v e k t o r e n v* dabei aus dem gegebenen Ge s c h w i n d i g k e i t s ­
f e l d heraus vorzugeben s i n d . Die h i e r d a r g e s t e l l t e S i c h t des 
Problems l i e f e r t aber e i n i g e nützliche Hinweise z u r Lösung 
des Systems (4.8). 

v t - v* + F^osT TT*»» 

u * * u # " r" 4»*< 

UT = U' r «r 

4.4 Lösungsformalismus 

Das Z i e l d i e s e r A r b e i t i s t es, e i n massenerhaltendes 
( d i v e r g e n z f r e i e s ) G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d für den N o r d a t l a n t i k 
zu bestimmen. Eine e r s t e Schätzung d i e s e s G e s c h w i n d i g k e i t s ­
f e l d e s i s t im w e s e n t l i c h e n durch das mit der ß-Spiralen Me­
thode gewonnene geostrophische F e l d v ß gegeben. In diesem 

IT 
i s t d e r windbedingte A n t e i l v ( E k m a n d r i f t ) , der s i c h auf 
den oberflächennahen B e r e i c h der Wassersäule k o n z e n t r i e r t , 
n i c h t e n t h a l t e n . Man kann aber nur davon ausgehen, daß das 
aus b e i d e n A n t e i l e n zusammengesetzte Gesamtfeld d i v e r g e n z ­
f r e i i s t . Deshalb w i r d d i e Ekmandrift mit berücksichtigt, 
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indem der Ekmantransport M = { t v ; - t x } / f gleichmäßig auf d i e 
ob e r s t e n 50m der Wassersäule v e r t e i l t w i r d . H i e r i s t JL = { T X ; T V } 

d i e dem A t l a s von Isemer & Hasse (1985) entnommene Windschub­
spannung. Die zur Ekmandrift gehörende V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t 
w i r d i n diesem G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d n i c h t berücksichtigt. 
S t a t t dessen w i r d durch d i e Wahl des G e w i c h t s f a k t o r s i n Ober­
flächennähe dafür gesorgt, daß s i c h i n diesem B e r e i c h d i e Ver­
t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t auf das gegebene h o r i z o n t a l e Geschwindig­
k e i t s f e l d e i n s t e l l t , d.h. daß s i e s i c h h i e r im w e s e n t l i c h e n 
aus der Kontinuitätsgleichung bestimmt. Nähere E i n z e l h e i t e n 
z u r Wahl des G e w i c h t s f a k t o r s f i n d e t man w e i t e r h i n t e n . 

Die e r s t e Schätzung des G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d e s für den 
N o r d a t l a n t i k s e t z t s i c h a l s o aus dem geostrophischen A n t e i l 
und der Ekmandrift zusammen, 

(4.15) v* = v ß + v E 

Zur Bestimmung des zugehörigen V e k t o r p o t e n t i a l s 1 w i r d das 
Gleichungssystem (4.8) mit den entsprechenden Randvektoren 
(4.9) für d i e offenen Ränder be n u t z t . A l s offene Ränder wer­
den h i e r b e i der südliche Rand des N o r d a t l a n t i k b e i 5°N, der 
nördliche Rand auf der L i n i e Grönland-Island-Britische I n ­
s e l n b e i etwa 64°N sowie am w e s t l i c h e n Rand der A n t i l l e n b o -
gen mit der Küste F l o r i d a s ( b i s c a . 30°N) b e t r a c h t e t . Die 
K a r i b i k w i r d i n d i e s e n Rechnungen ausgeklammert, da s i e durch 
zu wenig G i t t e r p u n k t e abgedeckt i s t , um eine vernünftige Lö­
sung zu l i e f e r n . A l l e anderen Ränder werden a l s geschlossen 
angesehen, d.h. auf ihnen g i l t (4.10). 

Die 1»i werden i t e r a t i v bestimmt, dabei w i r d wie f o l g t 
vorgegangen: Da d i e großräumige, m i t t l e r e Z i r k u l a t i o n des 
Ozeans im w e s e n t l i c h e n schon h o r i z o n t a l d i v e r g e n z f r e i i s t 
( 0 - t e Ordnung der qua s i - g e o s t r o p h i s e h e n Approximation; s i e h e 
z.B. V e r o n i s (1981)), w i r d ausgehend von ^ ^ 0 z u e r s t i>> mit 
H i l f e von Gleichung (4.8c) bestimmt. Damit i s t der w e s e n t l i ­
che, d i v e r g e n z f r e i e A n t e i l der H o r i z o n t a l g e s c h w i n d i g k e i t f e s t ­
g e l e g t . Dann w i r d m i t t e l s Gleichung (4.8b) ** berechnet, wo­
b e i d i e eben gewonnene Lösung für * s e i n g e s e t z t w i r d . A l s l e t z ­
t e s w i r d 1»i aus Gleichung (4.8a) berechnet ( v J f v 2 s i n d h i e r b e i 
b e k a n n t ) . Der zweite Durchgang beginnt wieder mit ( 4 . 8 c ) , wo-
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b e i immer d i e neuesten 1> e i n g e s e t z t werden. E i n d r i t t e r Durch­
gang w i r d n i c h t mehr dur c h l a u f e n , da d i e Rechnungen g e z e i g t 
haben, daß d i e s e r keine w e s e n t l i c h e Änderung des Ergebnisses 
mehr b r i n g t . Durch d i e s e s Vorgehen, das der Betrachtungsweise 
der p r o j e k t i v e n S e p a r a t i o n e n t s p r i c h t , kann jede der im P r i n ­
z i p d r e i d i m e n s i o n a l e n D i f f e r e n t i a l g l e i c h u n g e n a l s e i n Satz 
z w e i d i m e n s i o n a l e r Gleichungen behandelt werden. Diese werden 
mit H i l f e e i n e s ADI-Verfahrens ( a l t e r n a t i n g d i r e c t i o n i m p l i -
c i t ) , wie es z.B. b e i Marsal (1976) beschrieben i s t , numerisch 
gelöst. Dazu werden d i e Gleichungen i n der Üblichen Weise d i s -
k r e t i s i e r t , d.h. die A b l e i t u n g e n werden durch z e n t r a l e D i f f e ­
r e n z e n q u o t i e n t e n a p p r o x i m i e r t . Außerdem w i r d d i e Flachwasser­
approximation eingeführt, d i e b e i n h a l t e t , daß r an den S t e l l e n , 
an denen es a l s F a k t o r a u f t r i t t durch R (=Erdradius) e r s e t z t 
w i r d . Die Relaxationsparameter der e i n z e l n e n ADI-Zyklen werden 
entsprechend dem b e i Ma r s a l (1976) angegebenen Formalismus 
f e s t g e l e g t . Dabei b e s t e h t e i n Zyklus aus zehn I t e r a t i o n e n . Die 
I t e r a t i o n z u r Lösung der e i n z e l n e n D i f f e r e n t i a l g l e i c h u n g w i r d 
abgebrochen, d.h. d i e Lösung w i r d a l s b e f r i e d i g e n d angesehen, 
wenn der Bet r a g des ve r b l e i b e n d e n Residuums der Gleichung k l e i ­
n e r a l s 1/100 des Betrages der inhomogenen S e i t e i s t . Dies i s t 
i n den meisten Fällen nach spätestens zwei b i s d r e i Zyklen der 
F a l l . 

E i n e Frage, d i e an d i e s e r S t e l l e noch o f f e n i s t , i s t d i e 
nach der Wahl des G e w i c h t s f a k t o r s G i n den Gleichungen 
(4.8a,b). Wie schon erwähnt i s t der Sinn d i e s e s F a k t o r s , d i e 
u n t e r s c h i e d l i c h e n Größenordnungen der e i n z e l n e n Terme i n G l e i ­
chung (4.7) a u s z u g l e i c h e n und damit d i e K o r r e k t u r e n am Ge­
s c h w i n d i g k e i t s f e l d möglichst gleichmäßig auf a l l e d r e i Kompo­
nenten zu v e r t e i l e n . Je größer der F a k t o r w i r d , desto g e r i n g e r 
s i n d d i e Abweichungen zwischen ursprünglichem und k o r r i g i e r t e m 
w - P r o f i l . Der g e g e n t e i l i g e E f f e k t t r i t t entsprechend b e i den 
u- und den v - P r o f i l e n auf. 

Den Ausführungen b e i Marsal (1976) kann man entnehmen, 
daß für das opt i m a l e F u n k t i o n i e r e n des ADI-Verfährens im v o r ­
l i e g e n d e n F a l l d i e folgende Bedingung erfüllt s e i n s o l l t e : 

(4.16) 0.1 < G (£|) 2 < 10.0 

dabei i s t G der G e w i c h t s f a k t o r , Ax (= RA* bzw. RAXcos») der 
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h o r i z o n t a l e G i t t e r a b s t a n d und Az der v e r t i k a l e . Der maximale 
Wert für G, der s i c h daraus e r g i b t , i s t 

(4.17) G = 10 (|f)2 

Der G e w i c h t s f a k t o r w i r d damit v e r t i k a l abhängig und v a r i i e r t 
9 7 von 10 an der Oberfläche (Az=10m) Uber 10 i n m i t t l e r e n T i e -

f e n (Az=100m) b i s 4«10 i n den T i e f e n unterhalb von 2000m 
(Az=500m), wenn man für Ax d i e h o r i z o n t a l e G i t t e r d i s t a n z von 
100km zugrundelegt. Von diesem v e r t i k a l e n P r o f i l des Gewichts­
f a k t o r s muß aber i n der Nähe der Oberfläche abgewichen werden. 
E i n G e w i c h t s f a k t o r von 1 0 9 , wie i h n (4.17) v o r s c h r e i b t , würde 
h i e r bewirken, daß s i c h im wes e n t l i c h e n das h o r i z o n t a l e Ge­
s c h w i n d i g k e i t s f e l d der vorgegebenen V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t 
anpaßt. Das s t e h t aber im Widerspruch zu der kinematischen 
Randbedingung w = 0 an der Oberfläche, die gerade h i e r große 
Änderungen i n w e r f o r d e r t . Außerdem wurde d i e Ekmandrift z u r 
H o r i z o n t a l g e s c h w i n d i g k e i t der obersten 50m hinzugefügt.mit -
der Forderung, daß s i c h d i e V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t auf das 
h o r i z o n t a l e G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d e i n s t e l l t , insbesondere da 
i n diesem T i e f e n b e r e i c h d i e i n der B - S p i r a l e n Methode verwen­
dete V o r t i c i t y b a l a n c e k e i n e Gültigkeit b e s i t z t und damit h i e r 
s i c h e r l i c h e i n f a l s c h e s w vorgegeben w i r d . Deshalb w i r d dafür 
g e s o r g t , daß der G e w i c h t s f a k t o r z ur Oberfläche h i n s t a r k ab­
nimmt. Dies führt zu der folgenden, gegenüber (4.17) m o d i f i ­
z i e r t e n V e r t i k a l v e r t e i l u n g der Gewichte: 

10 k z > -100m 

(4.18) G = -{ -100m 1 z >. -300m 

-300m > z 

dabei i s t k der Index der S t a n d a r d t i e f e n 0, 10, 20, 30, 50, 
75 und 100m. Der G e w i c h t s f a k t o r fällt b e i d i e s e r Wahl nur i n 
den o b e r s t e n 100m aus dem durch (4.16) gegebenen Rahmen. 
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4. 5 Test der Ko r r e k t u r e n 

Nachdem d i e Geschwindigkeiten dahingehend k o r r i g i e r t wor­
den s i n d , daß s i e d i e Kontinuitätsgleichung (3.3) und d i e k i ­
nematische Randbedingung (4.2) exakt erfüllen, s t e l l t s i c h d i e 
Frage, i n w i e w e i t d i e dynamischen Annahmen, d i e d i e Grundlage 
der Berechnungen mit der ß-Spiralen Methode b i l d e t e n (Geostro-
p i e bzw. thermische W i n d r e l a t i o n sowie V o r t i c i t y b a l a n c e ) noch 
erfüllt s i n d . 

Um d i e s für die thermische W i n d r e l a t i o n zu überprüfen, 
w i r d f o l g e n d e r Weg eingeschlagen: Aus den Fe h l e r n des Tempe­
r a t u r - und des S a l z g e h a l t s f e l d e s werden mit H i l f e e i n e r Monte-
C a r l o S i m u l a t i o n Fehlergrenzen für d i e D i c h t e g r a d i e n t e n be­
stimmt, ( S P x , ö P y ) , und i n Fehlergrenzen für u z bzw. v z umge­
rechnet : 

(4.19) «u z = I «p y ; «v z = I Ö P X 

Da d i e O r i g i n a l p r o f i l e u* bzw. v* abgesehen vom Ekmananteil 
d i e D i c h t e g r a d i e n t e n exakt wiedergeben (siehe Gleichung ( 3 . 5 ) ) , 
werden d i e V e r t i k a l a b l e i t u n g e n der K o r r e k t u r g e s c h w i n d i g k e i t e n 
Au = (u-u*) bzw. Av = (v-v*) mit diesen Fehlergrenzen v e r -z z z z 
g l i c h e n . 

Für den Test, i n w i e w e i t d i e V o r t i c i t y b a l a n c e noch erfüllt 
i s t , w i r d deren Residuum 

(4.20) e = w z ~ f V 

m i t der Fehlergrenze 

(4.21) = ^ - j r * « P X 

v e r g l i c h e n . H i s t h i e r d i e V e r t i k a l s k a l a der Strömung, d i e für 
den V e r g l e i c h a l s 600m angenommen w i r d . 

Die Abbildungen 4.1 b i s 4.4 zeige n diese V e r g l e i c h e an 
e i n i g e n ausgewählten Punkten, deren Lage i n Abb. 4.5a durch 
Kreuze m a r k i e r t i s t . An den P r o f i l e n erkennt man, daß d i e we­
s e n t l i c h e n Abweichungen von den eingangs gemachten dynamischen 
Annahmen i n den obersten 2000m a u f t r e t e n . Außerdem z e i g t 
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Abb. 4.1 : P r o f i l e der V e r t i k a l a b l e i t u n g e n der Geschwindigkeits-
k o r r e k t u r e n : 40.5°N, 60.5°W 

(a) Au , (b) A v 2 , (c) 
Fehl e r g r e n z e 
doppelte Fehlergrenze 

Die Lage der P r o f i l e i s t i n Abb. 4.5a m a r k i e r t 
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4.lb 

4.1c 

Profile der Vertikalableitungen 
korrekturen: 4Q.S 0 N, 60.S"W 

(a) Auz , (b) Avz , (c) 
Fehlergrenze 
doppelte Fehlergrenze 

Die Lage der Profile ist in Abb. 

4.1a 

der Geschwindigkeits-

(fw -Bv) z 

4.Sa markiert 
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der V e r g l e i c h der P r o f i l e u n t e r e i n a n d e r , daß im B e r e i c h des 
Golfstroms (Abb. 4.1) und des N o r d a t l a n t i s c h e n Stroms (Abb. 
4.4) gemessen an den Fehlergrenzen größere Abweichungen von 
der thermischen W i n d r e l a t i o n a u f t r e t e n a l s an den anderen 
Punkten. Auch das Residuum der V o r t i c i t y b a l a n c e hat In d i e ­
sen Berelchen d i e größten Werte. 

Um einen besseren U b e r b l i c k Uber d i e h o r i z o n t a l e V e r t e i ­
lung zu e r h a l t e n , w i r d das v e r t i k a l e M i t t e l der mit den Feh­
l e r g r e n z e n normierten K o r r e k t u r e n bzw. des normierten Residuums 
b e t r a c h t e t : 

, z , | a u I 
(4.22a) a u, - , \ ! .„ dz' z z,-z, Z i «u 2 

, z . U v I 
(4.22b) av. • — ^ — / . z dz' 

z «,-*. 2 | «v 2 

(4.22c) e - — ^ — / -if»— dz' 

Diese Form wurde gewählt, da man n i c h t davon ausgehen kann, 
daß d i e K o r r e k t u r e n bzw. das Residuum e i n e r N o r m a l v e r t e i l u n g 
f o l g e n . Die Größen s i n d i n Abb. 4.5 für Zi = -2000m und 
z, « -100m d a r g e s t e l l t . I n diesem oberen T i e f e n b e r e i c h s i n d 
d i e K o r r e k t u r e n hauptsächlich z u r Erfüllung der Kontinuitäts­
g l e i c h u n g (3.3) notwendig. Man erkennt, daß b e i a l l e n d r e i 
Größen d i e maximalen Werte im B e r e i c h der stärksten Strömun­
gen wie Go l f s t r o m und N o r d a t l a n t i s c h e r Strom e r r e i c h t werden. 
Dabei s i n d d i e K o r r e k t u r e n i n der u-Komponente (Abb. 4.5a) 
stärker a l s i n der v-Komponente (Abb. 4.5b). Dieses V e r h a l t e n , 
daß man d i e größten Abweichungen von der thermischen Windre­
l a t i o n i n den Be r e i c h e n mit den größten Geschwindigkeiten e r ­
hält, w i d e r s p r i c h t a l l e r d i n g s den Erwartungen. B ei der M i n i ­
mierung des I n t e g r a l s (4.1) s o l l t e n d i e Terme mit den größten 
Geschwindigkeiten den entscheidenden B e i t r a g l e i s t e n , d.h. 
h i e r s o l l t e n d i e ursprünglichen Geschwindigkeiten besonders 
gut wiedergegeben werden und damit auch d i e thermische Wind­
r e l a t i o n . Daß d i e s n i c h t der F a l l i s t , kann man nur mit der 
I n k o n s i s t e n z zwischen Kontinuitätsgleichung, ß-Spiralen Dyna­
mik und D i c h t e f e l d erklären. Zumindest i n den Bereichen der 
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4.5a 
X. : Markierung 

der P r o f i l e 
Abb. 4.1-4.4 

9 0 " 8 0 » 8 0 » 

90* 8 0 » 6 0 » 4 0 » 2 0 » U 0* 

4.5b 

Abb. 4.5 : K o r r e k t u r t e s t (Gleichung: 4.22) -100m > z > -2000m 
(a) Äü~ , (b) M T , (c) (fw -ev) 

2> Z» « 
s c h r a f f i e r t : Werte >. 1.0 
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Abb. 4.6 : H o r i z o n t a l g e s c h w i n d i g k e i t i n (a) 100m, (b) 500m, 
(c) 1000m, (d) 2000m und (e) 3000m T i e f e 
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i n Abb. 4.5a,b s c h r a f f i e r t e n Gebiete mit Werten größer a l s 
e i n s hat man nach der K o r r e k t u r k e i n mit der B - S p i r a l e n Dyna­
mik verträgliches G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d e r h a l t e n . Da der Wert 
1.0 h i e r aber nur geringfügig überschritten w i r d , und der M i t ­
t e l w e r t der F e l d e r d e u t l i c h u n t e r 1.0 l i e g t , w i r d das Gesamt­
ergebnis a l s durchaus b e f r i e d i g e n d angesehen. Zumindest i n den 
eben erwähnten Regionen s p i e l e n aber zusätzliche Terme (z.B. 
Reihung) eine R o l l e in. der Impulsbalance ( 3 . l ) und s o l l t e n be­
rücksichtigt werden, wie es b e i der V o r t i c i t y b a l a n c e (3.2) be­
r e i t s geschehen i s t . Auf di e s e n Punkt w i r d aber an späterer 
S t e l l e noch näher eingegangen werden. 

An den P r o f i l e n i n Abb. 4.1 b i s 4.4 erkennt man w e i t e r , 
daß zusätzlich größere Abweichungen an den.unteren Enden der 
P r o f i l e , a l s o i n der Nähe des Bodens a u f t r e t e n . Diese Korrek­
t u r e n s i n d darauf zurückzuführen, daß d i e kinematische Rand­
bedingung (4.2) am Boden erfüllt werden muß. Dadurch kommt 
zum Ausdruck, daß b e i der Analyse der Temperatur- und der 
S a l z g e h a l t s f e l d e r auf solch e Dinge wie z.B. Minimierung der 
V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t am Boden k e i n e Rücksicht genommen 
wurde (werden konnte). 

4.6 Geschwindigkei t s f e i d e r 

Die F e l d e r der r e s u l t i e r e n d e n H o r i z o n t a l g e s c h w i n d i g k e i ­
t e n s i n d i n den Abb. 4.6 für d i e T i e f e n z = -100m, -500m, 
-1000m, -2000m sowie -3000m d a r g e s t e l l t . E i n V e r g l e i c h der 
Z i r k u l a t i o n i n 2000m T i e f e (Abb. 4.6d) mit der durch d i e B-
S p i r a l e n Methode gewonnenen Z i r k u l a t i o n (Abb. 3.4a) z e i g t , 
daß d i e K o r r e k t u r im w e s e n t l i c h e n eine Glättung der H o r i z o n ­
t a l g e s c h w i n d i g k e i t e n z u r Folge hat. Somit b l e i b e n d i e i n Ab­
s c h n i t t 3.5 gemachten Bemerkungen für diese T i e f e w e i t e r h i n 
gültig. 

I n den T i e f e n z = -100m b i s z = -1000m (Abb. 4.6a-c) i s t 
e i n e b r e i t e G o l f s t r o m r e g i o n zu erkennen mit e i n e r R e z i r k u l a -
t i o n s z e l l e an s e i n e r südlichen Flanke. In den oberen beiden 
T i e f e n (100m und 500m) erkennt man b e i etwa 40°N und 40°W 
k l a r e i n e A u f s p a l t u n g der Z i r k u l a t i o n i n zwei Zweige: e i n e n 
b r e i t e n N o r d a t l a n t i s c h e n Strom und den Azorenstrom zwischen 
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30°N und 40°N, die durch eine Zone mit geringen Stromgeschwin­
d i g k e i t e n im I b e r i s c h e n Becken voneinander getrennt s i n d . Au­
ßerdem erkennt man i n diesen T i e f e n einen W i r b e l b e i 55°N, 35°W, 
der auf der südöstlichen S e i t e durch den N o r d a t l a n t i s c h e n Strom 
und auf der nord w e s t l i c h e n S e i t e durch den Irminger Strom be­
g r e n z t w i r d . Der Irminger Strom mündet im 100m Niveau b e i Kap 
F a r v e l i n d i e Z i r k u l a t i o n der Labradorsee e i n . W e i t e r h i n i s t 
der Nordäquatorialstrom erkennbar sowie eine Andeutung des 
äquatorialen Gegenstroms zwischen 5°N und 10°N. Diese beiden 
Strömungen s i n d durch einen B e r e i c h mit g e r i n g e r Geschwindig­
k e i t g e t r e n n t , der s i c h mit der T i e f e nach Norden a u s b r e i t e t , 
so daß s i c h das Zentrum des Nordäquatorialsstroms mit zuneh­
mender T i e f e nordwärts v e r l a g e r t und d i e Nord-Süd E r s t r e c k u n g 
des s u b t r o p i s c h e n W i r b e l s mit der T i e f e abnimmt. 

Die T i e f e z = -1000m (Abb. 4.6c) s t e l l t s i c h a l s e i n 
Ubergang vom Z i r k u l a t i o n s s y s t e m der oberen Sc h i c h t e n i n das 
der T i e f e n z i r k u l a t i o n dar. Während d i e enge Z i r k u l a t i o n s z e l l e 
des G o l f s t r o m s noch d e u t l i c h zu erkennen i s t , z e i g t s i c h un­
t e r h a l b des N o r d a t l a n t i s c h e n Stroms eine Gegenströmung, d i e 
im O v e r f l o w - B e r e i c h zwischen I s l a n d und den B r i t i s c h e n I n s e l n 
e n t s p r i n g t und b e i 35°N, 45°W i n d i e G o l f s t r o m z i r k u l a t i o n e i n ­
mündet. Dabei stimmt der V e r l a u f d i e s e r Strömung i n se i n e n we­
s e n t l i c h e n Merkmalen gut mit dem von Worthington (1970) auf­
g e z e i g t e n Weg des Overflow-Wassers überein. Der r e s t l i c h e T e i l 
des N o r d a t l a n t i k i s t angefüllt mit k l e i n s k a l i g e n S t r u k t u r e n 
mit Ausmaßen von 500-1000km, wie z.B. der W i r b e l b e i 20°N, 
55°W sowie das Wirbelpaar b e i 25°N, 35°W. 

Die Z i r k u l a t i o n i n 2000m T i e f e (Abb. 4.6d) i s t im wesent­
l i c h e n schon i n A b s c h n i t t 3.5 beschrieben worden, wobei d i e 
gute Übereinstimmung mit dem Z i r k u l a t i o n s s c h e m a von Defant 
(1941; Abb. 3.4b) hervorgehoben wurde. Die Z i r k u l a t i o n i s t ge­
kennzeichnet von dem Gegenstrom e n t l a n g der w e s t l i c h e n Beran-
dung. Die ihm a n g e g l i e d e r t e , etwa 500km b r e i t e R e z i r k u l a t i o n s -
zone zwischen 10°N und 40°N i s t nach der K o r r e k t u r w e s e n t l i c h 
d e u t l i c h e r zu erkennen a l s vorher ( s i e h e Abb. 3.4a). S i e be­
s t e h t aus zwei Z e l l e n , d i e b e i etwa 20°N, 60°W getrennt s i n d . 
Die südliche Z e l l e f i n d e t man mit etwa der g l e i c h e n Ausdehnung 
auch b e i Defant (Abb. 3.4b) angedeutet. E b e n f a l l s i n Überein­
stimmung m i t Defant f i n d e n s i c h h i e r k l e i n e r e Regionen m it 
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stärkeren Strömungen an der O s t s e i t e des M i t t e l a t l a n t i s c h e n 
Rückens b e i 25°N, 25°W bzw. 10°N, 25°W, deren S t r u k t u r im e i n ­
z e l n e n nur bedingt mit der b e i Defant v e r g l e i c h b a r i s t . I n dem 
g e z e i g t e n B i l d der 2000m-Zirkulation f e h l t im Gegensatz zu den 
Defant'schen Ergebnissen der südwärtige Randstrom am östlichen 
Rand des Beckens. Dafür e r g i b t s i c h h i e r e i n mäandrierendes 
Stromband b e i ca. 30°N, dessen Wellenlänge etwa 1000km beträgt. 

Bedingt durch den M i t t e l a t l a n t i s c h e n Rücken t e i l t s i c h 
d i e Z i r k u l a t i o n i n 3000m T i e f e (Abb. 4.6e) i n d i e des w e s t l i ­
chen und d i e des östlichen Beckens. Die Z i r k u l a t i o n des west­
l i c h e n Beckens i s t b e i ca. 25°N i n einen nördlichen und eine n 
südlichen T e i l g e t r e n n t . Die j e w e i l s linksdrehenden Z i r k u l a ­
t i o n s z e l l e n e r f a s s e n dabei d i e gesamte Beckenbreite. Im Gegen­
s a t z dazu i s t das östliche Becken südlich der Kanarenschwelle 
( c a . 30°N) von k l e i n e r e n W i r b e l s t r u k t u r e n b e h e r r s c h t , während 
der nördliche T e i l nahezu i n Ruhe i s t . 

Die oben beschriebenen B i l d e r der Z i r k u l a t i o n stimmen im 
großen und ganzen mit den k l a s s i s c h e n V o r s t e l l u n g e n von der 
Z i r k u l a t i o n des N o r d a t l a n t i k Uberein. A l l g e m e i n s i n d d i e Ge­
s c h w i n d i g k e i t e n zwar zu g e r i n g und zu s t a r k v e r s c h m i e r t , d i e 
all g e m e i n e S t r u k t u r paßt s i c h aber gut i n d i e t r a d i t i o n e l l e n 
E r g e b n i s s e e i n . 

Die b a r o k l i n e S t r u k t u r der Strömungen kann man d i r e k t 
aus der G e s c h w i n d i g k e i t s v e r t e i l u n g e n t l a n g von V e r t i k a l s c h n i t ­
t e n , wie s i e i n Abb. 4.7 d a r g e s t e l l t s i n d , ablesen. Die A b b i l ­
dungen z e i g e n j e w e i l s d i e Geschwindigkeitskomponente senkrecht 
zu d i e s e n S c h n i t t e n , so daß d i e Ergebnisse d i r e k t mit den Re­
s u l t a t e n der ge o s t r o p h i s c h e n Berechnungen, d i e auf der Annahme 
e i n e s l e v e l - o f - n o - m o t i o n b a s i e r e n , sowie mit denen der I n v e r s -
methode von Wunsch (Wunsch, 1978; Wunsch & Grant, 1982) v e r ­
g l i c h e n werden können. Aus diesem Grund wurden entsprechende 
e x i s t i e r e n d e hydrographische S c h n i t t e ausgewählt. Die Ausnahme 
davon b i l d e t der M e r i d i o n a l s c h n i t t b e i 30°W. I n den meisten 
der S c h n i t t e i s t d i e Andeutung e i n e s nahezu h o r i z o n t a l e n L e v e l -
of-no-motion zu erkennen, dessen V e r t e i l u n g i n mancher H i n s i c h t 
der Wahl des Referenzniveaus von Defant (194l) ähnelt: Es 
s t e i g t i n nord-südlicher sowie i n west-östlicher Richtung an, 
während s i c h d i e m i t t l e r e T i e f e n l a g e b e i etwa 1000m b e f i n d e t . 
Die G e s c h w i n d i g k e i t s v e r t e i l u n g auf den S c h n i t t e n w e i s t a l l g e ­
mein e i n e sehr e i n f a c h e S t r u k t u r auf und s t e h t damit im Gegen-
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Abb. 4.7 : v e r t i k a l s c h n i t t e e n t l a n g (a) 24.5°N, (b) 36.5°N, 
(c) 53.5°N, (d) 59.5°N, (e) 30.5°W und ( f ) 57.5°W 
g e z e i g t s i n d d i e Geschwindigkeiten senkrecht zu 
d i e s e n S c h n i t t e n ; s c h r a f f i e r t : p o s i t i v e Werte 
L i n i e n a b s t a n d : 0.5 cm/s 
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s a t z zu den R e s u l t a t e n von Wunsch & Grant (1982). Deren Ergeb­
n i s s e zeigen eine Bänderstruktur mit einem s t a r k e n b a rotropen 
A n t e i l . I n v i e l e n der bei ihnen gezeigten S c h n i t t e ändert d i e 
Gesch w i n d i g k e i t i h r e Richtung auf h o r i z o n t a l e n Skalen von 
lOOOkm und weniger nahezu e i n h e i t l i c h i n der gesamten Wasser­
säule. Im Gegensatz dazu zeig e n s i c h h i e r b r e i t e Strombänder 
m i t e i n h e i t l i c h e r Richtung, d i e s i c h i n e i n e r bestimmten T i e f e 
umkehrt. D i e s e r U n t e r s c h i e d mag zum T e i l an den u n t e r s c h i e d l i ­
chen Daten l i e g e n , die für d i e Berechnungen herangezogen wur­
den (Wunsch & Grant benutzten a k t u e l l e hydrographische S c h n i t ­
t e ) . Aber auch Unterschiede i n der verwendeten Methode tragen 
dazu b e i . So haben Luyten & Stommel (1982) d a r g e l e g t , daß d i e 
Lösungen der i n v e r s e n Methoden (der barotrope A n t e i l der Strö­
mungen) s t a r k von der Bodentopographie beeinflußt s e i n können. 
Diese geht aber i n der 6- S p i r a l e n Methode nur i n d i r e k t über 
d i e S t r u k t u r der hydrographischen F e l d e r e i n . I h r Einfluß auf 
d i e h i e r vorgenommenen K o r r e k t u r e n z ur Erfüllung der Boden­
randbedingung beschränkt s i c h auf d i e un t e r s t e n S c h i c h t e n und 
führt h i e r im w e s e n t l i c h e n zu Abweichungen von der th e r m i ­
schen W i n d r e l a t i o n , beeinflußt a l s o d i e b a r o k l i n e S t r u k t u r der 
H o r i z o n t a l g e s c h w i n d i g k e i t e n . 

Die F e l d e r der V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t e n s i n d i n Abb. 4.8 
e b e n f a l l s für d i e T i e f e n z = -100m, -500m, -1000m, -2000m und 
-3000m d a r g e s t e l l t . Das 100m Ti e f e n n i v e a u (Abb. 4.8a) i s t ge­
kennzeichnet durch eine p o s i t i v e V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t (Auf­
t r i e b ) über der Region des Golfstroms und des N o r d a t l a n t i s c h e n 
Stroms. Weitere A u f t r i e b s g e b i e t e f i n d e n s i c h vor der Westküste 
A f r i k a s sowie an der südamerikanischen Küste. Diese V e r t e i l u n g 
stimmt grob mit der V e r t e i l u n g der Ekman-Vertikalgeschwindig-
k e i t w r = l x ( i / f ) (Leetma & Bunker, 1978) überein. Die Beträge 
e r r e i c h e n e i n i g e 10~ cm/s und l i e g e n damit i n der Größenord­
nung von w_, s i n d a l l e r d i n g s zum T e i l etwas größer. H i e r i n 
s p i e g e l t s i c h wieder, daß i n dem G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d nach der 
K o r r e k t u r neben dem geostrophisehen A n t e i l auch der Ekman-An­
t e i l e n t h a l t e n i s t . Bedingt durch d i e Proportinalität des zwei-
t e n Terms i n Gleichung (3.20) zu f nehmen d i e Beträge der 
V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t südlich von etwa 15°N zum Äquator h i n 
s t e t i g zu. 
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Abb. 4.8 : V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t i n (a) 100m, (b) 500m, 
(c) 1000m, (d) 2000m und (e) 3000m T i e f e 
s c h r a f f i e r t : p o s i t i v e Werte ( A u f t r i e b ) , E i n h e i t e n : 10 cm/s 
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Das B i l d des 500m Tie f e n n i v e a u s (Abb. 4.8b) w i r d b e h e r r s c h t 
von e i n e r b r e i t e n A u f t r i e b s r e g i o n im GolfStrombereich und i n der 
Labradorsee. Ebenso h e r r s c h t südlich von 20°N im w e s e n t l i c h e n 
A u f t r i e b , während s i c h i n den übrigen Regionen e i n Absinken der 
Wassermassen e r g i b t . Die Schwerpunkte des Absinkens l i e g e n im 
nordöstlichen T e i l des N o r d a t l a n t i k sowie vor der Küste F l o r i ­
das. Dieses T i e f e n n i v e a u s t e l l t einen Übergang zum 1000m Niveau 
(Abb. 4.8c) her, das s i c h durch eine k l a r e Z w e i t e i l u n g a u s z e i c h ­
net: getrennt durch e i n e etwa von der Südspitze Grönlands über 
Neuschottland zu den Kapverdischen I n s e l n verlaufende N u l l i n i e 
e r g i b t s i c h im nordöstlichen T e i l Absinken, während man i n den 
übrigen Bereichen A u f t r i e b v o r f i n d e t . S i e h t man einmal von den 
p o s i t i v e n V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t e n i n der Labradorsee ab, e r ­
hält man eine s o l c h e V e r t e i l u n g t h e o r e t i s c h z.B. durch u n t e r ­
s c h i e d l i c h e Wärmeflüsse durch d i e Oberfläche mit Abkühlung im 
Norden und Erwärmung im Süden (Lenz, 1845). Beeinflußt durch 
d i e Bodentopographie zerfällt d i e h o r i z o n t a l e V e r t e i l u n g der 
V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t zu größeren T i e f e n h i n (Abb. 4.8d,e) 
i n immer k l e i n e r e S t r u k t u r e n mit den maximalen Werten an den 
Rändern. 

90° 80° 

9 0 » 8 0 » 6 0 » ¿ 0 » 20* U 0° 
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L i n i e n a b s t a n d : 0.5 
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5 Anwendungen 

Durch d ie im v o r h e r i g e n K a p i t e l vorgenommenen K o r r e k t u ­
r e n an dem mit H i l f e der 6<-Spiralen Methode gewonnenen d r e i ­
dimensionalen G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d erfüllt d i e s e s d i e K o n t i ­
nuitätsgleichung exakt. Es i s t damit p r i n z i p i e l l für w e i t e r ­
gehende Untersuchungen geeignet. Neben Untersuchungen der 
m i t t l e r e n dynamischen Balancen i s t z.B. die Berechnung des 
Wärmetransports im N o r d a t l a n t i k möglich. 

5.1 V o r t i c i t y b a l a n c e 

B e i dem Test der Ko r r e k t u r e n i n A b s c h n i t t 4.5 wurde f e s t ­
g e s t e l l t , daß für das v o r l i e g e n d e G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d größere, 
im B e r e i c h s t a r k e r Strömungen d i e Fehlergrenzen übersteigende 
Abweichungen von den angenommenen dynamischen Balancen a u f t r e ­
t e n . Um eine Erklärung hierfür zu f i n d e n , s o l l e n d i e s e Abwei­
chungen näher untersucht werden. Wegen der engen Beziehung 
zwischen Impulsbalance und V o r t i c i t y b a l a n c e (= Vertikalkompo­
nente der R o t a t i o n der Impulsbalance) beschränkt s i c h d i e Un­
tersuchung a l l e r d i n g s auf d i e l e t z t e r e . E i n w e i t e r e r Grund 
hierfür i s t , daß der i n der Impulsbalance a u f t r e t e n d e Druckterm 
zu keinem l o k a l e n Problem führt und somit d i e Untersuchungen 
w e s e n t l i c h erschwert. 

A r b e i t e n zur V o r t i c i t y b a l a n c e wurden u.a. von Bryden (1980) 
sowie von McWilliams (1982) für e i n z e l n e S t a t i o n e n im POLYMODE-
Geb i e t v o r g e l e g t . Die S t a t i o n von Bryden (31.6°N, 54.9°W) l i e g t 
i n einem Gebiet, i n dem für das h i e r v o r l i e g e n d e Geschwindig­
k e i t s f e l d d i e geostrophische Balance zwischen Advektion von 
p l a n e t a r i s c h e r V o r t i c i t y , ßv, und V o r t e x - S t r e t c h i n g , fw , i n -
ne r h a l b der Fehlergrenzen erfüllt i s t . Zu diesem Ergebnis ge­
l a n g t auch Bryden (1980). Im Gegensatz dazu i s t i n diesem F a l l 
d i e s e Balance an der P o s i t i o n von McWilliams' (31°N, 70°W) 
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n i c h t erfüllt. McWilliams (1982) nimmt zusätzlich einen R e i -
bungsterm i n d i e Balance auf, der s i c h a l s von der g l e i c h e n 
Größe wie ßv e r w e i s t . 

Auch für das h i e r b e t r a c h t e t e G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d e r ­
w e i s t s i c h , daß d i e V o r t i c i t y b a l n c e i n der b i s h e r verwende­
ten Form n i c h t erfüllt i s t . Welche Bedeutung der b i s h e r uner­
klärte Rest e = fw - ßv i n n e r h a l b der Balance h a t , w i r d aus 

z 
Abb. 5.1 d e u t l i c h . D a r g e s t e l l t i s t d i e Größe 

l*-1* • Q - ̂ z T i W f ± T * v T d z' 

mit Zi=-2000m und z2=-100m. Die Werte für Q l i e g e n im Durch­
s c h n i t t b e i 0.5. B e i e i n e r Standardabweichung von 0.1 i s t 
zwischen den absoluten Extrema 0.3 und 0.7 keine s t a r k e r e ­
g i o n a l e V a r i a t i o n zu erkennen. Daraus f o l g t , daß der Rest-
term i n etwa d i e g l e i c h e Größe wie d i e Terme der g e o s t r o p h i -
schen V o r t i c i t y b a l a n c e h a t , d.h. di e s e b a l a n c i e r e n s i c h b e i 
weitem n i c h t . 

Um zu klären, wie bzw. ob der Restterm der V o r t i c i t y ­
b a l ance zu deuten i s t , w i r d d i e vollständige Balance 

(5.2) fw - ßv - u-Vc - V-u^T 7 = 0 
z — — 

b e t r a c h t e t und d i e r e l a t i v e Bedeutung der e i n z e l n e n Terme i n ­
n e r h a l b der Balance u n t e r s u c h t . Dabei i s t d i e r e l a t i v e V o r t i -
c i t y t = v - u aus dem gegebenen G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d be-x y • 
kannt. Für den Reibungsterm w i r d der Ansatz 

(5.3) - V-ü 7! 7 = A. A c + A C „ 
— n n v zz 

gemacht. Die R e i b u n g s k o e f f i z i e n t e n und A v werden mit H i l f e 
e i n e r Ausgleichsrechnung, wie s i e z.B. i n A b s c h n i t t 3.4 be­
s c h r i e b e n i s t , bestimmt. Dabei geht a l s Nebenbedingung e i n , 
daß s i e p o s i t i v s e i n müssen. Um eine mögliche V a r i a t i o n der 
A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n mit der T i e f e i n einem gewissen Maße 
z u z u l a s s e n , w i r d d i e Wassersäule i n d i e d r e i T i e f e n b e r e i c h e 
-100m > z > -800m ; -800m > z > -2000m ; -2000m > z > Boden 
u n t e r t e i l t , i n denen d i e K o e f f i z i e n t e n dann a l s konstant an­
gesehen werden. Die so r e s u l t i e r e n d e n h o r i z o n t a l e n Austausch­
k o e f f i z i e n t e n fi^ s i n d i n Abb. 5.2 d a r g e s t e l l t , d i e v e r t i k a l e n 
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Abb. 5.1 : r e l a t i v e Größe des Residuums der V o r t i c i t y b a l a n c e 
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Abb. 5.2 : V o r t i c i t y b a l a n c e : h o r i z o n t a l e r A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t 
(a) 100-800m , (b) 800-2000m , (c) 2000m-Boden 
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K o e f f i z i e n t e n A y i n Abb. 5.3. 
Die Werte des h o r i z o n t a l e n A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n A^ l i e ­

gen i n jedem F a l l i n n e r h a l b der nach Gleichung (3.33) berech­
neten Fehlergrenzen; A^ i s t a l s o im Grunde genommen n i c h t von 
N u l l zu un t e r s c h e i d e n . Auch e r w e i s t e r s i c h b e i e i n e r Größen-

Q 
Ordnung von 10 cm 2/s sowohl h o r i z o n t a l a l s auch v e r t i k a l a l s 

9 9 
r e l a t i v konstant. Werte größer a l s 10 cm /s f i n d e t man im 
w e s e n t l i c h e n nur i n den obersten S c h i c h t zwischen 100m und 
800m T i e f e (Abb. 5.2a) i n einem größeren Gebiet im I b e r i s c h e n 
Becken sowie v e r e i n z e l t im G o l f s t r o m b e r e i c h . 

Anders s i e h t es dagegen für den v e r t i k a l e n Austauschkoef-
f i z i e n t e n A y (Abb. 5.3) aus. H i e r i s t sowohl i n der H o r i z o n ­
t a l e n a l s auch i n der V e r t i k a l e n eine k l a r e S t r u k t u r erkenn­
bar. Im oberen T i e f e n b e r e i c h (Abb. 5.3a) l i e g e n d i e Werte 
nördlich e i n e r L i n i e , d i e etwa von H a i t i zu den B r i t i s c h e n 
I n s e l n verläuft, im M i t t e l über 10 cm 2/s. I n diesem B e r e i c h 
werden auch d i e Fehlergrenzen k l a r überschritten. Südlich d i e -
s e r B e g r e n z u n g s l i n i e l i e g e n d i e Werte für A y mit 10 cm 2/s i n ­
n e r h a l b der Fehlergrenzen. M i t zunehmender T i e f e e r g i b t s i c h 
a l l g e m e i n e i n e Erhöhung der v e r t i k a l e n A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n , 
d i e im u n t e r s t e n B e r e i c h (Abb. 5.3c) Werte größer 10 cm /s 
e r r e i c h e n und damit etwa eine Größenordnung größer s i n d a l s im 
o b e r s t e n B e r e i c h . Im V e r g l e i c h zu den im Rahmen der S - S p i r a l e 
bestimmten K o e f f i z i e n t e n ( s i e h e OWW, Abb. 20) s i n d d i e h i e r 
berechneten v e r t i k a l e n A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n geringfügig 
k l e i n e r , weisen im w e s e n t l i c h e n aber d i e g l e i c h e h o r i z o n t a l e 
S t r u k t u r auf. O f f e n s i c h t l i c h s t e h t diese g e n e r e l l e S t r u k t u r 
im Zusammenhang mit der verstärkten ozeanischen Variabilität 
i n den Regionen mit s t a r k e n Strömungen, wie e i n V e r g l e i c h mit 
der K a r t e der p o t e n t i e l l e n W i r b e l e n e r g i e d i c h t e von D a n t z l e r 
(1977) z e i g t (Abb. 5.4). Sehr ähnliche S t r u k t u r e n z e i g e n s i c h 
auch i n K a r t e n der k i n e t i s c h e n W i r b e l e n e r g i e (z.B. W y r t k i u.a., 
1976). Die Frage b l e i b t jedoch, i n w i e w e i t man d i e r e s u l t i e r e n ­
den A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n w i r k l i c h ausschließlich auf Vermi­
schungsprozesse durch im V e r g l e i c h z ur m i t t l e r e n Z i r k u l a t i o n 
k l e i n s k a l i g e Prozesse wie mesoskalige W i r h e l und i n t e r n e Wel­
l e n zurückführen kann. Zum T e i l s i n d s i e s i c h e r l i c h auch durch 
d i e k l i m a t o l o g i s c h e M i t t e l u n g der Daten beding t . Diese führt 
z.B. b e i einem s i c h mit der Z e i t verlagernden Stromband wie 
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Abb. 5.4 : p o t e n t i e l l e W i r b e l e n e r g i e d i c h t e im N o r d a t l a n t i k 
nach D a n t z l e r (1977) 
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dem G o l f s t r o m n i c h t nur zu e i n e r V e r b r e i t e r u n g der Strömungen, 
sondern es entstehen zusätzlich Reynoldsterme, d i e z u r Ver­
mischung b e i t r a g e n . Die h i e r berechneten A u s t a u s c h k o e f f i z i e n -
t e n s i n d a l s o nur a l s eine obere Grenze der tatsächlichen Wer­
te zu b e t r a c h t e n . 

Für d i e D a r s t e l l u n g der r e l a t i v e n Bedeutung der e i n z e l n e n 
Terme i n n e r h a l b der V o r t i c i t y b a l a n c e (5.2) werden analog zu 
(5.1) d i e folgenden Größen berechnet: 

1 2 2 | T i ' 
{ 5 ' 4 ) Q T i - 7 7 ^ 7 l |T,| + |T,| + |T, I + | T j + IT . I d Z ' 

z 1 
dabei s t e h t für d i e e i n z e l n e n Terme der V o r t i c i t y b a l a n c e , 
und zwar T, = f w z ; T 2 = 6v ; T s = u•Vc ; T„ = A

n
A h c ; 

T 5 = A c sowie Ts = e' = T i - T 2 - T 3 + T» + T S für das v e r -v zz 
bl e i b e n d e Residuum. Z i und z 2 s i n d dabei durch d i e Grenzen des 
j e w e i l i g e n untersuchten T i e f e n b e r e i c h s gegeben. Dabei z e i g t 
s i c h , daß QT3 nur einen maximalen Wert von 0.05 e r r e i c h t und 
d i e s e n auch nur im obersten T i e f e n b e r e i c h d i r e k t im G o l f s t r o m ­
g e b i e t . Die Advektion r e l a t i v e r V o r t i c i t y s p i e l t somit i n der 
Balance des m i t t e r e n F e l d e s keine bzw. nur eine untergeordnete 
R o l l e ; zu diesem Ergebnis kann man a l l e r d i n g s auch schon durch 
e i n f a c h e Skalenbetrachtungen gelangen. 

Die h o r i z o n t a l e n M i t t e l w e r t e der QT^ s i n d i n T a b e l l e 5.1 
a u f g e l i s t e t . Man erkennt, daß s i c h d i e Werte der e i n z e l n e n 
QTj^ g l o b a l gesehen ( S p a l t e O) mit der T i e f e nur geringfügig 
ändern. A l l e n f a l l s beim Residuum (QT S) i s t eine Zunahme mit 
der T i e f e zu ve r z e i c h n e n . W e i t e r h i n w i r d aus der T a b e l l e deut­
l i c h , daß fw der größte Term i n der Balance i s t , g e f o l g t von 
ßv. Die Balance f i n d e t a l s o wie zu erwarten im w e s e n t l i c h e n 
zwischen diesen beiden Termen s t a t t , während s i c h der Rest i n 
etwa gleichmäßig auf d i e beiden Reibungsterme v e r t e i l t . Der 
h o r i z o n t a l e Reibungsterm i s t dabei geringfügig größer a l s der 
v e r t i k a l e . Um eine mehr r e g i o n a l e E i n s i c h t zu ermöglichen, 
s i n d d i e entsprechenden Werte für d i e Regionen des Golfstroms 
w e s t l i c h von 50°W ( S p a l t e l ) , des N o r d a t l a n t i s c h e n Stroms nörd­
l i c h 45°N ( S p a l t e 2) sowie des r e s t l i c h e n T e i l s des N o r d a t l a n ­
t i k , der das Sverdrup-Regime b e i n h a l t e t ( S p a l t e 3 ) , e b e n f a l l s 
i n der T a b e l l e aufgeführt worden. Besonders a u f f a l l e n d i s t 
h i e r b e i der geringe Werte von QT2 (= Advektion p l a n e t a r i s c h e r 
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V o r t i c i t y ) im B e r e i c h des N o r d a t l a n t i s c h e n Stroms verbunden 
mit e i n e r Erhöhung des Wertes von QTi (= V o r t e x - S t r e t c h i n g ) . 
In diesem B e r e i c h haben d i e Austauschterme a l s o d i e g l e i c h e 
Bedeutung wie d i e Adv e k t i o n p l a n e t a r i s c h e r V o r t i c i t y . A l l e 
d r e i Terme b a l a n c i e r e n gemeinsam das V o r t e x - S t r e t c h i n g . 

D e u t l i c h w i r d aus T a b e l l e 5.1 aber auch, daß e i n ziem­
l i c h großes unerklärtes Residuum e» v e r b l e i b t , daß b e i den 
eben gemachten Aussagen u n t e r s c h l a g e n wurde. Es i s t i n s e i n e r 
Größe mit den beiden Haupttermen der Balance fw und ßv v e r -

z 
g l e i c h b a r . Gegenüber der ursprünglichen S i t u a t i o n i s t i n d i e ­
s e r Beziehung nur eine unwesentliche Verbesserung e i n g e t r e t e n . 
Die v e r t i k a l e S t r u k t u r des Residuums (s i e h e Abb. 4.1c-4.4c) 
kann durch d i e zusätzlichen Terme nur zum T e i l erklärt wer­
den. Um zu klären, i n w i e w e i t das verbleibende neue Residuum 
zu a k z e p t i e r e n i s t , w i r d es analog dem i n Ab s c h n i t t 4.5, G l e i -

T a b e l l e 5.1 

Relative Bedeutung der einzelnen Tenne der Vorticitybalance 
( QTj ; Gleichung 5.4 ) 
Spalte 0 : gesamter Nordatlantik 

1 : Golfstrom Region 
2 : Nordatlantischer Strom 
3 : Sverdrup Regime 

obere Zeile : 100m - 800m 
ml ttlere : 800o - 2O00m 
untere : 2C00m - Boden 

0 1 2 3 
0.45 0.42 0.S7 0.40 
0.48 0.48 0.59 0.43 

z 0.46 
0.36 0.38 0.18 0.43 

8v 0.28 
0.34 

0.30 0.14 0.34 
0.0066 C.0112 0.0047 0.0055 

U« »C 0.0012 0.0015 0.0010 0.0011 
0.0014 
0.12 0.12 0.14 0.11 

A h V 0.13 
0.10 

0.13 0.14 0.13 
0.07 0.08 0.09 0.06 

Av'z* 0.11 
0.10 

0.09 0.12 0.11 
0.39 0.35 0.48 0.36 

«• 0.46 
0.45 

0.45 0.56 0.41 
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chung (4.20c) beschriebenen Vorgehen mit den aus den Daten 
r e s u l t i e r e n d e n Fehlergrenzen v e r g l i c h e n (Abb. 5.5). Dabei s i n d 
nur d i e beiden oberen Tiefenbereiche i n t e r e s s a n t , da im u n t e r ­
sten B e r e i c h diese Fehlergrenzen schon vorher u n t e r s c h r i t t e n 
wurden. Es z e i g t s i c h , daß die Gebiete mit der größten Reduk­
t i o n des Residuums sehr gut mit den Gebieten übereinstimmen, 
i n denen s i c h auch d i e größten v e r t i k a l e n R e i b u n g s k o e f f i z i e n ­
ten ergeben. Sowohl im Be r e i c h zwischen Grönland und den B r i ­
t i s c h e n I n s e l s a l s auch im 100-800m T i e f e n b e r e i c h (Abb. 5.5a) 
vor der nordamerikanischen Küste v e r b l e i b e n aber trotzdem noch 
r e l a t i v große Gebiete, i n denen das Residuum der V o r t i c i t y b a ­
lance d i e Fehlergrenzen übersteigt. Insbesondere das Gebiet 

Abb. 5.5 : Residuum-Test , vollständige V o r t i c i t y b a l a n c e 
(a) -100m > z > -800m , (b) -800m > z 1 -2000m 
s c h r a f f i e r t > 1.0 
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zwischen Grönland und den B r i t i s c h e n I n s e l n i s t von der t i e f ­
reichenden Winterkonvektion beeinflußt, d i e den Kontakt der 
Wassermassen mit der Atmosphäre h e r s t e l l t und damit a l s eine 
i n Gleichung (5.2) n i c h t berücksichtigte Quelle r e l a t i v e r Vor­
t i c i t y angesehen werden muß. 

In diesem Zusammenhang s t e l l t s i c h auch d ie Frage, ob d i e 
Wahl der V e r t i k a l s k a l a H=600m i n Gleichung (4.19) r i c h t i g i s t . 
Zumindest für den oberen T i e f e n b e r e i c h (100-800m; Abb. 5.5a) 
i s t aber k l a r e r s i c h t l i c h , daß eine Vergrößerung der V e r t i k a l ­
s k a l a z.B. um den Fa k t o r zwei auf H=1200m ( d i e s e n t s p r i c h t e i ­
ner Verdoppelung der Fehlergrenzen) den B e r e i c h , i n dem der 
Werte 1.0 überschritten w i r d , zumindest i n der eben erwähnten 
Region nur unwesentlich v e r r i n g e r n würde. 
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5.2 Wärme- und S a l z h a u s h a l t 

Die Bestimmung von D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n für Tempera­
t u r und S a l z g e h a l t i s t eines der z e n t r a l e n Probleme der Ozea­
nographie, und d i e Methoden, d i e dafür e n t w i c k e l t wurden, r e i ­
chen von Untersuchungen der k l e i n s k a l i g e n Turbulenz b i s h i n 
zu denen der ozeanweiten Balancen von chemischen Tracern. M i t 
dem gegebenen G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d i s t man i n der Lage D i f f u ­
s i o n k o e f f i z i e n t e n für Temperatur und S a l z g e h a l t aus den en t ­
sprechenden F e l d e r n zu bestimmen, indem man unt e r h a l b der kon-
v e k t i v e n Deckschicht das Residuum der Erhaltungsgleichungen 
analog zu A b s c h n i t t 3.3 a l s D i f f u s i o n s t e r m i n t e r p r e t i e r t . Die 
T i e f e der Deckschicht i s t durch Abb. 2.4 gegeben. In A b s c h n i t t 
3.3 bzw. b e i OWW wurde aber auch da r g e l e g t , daß die p o t e n t i e l l e 
D i c h t e o und d i e V e r o n i c i t y v Erhaltungsgrößen s i n d , d i e wesent­
l i c h b e s s e r zur Bestimmung des diapyknischen D i f f u s i o n s k o e f f i ­
z i e n t e n A ß sowie des i s o p y k n i s c h e n D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n A^ 
geeignet s i n d . Wie b e i Kirwan (1983) g e z e i g t w i r d , werden 
durch d i e D a r s t e l l u n g des D i f f u s i o n s t e n s o r s im i s o p y k n i s c h e n 
K o o r d i n a t e n s y s t e n (Gleichung (3.15)) i m p l i c i t die D o p p e l d i f ­
f u s i o n (bedingt durch u n t e r s c h i e d l i c h e K o e f f i z i e n t e n für T 
und S) sowie C a b b e l i n g - E f f e k t e (bedingt durch d i e n i c h t l i n e a r e 
Zustandsgieichung) vernachlässigt. Die für o und v bestimmten 
D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n g e l t e n u n t e r diesen Voraussetzungen 
aber auch für T und S, deshalb w i r d zur Bestimmung der D i f f u ­
s i o n s k o e f f i z i e n t e n A c und A^ i n Anlehnung an d i e S t r a t e g i e b e i 
OWW wie f o l g t vorgegangen: 

M i t dem gegeben G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d w i r d aus der E r h a l ­
t u n g s g l e i c h u n g für d i e p o t e n t i e l l e D ichte o der diapykni s c h e 
D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t A_ mit der Nebenbedingung A > 0.0 be-

c c 
stimmt, und zwar für d i e T i e f e n b e r e i c h e -D > z > -800m und 
-800m > z 1 -2000m, i n denen e r j e w e i l s a l s konstant angenom­
men w i r d . T i e f e n u n t e r h a l b von z = -2000m werden n i c h t i n d i e 
Betrachtungen einbezogen, da h i e r d i e Gradienten der D a t e n f e l ­
der s i c h n i c h t w e s e n t l i c h von N u l l unterscheiden ( s i e h e OWW), 
so daß h i e r d i e Ergebnisse k e i n e Aussagekraft haben. Der i s o -
pyknische D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t A^ kann dann für d i e e n t s p r e ­
chenden T i e f e n b e r e i c h e aus der E r h a l t u n g s g l e i c h u n g für d i e 
V e r o n i c i t y » bestimmt werden, wobei d i e Geschwindigkeiten so­
wie A c vorgegeben werden. 
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Abb. 5.6 : diapyknischer Diffusionskoeffizient 
(a) -D ~ z ~-BOOm , (b) -BOOm~ z > -2000m 
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Die so r e s u l t i e r e n d e n diapyknischen D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n ­
t e n A c s i n d i n Abb. 5.6 d a r g e s t e l l t . Die Werte Uber s t e i g e n d i e 
berechneten Fehlergrenzen a l l e r d i n g s nur s e l t e n . Die h o r i z o n ­
t a l e S t r u k t u r der F e l d e r i s t der der für d i e V o r t i c i t y b a l a n c e 
r e s u l t i e r e n d e n v e r t i k a l e n A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n A (Abb. 5.3) 
sehr ähnlich. Für den oberen T i e f e n b e r e i c h (Abb. 5.6a) erhält 
man d i e größten Werte ( A ß >_ 1.0 cm 2/s) im we s e n t l i c h e n e n t l a n g 
den Rändern des b e t r a c h t e t e n Gebietes im G o l f s t r o m b e r e i c h , im 
B e r e i c h zwischen ca. 40°N und 55°N, vor der südamerikanischen 
Küste sowie v e r e i n z e l t vor der a f r i k a n i s c h e n Küste, so z.B. 
zwischen den Azoren und den Kanarischen I n s e l n . Im unteren 
T i e f e n b e r e i c h (Abb. 5.6b) beschränkt s i c h das Gebiet mit Wer­
t e n größer 1.0 cm 2/s im wes e n t l i c h e n auf die G o l f S t r o m r e g i o n . 
I n b eiden T i e f e n b e r e i c h e n ergeben s i c h Werte größer 5.0 cm 2/s 
i n einem begrenzten Gebiet nördlich der Grand Banks, i n dem 
der Labradorstrom und der Gol f s t r o m zusammentreffen. A u f f a l ­
l e n d im unteren T i e f e n b e r e i c h i s t der östliche T e i l des Bek-
kens nördlich von 30°N, i n dem s i c h im gesamten Gebiet der 
Wert N u l l e r g i b t . H i e r i s t das Residuum der E r h a l t u n g s g l e i ­
chung mit einem p o s i t i v e n D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n n i c h t zu 
v e r b e s s e r n . 

Im V e r g l e i c h zu den b e i OWW d a r g e s t e l l t e n , aus der ß-
S p i r a l e n Methode r e s u l t i e r e n d e n D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n w e i ­
sen d i e h i e r bestimmten d i e g l e i c h e h o r i z o n t a l e S t r u k t u r auf, 
s i n d aber geringfügig größer. Eine Einordnung d i e s e r Ergeb­
n i s s e für die diapyknische Vermischung i n d i e al l g e m e i n akzep­
t i e r t e n V o r s t e l l u n g e n Uber d i e Vermischungsprozesse i s t a l l e r ­
d i n g s s c h w i e r i g . Sowohl jüngere t h e o r e t i s c h e A r b e i t e n (z.B. 
O l b e r s , 1983; Holloway, 1983) a l s auch Beobachtungen (Woods, 
1968; E r i k s e n , 1978) haben g e z e i g t , daß d i e diapyknische Ver­
mischung hauptsächlich durch brechende i n t e r n e Wellen v e r u r ­
s a c h t w i r d . Der D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t A s o l l t e demnach mit 
dem En e r g i e n i v e a u des i n t e r n e n W e l l e n f e l d e s k o r r e l i e r t s e i n . 
Im Gegensatz zum D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n A i s t d i e Energie 
der internen, Wellen jedoch r e l a t i v gleichmäßig v e r t e i l t (Gar­
r e t & Münk, 1975; Wunsch & Webb, 1979) und kann damit schwer­
l i c h für den s t a r k e n A b f a l l von A c, wie er s i c h z.B. i n Abb. 
5.6a an der Grenze des Golfstroms z e i g t , v e r a n t w o r t l i c h s e i n . 
D i e s führt zurück auf d i e schon im vo r h e r i g e n A b s c h n i t t auf­
geworfene Frage, i n w i e w e i t d i e h i e r bestimmten D i f f u s i o n s k o e f -
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f i z i e n t e n tatsächlich auf durch k l e i n s k a l i g e Veränderlichkei­
ten des Ozeans wie mesoskalige W i r b e l , i n t e r n e Wellen oder 
Turbulenz verursachte VermischungsVorgängen beruhen. Auf j e ­
den F a l l muß man davon ausgehen, daß d i e K o e f f i z i e n t e n , be­
d i n g t durch d i e k l i m a t o l o g i s c h e M i t t e l u n g , eine s t a r k e Ten­
denz zu größeren Werten h i n aufweisen. 

D i e s g i l t analog auch für d i e i s o p y k n i s c h e n D i f f u s i o n s ­
k o e f f i z i e n t e n A, (Abb. 5.7). Im oberen T i e f e n b e r e i c h (Abb. 
5.7a) ergeben s i c h t y p i s c h e Werte für A^ von e i n i g e n 10 cm 2/s 
i n den Bereichen mit s t a r k e n Strömungen; i n den r u h i g e r e n Ge­
b i e t e n l i e g e n s i e etwas n i e d r i g e r . Die Werte im unteren T i e ­
f e n b e r e i c h (Abb. 5.7b) s i n d etwas g e r i n g e r a l s im oberen, wei­
sen aber eine weitaus k l a r e r e S t r u k t u r auf. D e u t l i c h erkenn­
bar i s t h i e r das Minimum im Zentrum der Zunge des M i t t e l m e e r ­
wassers, das i n diesm T i e f e n b e r e i c h a n g e s i e d e l t i s t ( v e r g l e i ­
che h i e r z u z.B. Abb. 2.1b und 2.2b). Berücksichtigt man d i e 
Mo d e l l e r g e b n i s s e von Needler & Heath (1975), so s c h e i n t d i e 
Au s b r e i t u n g d i e s e r Wassermasse s e i t l i c h e D i f f u s i o n an den 
Rändern zu e r f o r d e r n . Needler & Heath (1975) m o d e l l i e r t e n 
den Mittelmeerausstrom mit e i n e r konstanten Geschwindigkeit 
und k o n s t a n t e r i s o p y k n i s c h e r D i f f u s i o n . Die beste Überein­
stimmung i h r e r M o dellergebnisse mit Beobachtungen e r h i e l t e n 
s i e mit der Wahl von A][ = (1.5 - 3.0) 10 cm 2/s und e i n e r Ad-
v e k t i o n s g e s c h w i n d i g k e i t von 0.2 - 0.4 cm/s; Werte, d i e s i c h 
auch h i e r ergeben. 

Innerhalb der mit der Atmosphäre i n Kontakt stehenden 
k o n v e k t i v e n Deckschicht z >. -D i s t das für d i e unteren S c h i c h ­
t e n gemachte Austauschkonzept n i c h t anwendbar. Man kann aber 
h i e r das Residuum der E r h a l t u n g s g l e i c h u n g e - v-v<» a l l g e m e i n 
a l s d i e Divergenz eines k o n v e k t i v e n , n i c h t d i f f u s i v e n F l u s s e s 
H der Erhaltungsgröße * i n t e r p r e t i e r e n . Durch I n t e g r a t i o n 
des Residuums über die Deckschicht i s t es dann möglich, den 
zur Erfüllung der E r h a l t u n g s g l e i c h u n g notwendigen Fluß H Q 

der Größe * durch d i e Oberfläche zu bestimmen (Behringer & 
Stommel, 1981). M i t der Annahme, daß d i e s e r Fluß für z = -D 
verschwindet, erhält man: 

(5.5) H o = ^ d z ' 
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Um den a l l e i n auf den geostrophischen Geschwindigkeiten beru­
henden A n t e i l d i e s e s F l u s s e s zu bestimmen, muß der durch den 
Ekmantransport, der im k o r r i g i e r t e n G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d ent­
h a l t e n i s t , bedingte A n t e i l 

i) 0 F V 
(5.6a) H* = / (u -V+ + w N ) dz» 

^ -E z 

E E 
h i e r v o n wieder abgezogen werden. Dabei s i n d u , w d i e Kompo­
nenten der Ekmangeschwindigkeit und E = -50m d i e Ekmantiefe, 
wie s i e auch schon i n A b s c h n i t t 4.4 verwendet wurde. S e t z t man 
voraus, daß • i n n e r h a l b der Ekmanschicht konstant i s t , läßt 
s i c h H £ durch 

(5.6b) H* = M E - V * 

approximieren, mit M E = / u E dz' = ^ ( t v ; - t x } und V = ^ / 1>dz'. 
-E ~ 1 b -E 

Dabei i s t j . d i e Windschubspannung, d i e dem A t l a s von Isemer & 
Hasse (1986) entnommen wurde. 

Verwendet man d i e p o t e n t i e l l e Temperatur e a l s E r h a l t u n g s ­
größe, erhält man d i r e k t den Nettowärmeeintrag i n den Ozean 
durch d i e Meeresoberfläche. Der 'geostrophische' A n t e i l i s t 
i n Abb. 5.8a d a r g e s t e l l t . A l s grobes B i l d e r g i b t s i c h , daß der 
Ozean im B e r e i c h östlich der L i n i e H a i t i - I r l a n d sowie im Be­
r e i c h des Labradorstromes Wärme aufnimmt, während i n den übri­
gen Regionen - insbesondere im Gebiet des Golfstroms - Wärme 
vom Ozean an d i e Atmosphäre abgegeben w i r d . Dieses B i l d i s t 
k o n s i s t e n t mit den Ergebnissen aus meteorologischen Daten, 
wie s i e z.B. von Bunker & Worthington (1976) d a r g e s t e l l t wur­
den. Vor a l l e m im B e r e i c h südlich von 30°N w i r d d i e s e s B i l d 
aber durch den Ekmananteil (Abb. 5.8b) m o d i f i z i e r t . Auf Grund 
des Ekmantransportes i s t nördlich von 35°N sowie vor der a f r i ­
k a n i s c h e n Küste eine Wärmeaufnahme durch den Ozean notwendig, 
i n den übrigen Regionen e r g i b t s i c h e i n WärmeUberschuß des 
Ozeans, der an d i e Atmosphäre abgegeben werden muß. Damit r e ­
s u l t i e r t der i n Abb. 5.8c d a r g e s t e l l t e Gesamtwärmefluß: Man 
erhält ein e n Wärmeentzug w e s t l i c h der L i n i e Neufundland -
Kap Palmas mit dem Schwerpunkt im G o l f s t r o m b e r e i c h ( b i s zu 
250 W/ra* ). Außerdem g i b t der Ozean im B e r e i c h zwischen Grön­
l a n d und den B r i t i s c h e n I n s e l n Wärme an d i e Atmospäre ab 
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90° 80° 60° 40° 20° 0° 

Abb. 5 . 8 : Wärmeeintrag In den Ozean In W/m2 

(a) geostrophischer A n t e i l , (b) Elcman-Antei 1 
(c) Summe (a)+(b) 
s c h r a f f i e r t : Ozean gewinnt Wärme 
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-~~~~~~~~~~~~~~~~aB~·~ 
N 

5.8a 
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Linienabstand: 25 W/m2 
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5.8b 

l---90"~~80"~~~~~~~~~~-
4-0" ________ 

2_~--~--w--~ __ _j Linienabstand: 10 W/m
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LA ........ IL, I ..".... I 

Abb. 5.8 : W~rmeeintrag in den Ozean in W/m2 

(a) geostrophischer Anteil , (b) Ekman-Anteil 
(c) summe (a)+(b) 
schraffiert: Ozean gewinnt Wärme 
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Linienabstand: 2 m/Jahr 
Abb. 5.9 : Frischwasserzufuhr i n den Ozean i n m/Jahr 

(a) geostrophischer A n t e i l , (b) Ekman-Anteil 
(c) Summe (a)+(b) 
s c h r a f f i e r t : Gewinn an Frischwasser 
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5.9b 
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( b i s 100 W/m2), während e r i n den übrigen Gebieten, v o r a l l e m 
im B e r e i c h der Grand Banks Wärme aufnimmt. Daß der Ozean Uber 
weite Bereiche südlich von 30°N Wärme v e r l i e r t , s t e h t im E i n ­
k l a n g mit den Ergebnissen von Behringer & Stommel ( 1 9 8 l ) , d i e 
di e s e n E f f e k t damit erklären, daß i n diesen Bereichen d i e 
durch Verdunstung bedingte Abkühlung d i e Erwärmung durch d i e 
N e t t o e i n s t r a h l u n g an der Meeresoberfläche überwiegt. 

Die Verwendung des S a l z g e h a l t e s S l i e f e r t i n diesem Zu-
c 

sammenhang einen Salzfluß H durch d i e Meeresoberfläche, der 
l e i c h t i n einen Frischwasserfluß umgerechnet werden kann, 
( 5 ' 7 ) H o - " 4 - H o 

o 
( S Q : Oberflächensalzgehalt), der a l s N i e d e r s c h l a g - Verdun­
stung, i n der Nähe der Mündungen großer Flüsse entsprechend 
auch a l s Festlandsabfluß zu i n t e r p r e t i e r e n i s t . Auf Grund 
der geostrophischen Strömungen e r g i b t s i c h d i e i n Abb. 5.9a 
d a r g e s t e l l t e V e r t e i l u n g . Südlich von ca. 25°N, im G o l f s t r o m ­
b e r e i c h sowie nördlich von 55°N überwiegt d i e Zufuhr von 
Fri s c h w a s s e r . Die Maxima befinden s i c h im G o l f s t r o m b e r e i c h 
sowie v o r der südamerikanischen Küste, wo di e s e Zufuhr mit 
dem Amazonasausstrom i n Verbindung zu bringen i s t . I n den 
übrigen Regionen Uberwiegt der durch Verdunstung bedingte 
W a s s e r v e r l u s t . V e r g l e i c h t man dieses Ergebnis mit der Ka r t e 
b e i D i e t r i c h u.a. (1975) kommt man zu e i n e r guten p r i n z i p i e l ­
l e n Übereinstimmung. Während d i e V e r t e i l u n g von p o s i t i v e n und 
n e g a t i v e n Werten gut übereinstimmt, f a l l e n d i e Werte s e l b s t 
v o r a l l e m i n den Bereichen mit Frischwasserzufuhr zu hoch aus. 
Der Ekmananteil (Abb. 5.9b) bedingt nahezu im gesamten Nord­
a t l a n t i k e i n Übergewicht der Verdunstung; nur i n der Labrador­
see, der Irmingerseet sowie i n einem schmalen S t r e i f e n e n t l a n g 
30°N bedingt d i e s e r A n t e i l eine F r i s c h w a s s e r z u f u h r . Damit e r ­
g i b t s i c h insgesamt für den größten T e i l des N o r d a t l a n t i k e i n 
Was s e r v e r l u s t (Abb. 5.9c). Der Ni e d e r s c h l a g bzw. der F e s t l a n d s ­
abfluß überwiegt, von e i n i g e n k l e i n e n F l e c k e n abgesehen, nur 
an der amerikanischen Küste sowie nördlich von 55°N. Dabei 
unterstützt der i n den t r o p i s c h e n Bereichen durch den Ekmanan­
t e i l bedingte Wasserverlust d i e oben angeführte Erklärung für 
den i n diesen Bereichen auftretenden Wärmeverlust. Der mit d i e ­
sen Frischwasserflüssen verbundene Massentransport Uber e i n e n 
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Z o n a l s c h n i t t (= Gesamtmassenverlust eines 1°-Streifens) l i e g t 
u n t e r h a l b von 1 Sv (= 1 0 9 kg/s) und damit i n n e r h a l b des Feh­
l e r s , mit dem der Gesamtmassentransport über den S c h n i t t be­
stimmt werden kann. 

5. 3 Wärmetransport im N o r d a t l a n t i k 

Im Zusammenhang mit den k l i m a t o l o g i s c h e n Untersuchungen 
der g l o b a l e n E n e r g i e b i l a n z der Erde i s t der méridionale Wär­
metransport im Ozean von besonderem I n t e r e s s e . D i e s e r wurde 
i n den meisten b i s h e r i g e n A r b e i t e n über das Residuum der Ober­
flächenenergiebilanz bestimmt (Hastenrath, 1980, 1982; Lamb, 
1981; Lamb & Bunker, 1982). Insbesondere für den N o r d a t l a n t i k 
s i n d für e i n i g e S c h n i t t e d i r e k t e Berechnungen aus hydrogra­
phischen Daten vorgenommen worden (Bryden & H a l l , 1980; Wunsch, 
1980; Roemmich, 1 9 8 l ) . Eingehendere Untersuchungen für e i n 
T e i l g e b i e t des N o r d o s t a t l a n t i k wurden von Stramma & Isemer 
(1985) durchgeführt. 

M i t dem v o r l i e g e n d e n G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d b e s t e h t im Zu­
sammenhang mit dem Temperaturfeld d i e Möglichkeit, den Wärme­
t r a n s p o r t auf beide der angesprochenen A r t e n zu bestimmen: 
d i r e k t aus den hydrographischen Daten, 

x, o 
(5.8) WT = / / c ive - p(jc-ve) y} Rcos4»dzdx 

x, -H p 

( H i e r s i n d * I , * Î d i e Koordinaten der West- bzw. der Ostküste 
des N o r d a t l a n t i k , H d i e W a s s e r t i e f e , c p d i e s p e z i f i s c h e Wärme, 
v d i e nordwärtige Strömungskomponente, Q d i e p o t e n t i e l l e Tem­
p e r a t u r sowie JL der D i f f u s i o n s t e n s o r ( G l . 3.15). Das hochge­
s t e l l t e y am D i f f u s i o n s t e r m deutet an, daß d i e Meridionalkom-
ponente d i e s e s Term zu bet r a c h t e n i s t . ) , 
sowie Uber d i e Oberflächenenergiebilanz, d.h. durch I n t e g r a ­
t i o n des im vo r h e r i g e n A b s c h n i t t bestimmten Nettowärmeeintrags 
i n den Ozean H Q, 

(5.9) VT F = - /"/* H® R*cos*dXd«> + WTF(* ) 
• X, ° n 

(.• : geographische B r e i t e des Nordrandes, WTF(* n): Wärmetrans­
p o r t über diesen Nordrand/ I n t e g r a t i o n s k o n s t a n t e ) . 
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Der advektive A n t e i l des Wärmetransportes WT kann mit 

v = v + v' e = e + e » 
(5.10) 

- 1 ° - i ° 
v = i / v dz e s i J e dz 

- H H - H 

i n e i n e n barotropen A n t e i l WTB und einen b a r o k l i n e n A n t e i l WTC 
a u f g e s p a l t e n werden: 

W T B = / H G V e R cos* dx P 
x, o (5.11) 

WTC = / / c v' 6' R cos* dz dX 
xt - H P 

Der d i f f u s i v e A n t e i l WTD hat d i e Form 
x 2 o 

< 5 . 1 2 > WTD - - 1^ _ / o p p [ A , i fc. • ( A C - A L ) ^ i 

R cos<> dz dX , 

dabei s i n d A und A, der diapyknische bzw. der is o p y k n i s c h e 
D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t , wie s i e im vorherigen A b s c h n i t t bestimmt 
wurden. Wegen der u n t e r s c h i e d l i c h e n Größenordnungen von A c und 
A^ s p i e l t der auf der diapyknischen D i f f u s i o n beruhende A n t e i l 
i n diesem Zusammenhang kei n e R o l l e . Die auf der is o p y k n i s c h e n 
D i f f u s i o n beruhenden Terme e r r e i c h e n maximal Werte von 0.15 PW 
(1 PW = 1 0 1 5 W), dabei i s t der e r s t e Term des I n t e g r a l s (5.12) 
g e n e r e l l größer a l s der l e t z t e (Abb. 5.10a); nur nördlich von 
30°N b a l a n c i e r e n s i c h d i e beiden Terme nahezu, so daß der d i f ­
f u s i v e Wärmetransport d o r t am größten i s t , wo d i e p o t e n t i e l l e 
Temperatur e auf Isopyknen am stärksten i n m e r i d i o n a l e r R i c h ­
tung v a r i i e r t . Insgesamt e r g i b t s i c h der d i f f u s i v e Wärmetrans­
po r t nördlich von 30°N a l s p o s i t i v (d.h. e r i s t nach Norden 
g e r i c h t e t ) mit maximal 0.04 PW b e i 41°N. Südlich d i e s e r B r e i t e 
e r g i b t s i c h e i n südwärtiger Transport von maximal 0.11 PW b e i 
12°N. Dabei i s t der F e h l e r d i e s e s d i f f u s i v e n Wärmetransports 
mindestens von der g l e i c h e n Größe wie der Transport s e l b e r , da 
di e berechneten D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n nur i n Ausnahmefällen 
größer a l s i h r e F e h l e r s i n d . Für den Gesamtwärmetransport 
s p i e l t d i e s e r A n t e i l nur eine untergeordnete R o l l e (Abb. 5.10b), 
h i e r dominieren d i e ad v e k t i v e n A n t e i l e . Nur b e i ca. 42°N, wo 
s i c h der b a r o k l i n e und der barotrope A n t e i l nahezu aufheben, 
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15 
Abb. 5.10a : Wärmetransport im N o r d a t l a n t i k i n PW (= 10 W) 

B i l a n z des d i f f u s i v e n A n t e i l s 

1.4 

PW 
1.2 _ 

\* i 

/.••V 

l . l 

-1.2 - ~ " V " 7 
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|- !•• 21* 31* 41* II* II* H 71* 

Abb. 5.10b : A n t e i l e des Wärmetransports im N o r d a t l a n t i k 
WTB : b a r o t r o p e r A n t e i l 
WTC : b a r o k l i n e r A n t e i l 
WTD : d i f f u s i v e r A n t e i l 
WT : Gesamttransport WTB + WTC + WTD 
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I* I I ' 

Abb. 5.10c 
N 7 I" 

: K o r r i g i e r t e r Wärmetransport 
WT : Summe aus Abb. 5.10b 
WTR : K o r r e k t u r im B e r e i c h K a r i b i k - F l o r i d a 
WTK : k o r r i g i e r t e r Transport 

L B Q2 : Werte von Lamb & Bunker (1982) 
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sowie südlich von 20°N macht s i c h der Einfluß des d i f f u s i v e n 
A n t e i l s bemerkbar. Aus Abb. 5.10b e r g i b t s i c h w e i t e r h i n , daß 
der Wärmetransport im wesentlichen b a r o k l i n bestimmt i s t . Der 
ba r o t r o p e A n t e i l i s t im M i t t e l um den Faktor zwei g e r i n g e r 
a l s der b a r o k l i n e . Besonders auffällig i n Abb. 5.10b i s t j e ­
doch der s t a r k e südwärtige Wärmetransport von etwa 1 PW im 
B e r e i c h zwischen 15°N und 27°N. Di e s e r i s t dadurch b e d i n g t , 
daß i n diesem Bereich d i e Massenbalance n i c h t geschlossen i s t , 
da b e i der K o r r e k t u r d i e K a r i b i k ausgespart und das e n t s p r e ­
chende Teilstück des Randes a l s o f f e n b e t r a c h t e t wurde. Es e r ­
g i b t s i c h i n diesem B e r e i c h zwischen 10°N und 30°N e i n süd-
wärtiger Massentransport, der s e i n Maximum von 11 Sv b e i 20°N 
e r r e i c h t . Zur Schließung der Massenbilanz i s t e i n nordwärti-
ger Transport i n der K a r i b i k bzw. vor der Küste F l o r i d a s not­
wendig. Um den damit verbundenen Wärmetransport abzuschätzen, 
werden folgende Annahmen Uber das mit diesem Massentransport 
verbundene G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d gemacht: 

i ) jedes P r o f i l des entsprechenden S c h n i t t s i n der K a r i b i k 
trägt g l e i c h v i e l zum Massentransport b e i ; 

i i ) d i e P r o f i l e werden i n eine obere S c h i c h t mit k o n s t a n t e r 
nach Norden g e r i c h t e t e r Strömung und eine Untere mit 
entsprechend nach Süden g e r i c h t e t e r Strömung u n t e r t e i l t , 
wobei der Betrag der Geschwindigkeit i n der unteren 
S c h i c h t e i n z e h n t e l des Betrages i n der oberen S c h i c h t 
beträgt. Dies e n t s p r i c h t i n etwa dem Charakter der mit 
der B-Spiralen Methode i n der K a r i b i k gewonnenen Ge­
s c h w i n d i g k e i t s p r o f i l e . 

i i i ) a l s Trennung zwischen den beiden Schichten w i r d d i e 
S c h w e l l e n t i e f e auf dem offenen Rand (ca. 800m) verwen­
det . 

M i t d i e s e n Annahmen kann man d i e K o r r e k t u r des Wärmetransports 
Uber e i n e entsprechend g e m i t t e l t e Temperatur e bestimmen: 

(5.13) WTR - - c p M y e 

mit . 

(5.14) e . I f ( D Q e o + c D u 6 u ) / ( D o + eD u) ; 
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M := Massentransport des Z o n a l s c h n i t t e s 
D Q := S c h i c h t d i c k e der oberen Schicht := minlH ,H> 

S 
D := S c h i c h t d i c k e der unteren Schicht := H - D 

u o 
H := Gesamtwassertiefe 
H s := S c h w e l l e n t i e f e 
e

0 , e
u := m i t t l e r e Temperatur der entsprechenden S c h i c h t 

e := Verhältnis der Geschwindigkeiten i n Ober- und Unter­
s c h i c h t := v

u / v q = -0.1 
N := Anzahl der verfügbaren P r o f i l e 

Der so k o r r i g i e r t e Gesamtwärmetransport 

(5.14) WTK = WTB + WTC + WTD + WTR 

i s t i n Abb. 5.10c d a r g e s t e l l t . Zum V e r g l e i c h s i n d d i e von 
Lamb & Bunker (1982, T a b e l l e 5) angegebenen Werte für den 
Wärmetransport mit i h r e n Fehlergrenzen e b e n f a l l s i n der Gra­
p h i k e i n g e t r a g e n . Diese Werte werden verwendet, da d i e Trans­
porte anderer Autoren, d i e zum T e i l e b e n f a l l s auf d i r e k t e n Be­
rechnungen beruhen, i n n e r h a l b d i e s e r Fehlergrenzen l i e g e n ( v e r ­
g l e i c h e Hastenrath, 1982, Tabelle 1). Der h i e r berechnete mé­
r i d i o n a l e Wärmetransport i s t nach der Ko r r e k t u r im gesamten 
N o r d a t l a n t i k p o s i t i v , a l s o nach Norden g e r i c h t e t . Der V e r g l e i c h 
mit den Werten von Lamb & Bunker (1982) z e i g t , daß s i e zwar 
p r i n z i p i e l l d i e g l e i c h e Nord-Süd S t r u k t u r aufweisen aber s y s t e ­
matisch um etwa den Faktor zwei zu n i e d r i g l i e g e n . 

An d i e s e r S t e l l e i s t es angebracht, s i c h e i n i g e Gedanken 
Uber d i e F e h l e r bei der Berechnung des Wärmetransports zu ma­
chen. Gut abschätzen kann man diesen für den barotropen A n t e i l 
WTB: 

(5.15) 6WTB = C p 6(9 MT) = c p 6 6MT ; 

h i e r i n i s t 9 d i e m i t t l e r e p o t e n t i e l l e Temperatur des Z o n a l ­
s c h n i t t e s und MT sowie «MT der Massentransport über den S c h n i t t 
bzw. s e i n F e h l e r 

(5.16) «MT = L H «v 
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M i t der Beckenbreite L = 6000 km, der Wassertiefe H = 4000 m 
und einem F e h l e r für d i e mer i d i o n a l e Impulskomponente 
«v = 0.1 kg/(m*s) erhält man für den Massentransport den Feh­
l e r 

(5.17a) «MT = 2.5-10 9 = 2.5 Sv 
s 

Dabei i s t der Fe h l e r des Impulses eher s t a t i s t i s c h e r Natur und 
g i b t d i e Ungenau!gkelten bei der numerischen Berechnung der 
I n t e g r a l e wieder. Eine m i t t l e r e Temperatur von Q = 10 °C führt 
dann zu einem F e h l e r im barotropen Wärmetransport von 

(5.17b) «WTB = 0.1 PW 

Für d i e anderen A n t e i l e kann man den g l e i c h e n F e h l e r annehmen, 
so daß s i c h e i n Gesamtfehler für den meridionalen Wärmetrans­
p o r t von 

(5.17c) «WTK = 0.4 PW 

e r g i b t . D i e s e r Wert i s t etwas größer a l s der von Bryden & H a l l 
(1980) angegebene und i s t v e r g l e i c h b a r mit den Fehlern bei 
Lamb & Bunker (1982). Legt man diese Fehlergrenze zugrunde, 
stimmen d i e h i e r berechneten Wärmetransporte nördlich von 
40°N gut mit den Werten von Lamb & Bunker (1982) überein, sud­
l i c h von 40°N s i n d s i e immer noch zu n i e d r i g , e r r e i c h e n h i e r 
aber d i e J a h r e s m i t t e l w e r t e von Bryan (1982). Dieser berech­
nete den Wärmetransport mit H i l f e e i n e s numerischen Modells 
des Ozeans (Bryan & Lewis, 1979; F a l l I I I ) und erklärt d i e 
syst e m a t i s c h um den Fa k t o r zwei zu n i e d r i g liegenden Trans­
porte damit, daß s i c h im Modell e i n um di e s e n Faktor zu n i e ­
d r i g e r Massentransport i n der mer i d i o n a l e n Z e l l e e r g i b t . H i e r 
s p i e l t e i n ähnlicher E f f e k t e i n e R o l l e : Durch d i e k l i m a t o l o g i -
sche M i t t e l u n g des h i e r verwendeten Datensatzes von L e v i t u s 
(1982) v e r r i n g e r n s i c h d i e D i c h t e g r a d i e n t e n gegenüber den ak­
t u e l l e n S c h n i t t e n . Dies führt über d i e thermische W i n d r e l a t i o n 
zu e i n e r Abschwächung der b a r o k l i n e n S t r u k t u r des Geschwindig­
k e i t s f e l d e s und damit schließlich zu e i n e r Verringerung des 
b a r o k l i n e n Wärmetransportes WTC. Dies könnte eine Erklärung 
für d i e , gegenüber aus a k t u e l l e n S c h n i t t e n gewonnenen Werten, 
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sy s t e m a t i s c h zu n i e d r i g liegenden Wärmetransporte d a r s t e l l e n . 
Wie groß d i e s e r E f f e k t tatsächlich i s t , i s t mit den vorhande­
nen M i t t e l n a l l e r d i n g s n i c h t abzuschätzen. E b e n f a l l s b l e i b t 
u n k l a r , i n w i e w e i t d i e s e r E f f e k t gegebenenfalls durch den d i f -
f u s i v e n A n t e i l V/TD aufgefangen w i r d , da das Maximum von WTD 
n i c h t mit den Bereichen der größten ozeanischen Variabilität, 
gekennzeichnet durch das Maximum der p o t e n t i e l l e n W i r b e l e n e r ­
g i e d i c h t e (Abb. 5.4; D a n t z l e r , 1977), übereinstimmt. Um auf 
diesem Weg den Wärmetransport im k l i m a t o l o g i s c h e n M i t t e l zu 
bestimmen, s o l l t e man a l s o n i c h t von einem g e m i t t e l t e n Tem­
p e r a t u r - und D i c h t e f e l d ausgehen, sondern wegen der N i c h t l i -
nearität der Berechnungen d i e M i t t e l u n g e r s t am Endprodukt, 
dem Wärmetransport, vornehmen. 

Neben dem Weg, den Wärmetransport d i r e k t aus den hydro­
graphischen Daten zu bestimmen, besteht h i e r d i e Möglichkeit, 
ih n durch I n t e g r a t i o n der Wärmeflüsse durch die Oberfläche 
(Abb. 5.8) zu gewinnen. Dabei kann man den Gesamtwärmetrans-
p o r t WTF ebenso wie den Wärmefluß i n einen geostrophisehen 
A n t e i l WTG und einen Ekmananteil WTE a u f s p a l t e n . Dies ent­
hält dann i m p l i z i t d i e Annahme, daß die entsprechenden A n t e i l e 
des M a s s e n t r a n s p o r t f e l d e s für s i c h d i v e r g e n z f r e i s i n d . Der 
F e h l e r , den man b e i d i e s e r Methode, den Wärmetransport zu be­
stimmen, macht, i s t s t a r k abhängig von den Fehlern der Wärme­
flüsse. E r beträgt für einen 1°-Streifen etwa 

(5.18) 6 WTF = L-AyöH® = 6 • 1 0 1 2 W 

mit e i n e r Becker.brei te L=6000km, der B r e i t e des 1°-Streifens 
^v=100km und einem F e h l e r i n den Wärmeflüssen von 6H =10 W/m . J o 
Durch d i e I n t e g r a t i o n akkumuliert e r s i c h zu 0.4 PW b e i 5°N 
und e r r e i c h t damit den F e h l e r , der s i c h b e i der d i r e k t e n Metho­
de e r g i b t . 

Für d i e D a r s t e l l u n g d i e s e r Wärmetransporte (Abb. 5.11) 
wurden d i e I n t e g r a t i o n s k o n s t a n t e n (= Transporte b e i 64°N) für 
WTG und WTF so gewählt, daß d i e Abweichungen vom d i r e k t berech­
neten Wärmetransport WTK, der zum V e r g l e i c h e b e n f a l l s i n 
Abb. 5.11 d a r g e s t e l l t i s t , minimal s i n d . Man erhält so 0.03 PW 
für den geostrophisehen A n t e i l WTG und 0.15 PW für den Gesamt­
t r a n s p o r t WTF b e i 64°N. Läßt man b e i d i e s e r Anpassung den Be-
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r e i c h der K o r r e k t u r zwischen 10°N und 30°N außer acht, ändert 
s i c h nur der Wert für WTF auf 0.12 PW. Sowohl WTG a l s auch 
WTF s i n d im gesamten B e r e i c h p o s i t i v , d.h. der Wärmetransport 
i s t nach Norden g e r i c h t e t . S i e haben i h r e Maxima gemeinsam 
b e i 22°N (WTG=0.31PW; WTF=0.25PW) und b e i 53°N (WTG=0.09PW, 
WTF=0.20PW). Das dazwischen l i e g e n d e Minimum w i r d i n beiden 
Fällen durch d i e extrem hohe Wärmeaufnahme des Ozeans im Be­
r e i c h der Grand Banks v e r u r s a c h t (Abb. 5.8a,c). Es l i e g t für 
den geostrophischen A n t e i l WTG b e i 46°N (=0.06PW) und für den 
Gesamttransport WTF b e i 43°N (=0.10PW). Während somit WTG dem 
V e r l a u f des d i r e k t berechneten Transports gut f o l g t , e r w e i s t 
s i c h der Gesamttransport WTF a l s nahezu konstant. Dabei l i e ­
gen d i e maximalen Unterschiede zwischen WTF und WTK mit 0.2 PW 
d e u t l i c h i n n e r h a l b der Fehlergrenzen. Die Abweichungen zwischen 
WTG und WTK s i n d noch g e r i n g e r . Im V e r g l e i c h mit dem d i r e k t be­
rechneten Wärmetransport e r g i b t s i c h a l s o e i n z u f r i e d e n s t e l l e n ­
des Ergebnis. Dabei e r w e i s t s i c h der aus den Wärmeflüssen be­
rechnete Transport a l s n i c h t so e m p f i n d l i c h gegenüber F e h l e r n 
wie der d i r e k t berechnete. V e r g l i c h e n mit den Werten von 
Lamb & Bunker (1982) s i n d d i e s e Werte aber e b e n f a l l s um den 
F a k t o r zwei b i s d r e i zu n i e d r i g . Diese n i e d r i g e n Transporte 
l a s s e n s i c h dadurch erklären, daß die hohen Werte i n den Wär­
meflüssen im w e s e n t l i c h e n auf schmale Randbereiche an der ame­
r i k a n i s c h e n Küste k o n z e n t r i e r t s i n d (Abb. 5.8a,c), bzw. daß 
s i e s i c h auf einem Z o n a l s c h n i t t nahezu kompensieren. 

Durch d i e Anpassung von WTG und WTF an den. d i r e k t berech­
neten Wärmetransport WTK w i r d der Einfluß des Ekmananteils WTE 
m i n i m i e r t . Er i s t nördlich von 40°N p o s i t i v und e r r e i c h t s e i n 
Maximum von 0.12 PW am nördlichen Rand b e i 64°N. Südlich von 
40°N i s t der Ekmananteil n e g a t i v mit einem maximalen südwärti-
gen Transport von -0.08 PW b e i 32°N, der auf 0.0 PW b e i 5°N 
zurückgeht. In diesem V e r h a l t e n des Ekmananteils s p i e g e l t s i c h 
wieder, daß der Ekmananteil des Wärmeflusses (Abb. 5.8b) i n s ­
gesamt gesehen p o s i t i v i s t . Der damit verbundene Überschuß an 
Wärme muß durch d i e Ränder im Norden und/oder im Süden ab t r a n s ­
p o r t i e r t werden. Durch d i e s p e z i e l l e Wahl der Randbedingungen 
g e s c h i e h t d i e s h i e r ausschließlich über den Nordrand. 

Die h i e r gewonnenen Erge b n i s s e kann man folgendermaßen 
zusammenfassen: Im Rahmen der Fehlergrenzen l i e f e r n sowohl 
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der d i r e k t aus dem G e s c h w i n d i g k e i t s - und dem Temperaturfeld 
berechnete Wärmetransport a l s auch der mit H i l f e der Wärme­
flüsse berechnete i d e n t i s c h e Ergebnisse. Im V e r g l e i c h mit den 
a l l g e m e i n a k z e p t i e r t e n Werte für d i e Wärmetransporte (z.B. 
Lamb & Bunker, 1982) l i e g e n d i e s e aber um den Fa k t o r zwei b i s 
d r e i zu n i e d r i g . Die Kombination der k l i m a t o l o g i s c h g e m i t t e l -
t e n hydrographischen Daten mit dem aus ihnen gewonnenen Ge­
s c h w i n d i g k e i t s f e l d e r w e i s t s i c h a l s o für diesen Zweck a l s un­
ge e i g n e t . 
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6 Zusammenfassung 

Das Z i e l der i n d i e s e r A r b e i t durchgeführten d i a g n o s t i ­
schen I n v e r s m o d e l l i e r u n g i s t es, e i n absolutes d r e i d i m e n s i o ­
n a l e s G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d zu bestimmen, das einf a c h e n dyna­
mischen Annahmen (Geostrophie, Massenerhaltung, Randbedingun­
gen) ebenso genügt wie den Forderungen, d i e s i c h aus den l o ­
k a l e n Balancen der ozeanischen Datenfelder ergeben. Dies i s t 
nur im Sinne e i n e r Ausgleichsrechnung möglich, da d i e Summe 
der an das G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d g e s t e l l t e n Forderungen zu e i ­
nem Uberbestimmten Problem führt, so daß geringfügige Abwei­
chungen von e i n i g e n der Forderungen zugelassen werden müssen. 
Die h i e r verwendete ß-Spiralen Methode mit der anschließenden 
Bestimmung des V e k t o r p o t e n t i a l s führt zu einem Geschwindig­
k e i t s f e l d , das im Endeffekt nur d i e Kontinuitätsgleichung so­
wie d i e kinematische Randbedingung exakt erfüllt, und es e r ­
g i b t s i c h damit d i e Möglichkeit, d i e anderen dynamischen An­
nahmen zu t e s t e n . Dieses K a p i t e l s o l l dazu dienen, d i e wesent­
l i c h e n Ergebnisse d i e s e r A r b e i t zusammenzufassen und d i e Für 
und Wider zu d i s k u t i e r e n . 

Im Rahmen der ß-Spiralen Methode kann man jeden konser­
v a t i v e n T r a c e r benutzen, der durch das G e s c h w i n d i g k e i t s f e l d 
a d v e k t i e r t w i r d . Wegen der Anforderungen an die Qualität der 
Daten sowie an d i e Beobachtungsdichte r e d u z i e r t s i c h d i e Wahl 
i n der P r a x i s a l l e r d i n g s auf d i e hydrographischen Standardda­
t e n , d.h. im we s e n t l i c h e n auf Temperatur und S a l z g e h a l t . Aber 
auch mit d i e s e r Wahl der Daten b l e i b t d i e Anwendung der ß-Spi-
r a l e auf d i e Kreuzungspunkte hydrographischer S c h n i t t e be­
schränkt, da d i e h o r i z o n t a l e n Ableitungen der D i c h t e a l s auch 
der T r a c e r i n beiden Richtungen benötigt werden. Die Verwen­
dung n i c h t s y n o p t i s c h e r hydrographischer S c h n i t t e für d i e d i a ­
g n o s t i s c h e I n v e r s m o d e l l i e r u n g wurde v i e l f a c h i n Frage g e s t e l l t 
(z.B. Wunsch & Grant, 1982), da s i e im allgemeinen k e i n momen­
tanes B i l d des ozeanischen Massenfeldes w i e d e r s p i e g e l n , und 
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man kann damit auch n i c h t erwarten, daß d i e r e s u l t i e r e n d e Z i r -
k u a l t i o n das momentane oder überhaupt e i n mögliches B i l d der 
ozeanischen Z i r k u l a t i o n d a r s t e l l t . Diese Einschränkungen g e l ­
ten auch b e i der Verwendung des k l i m a t o l o g i s c h e n M i t t e l s a l l e r 
verfügbaren hydrographischen Daten, wie es der A t l a s von Le-
v i t u s (1982) d a r s t e l l t , der h i e r im wes e n t l i c h e n benutzt wur­
de. Auf Grund der mangelnden räumlichen und z e i t l i c h e n Daten­
d i c h t e s t e l l t d i e s e r Datensatz k e i n w i r k l i c h e s k l i m a t o l o g i -
sches M i t t e l dar. Man kann jedoch argumentieren, daß d i e Ver­
wendung d i e s e s M i t t e l s p h y s i k a l i s c h s i n n v o l l e r i s t a l s d i e 
bloße Zusammenfügung zweier n i c h t s y n o p t i s c h e r S c h n i t t e . Z i e h t 
man jedoch d i e eingeschränkte Menge der zur Untersuchung der 
ozeanischen Z i r k u l a t i o n z ur Verfügung stehenden Daten i n Be­
t r a c h t , s i n d beide Wege gleichermaßen g e r e c h t f e r t i g t . 

Die Rechnungen d i e s e r A r b e i t beschränken s i c h auf den 
n o r d a t l a n t i s c h e n T e i l des L e v i t u s - A t l a s , da h i e r d i e Beobach­
tungs d i c h t e der O r i g i n a l d a t e n w e s e n t l i c h höher i s t a l s i n den 
anderen Regionen des Ozeans. Im Zusammenhang damit i s t der 
N o r d a t l a n t i k das am besten untersuchte Ozeangebiet: Neben d i ­
versen Berechnungen e i n z e l n e r P r o f i l e der absoluten Geschwin­
d i g k e i t mit H i l f e der 8 - S p i r a l e n Methode (z.B. Schott & Stom-
mel, 1978) l i e g e n d i e Z i r k u l a t i o n s b i l d e r der absoluten Geschwin­
d i g k e i t von Wunsch & Grant (1982) vor, d i e mit H i l f e der I n -
versmethode von Wunsch und e i n e r Auswahl e i n z e l n e r hydrogra­
p h i s c h e r S c h n i t t e bestimmt wurden. Weiter s i n d d i e A r b e i t von 
Defant (1941) z u r Bestimmung der absoluten geostrophischen 
Z i r k u l a t i o n sowie d i e d i a g n o s t i s c h e n Modelle von H o l l a n d & 
Hirschmann (1972) und M e l l o r u.a. (1982) ebenso erwähnenswert 
wie d i e A r b e i t von Worthington (1976). Die Ergebnisse d i e s e r 
A r b e i t e n u n t e r s c h e i d e n s i c h i n v i e l e n E i n z e l h e i t e n w e s e n t l i c h 
voneinander. Sogar i n der w i c h t i g e n Frage nach der v e r t i k a l e n 
S t r u k t u r des G o l f s t r o m s ergeben s i c h Unterschiede: Worthingtons 
Z i r k u l a t i o n s s c h e m a e r f o r d e r t , daß der Gol f s t r o m b i s zum Boden 
r e i c h t , während s i c h aus den anderen A r b e i t e n eine Strömungs-
umkehr mit der T i e f e e r g i b t . Verschiedene Ergebnisse g i b t es 
auch b e i der R e z i r k u l a t i o n des Golfstroms und da b e i , i n w i e ­
w e i t e r i n den N o r d a t l a n t i s c h e n Strom übergeht. Im Gegensatz 
zu Worthington's (1976) Z i r k u l a t i o n s s c h e m a sprechen e i n i g e 
der Ergebnisse von Wunsch & Grant (1982) sowie d i e anderen 
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A r b e i t e n für eine beckenweite R e z i r k u l a t i o n und eine A u f s p a l ­
tung des Golfstroms, wie es s i c h auch aus der k l a s s i s c h e n Be­
schreibung der windgetriebenen Z i r k u l a t i o n e r g i b t . E i n w e i t e ­
r e r Aspekt des Modells von Wunsch & Grant (1982) i s t , daß d i e 
Z i r k u l a t i o n häufig i n k l e i n e Z e l l e n zerfällt. Aus i h r e n S c h n i t ­
ten der h o r i z o n t a l e n Geschwindigkeiten e r g i b t s i c h , daß der 
Ozean s i c h i n weiten Regionen nahezu bar o t r o p bewegt mit un­
t e r s c h i e d l i c h e n Richtungen i n den Wassersäulen, die e i n e h o r i ­
z o n t a l e Ausdehnung von etwa 1000km haben. Wie Luyten & Stom-
mel (1982) g e z e i g t haben, i s t d i e s e s V e r h a l t e n möglicherweise 
durch d i e zu s t a r k e Gewichtung der t i e f e n S c h i c h t e n b e d i n g t , 
wodurch der Einfluß der Bodentopographie Uberbetont w i r d ; t e i l ­
weise i s t d i e s aber s i c h e r l i c h auch durch k l e i n s k a l i g e Unre­
gelmäßigkeiten i n den verwendeten Daten bedingt. 

Die Z i r k u l a t i o n , d i e s i c h i n d i e s e r A r b e i t aus den gemit-
t e l t e n D a t e n f e l d e r n e r g i b t , u n t e r s c h e i d e t s i c h n i c h t nur i n 
E i n z e l h e i t e n von den s i c h aus e i n z e l n e n hydrographischen 
S c h n i t t e n ergebenden B i l d e r n ; auch das großräumige E r s c h e i ­
n u n g s b i l d w e i s t w e s e n t l i c h e Unterschiede auf. Die M i t t e l u n g 
der Daten führt einmal dazu, daß d i e durch W i r b e l bedingten 
Veränderlichkeiten aus den O r i g i n a l d a t e n e n t f e r n t werden. Zu­
sätzlich werden aber auch Erscheinungen, d i e a l s e i n l a n g ­
z e i t l i c h e s S i g n a l i n den S c h n i t t e n angesehen werden können, 
i n dem k l i m a t o l o g i s c h e n M i t t e l sehr b r e i t v e r s c h m i e r t , so 
daß d i e Gradienten e r h e b l i c h r e d u z i e r t werden. Dies b e t r i f f t 
im besonderen d i e s t a r k e n Strömungen, d i e s i c h i n den O r i g i ­
n a l s c h n i t t e n durch s c h a r f e Fronten auszeichnen aber e i n e r j a h ­
r e s z e i t l i c h e n oder anderen n i e d e r f r e q u e n t e n Schwankung u n t e r ­
worfen s i n d . So e r g i b t d i e aus diesen Daten a b g e l e i t e t e Z i r ­
k u l a t i o n e i n B i l d , das durch b r e i t e Strömungen und beckenwei­
te Z i r k u l a t i o n s z e l l e n gekennzeichnet i s t . Die w e s e n t l i c h e n 
Ergebnisse s i n d i n Abb. 4.6 und Abb. 4.7 d a r g e s t e l l t , d i e im 
Gegensatz zu den Ergebnissen von Wunsch & Grant (1982) ein e 
w e s e n t l i c h e i n f a c h e r e S t r u k t u r aufweisen. Die oberen S c h i c h ­
ten werden b e h e r r s c h t von einem b r e i t e n G o l f s t r o m , der s i c h 
b e i c a. 40°N, 40°W i n den N o r d a t l a n t i s c h e n Strom und e i n e 
beckenweite R e z i r k u l a t i o n a u f s p a l t e t . Die R e z i r k u l a t i o n um­
faßt sowohl den Azorenstrom und den Nordäquatorialstrom a l s 
auch e i n e engere R e z i r k u l a t i o n s z e l l e im w e s t l i c h e n Randbereich 
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des Beckens. Das hauptsächliche Merkmal der t i e f e r e n Schichten 
i s t der Gegenstrom am w e s t l i c h e n Rand unterhalb des Golfstroms, 
der durch das Overflow-Wasser aus der Norwegischen See g e s p e i s t 
w i r d . Dieses b r e i t e t s i c h durch d i e Gibbs Bruchzone nach Westen 
aus und z i r k u l i e r t t e i l w e i s e durch d i e Labradorsee. Auch d i e 
V e r t i k a l s c h n i t t e zeigen b r e i t e h o r i z o n t a l e Strombänder mit 
e i n e r Richtungsumkehr i n der T i e f e , wodurch s i c h e i n nahezu 
h o r i z o n t a l e s l e v e l - o f - n o - m o t i o n andeutet. Das allgemeine E r ­
s c h e i n u n g s b i l d hat a l s o eine sehr s t a r k e Ähnlichkeit mit den 
k l a s s i s c h e n Strömungsbildern, wie s i e von Wüst (1935) und De-
f a n t (1941) bestimmt wurden. 

Auch i n H i n b l i c k auf d i e spätere.Bestimmung des Vektor­
p o t e n t i a l s wurde im Rahmen der B - S p i r a l e n Methode e i n beson­
deres Augenmerk auf d i e Bestimmung der V e r t i k a l g e s c h w i n d i g ­
k e i t g e l e g t . Diese e r w e i s t s i c h i n a l l e n Inversmodellen a l s 
besonders empfänglich für das i n den Daten enthaltene Rau­
schen. Es e r w e i s t s i c h a l s w i c h t i g , mit H i l f e welcher Bedin­
gungsgleichung man d i e V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t bestimmt, oder 
anders ausgedrückt, wie man d i e e i n z e l n e n Gleichungen u n t e r ­
einander gewichtet. Die Untersuchungen haben g e z e i g t , daß d i e 
aus der V o r t i c i t y b a l a n c e bestimmte V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t 
w e s e n t l i c h weniger Rauschen enthält a l s d i e mit H i l f e der Tra­
cerbalance berechnete. Die i n Abb. 4.8 d a r g e s t e l l t e n E r g e b n i s ­
se z e i g e n auch h i e r eine r e c h t e i n f a c h e S t r u k t u r i n den ober­
s t e n S c h i c h t e n . Dabei s i n d d i e oberflächennahen Bereiche von 
der Ekman-Vertikalgeschwindigkeit b e h e r r s c h t , was durch d i e 
E i n a r b e i t u n g des Ekmantransportes i n d i e Ho r i z o n t a l g e s c h w i n ­
d i g k e i t e n b e i der K o r r e k t u r mit bedingt w i r d . M i t der T i e f e 
nehmen d i e Werte ab, wobei s i c h mindestens e i n Vorzeichenwech­
s e l i n den ob e r s t e n 1000m e r g i b t . I n den un t e r s t e n S c h i c h t e n 
bedingt der Einfluß der Bodentopographie wieder eine l e i c h t e 
Zunahme der V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t , wobei d i e h o r i z o n t a l e 
V e r t e i l u n g i n k l e i n s k a l i g e S t r u k t u r e n zerfällt. Auch d i e Ver­
t i k a l g e s c h w i n d i g k e i t e n t s p r i c h t somit den k l a s s i s c h e n V o r s t e l ­
lungen . 

Es z e i g t s i c h , daß auch nach der K o r r e k t u r das Geschwin­
d i g k e i t s f e l d i n wei t e n T e i l e n des N o r d a t l a n t i k den dynamischen 
Annahmen der a - S p i r a l e n Methode genügt. Die Ausnahme davon b i l ­
den d i e o b e r s t e n S c h i c h t e n im B e r e i c h des Golfstroms und des 
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N o r d a t l a n t i s c h e n Stroms. Während d i e n i c h t l i n e a r e n Terme keine 
R o l l e s p i e l e n , l i e f e r n sowohl der v e r t i k a l e a l s auch der h o r i ­
z o n t a l e Austauschterm i n diesen Bereichen zum T e i l eine Erklä­
rung für die Abweichungen von den gemachten Annahmen. Durch 
d i e E n t w i c k l u n g der Theorien von Rhines & Young (1982) sowie 
von Luyten u.a. (1983), d ie versuchen, d i e windgetriebene Z i r ­
k u l a t i o n auf der B a s i s der Erhaltung von p o t e n t i e l l e r V o r t i -
c i t y zu erklären, bekommt die Frage nach der Vermischung von 
r e l a t i v e r V o r t i c i t y C neue Bedeutung. Die v e r t i k a l e Vermischung 
von c i s t gleichbedeutend mit der h o r i z o n t a l e n Vermischung po­
t e n t i e l l e r V o r t i c i t y (= A ^a-v2 ( f P ) ) , während die h o r i z o n t a l e 
Vermischung von c i n der Balance der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y 

N 2 

einem Quellterm gleichkommt (= A^ ^r-/v"adz). Die Theorien ba­
s i e r e n auf n i e d r i g e r bzw. verschwindender Vermischung p o t e n t i ­
e l l e r V o r t i c i t y . Aus den h i e r gemachten Untersuchungen e r g i b t 
s i c h , daß den beiden Austauschtermen d i e g l e i c h e Bedeutung zu­
kommt. Dabei s i n d d i e Terme so groß (etwa e i n d r i t t e l der Ad-
v e k t i o n p l a n e t a r i s c h e r V o r t i c i t y ) , daß s i e i n n e r h a l b der Balan­
ce n i c h t mehr ohne w e i t e r e s zu vernachlässigen s i n d . Dies g i l t 
insbesondere im B e r e i c h s t a r k e r Strömungen, wo s i e einen ent­
scheidenden Betrag zur Reduktion des Residuums der V o r t i c i t y -
b alance l i e f e r n . I h der Balance der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y s i n d 
d i e entsprechenden Terme a l l e r d i n g s eine Größenordnung k l e i n e r 
a l s z.B. der v e r t i k a l e Austauschterm (= A ( f P ) ). In den Be-
r e i c h e n mit s t a r k e n Strömungen ergeben s i c h h i e r v e r t i k a l e Aus-
t a u s c h k o e f f i z i e n t e n A i n der Größenordnung 10 .cm2/s; i n den 
Ge b i e t e n mit geringen Strömungen l i e g e n s i e etwa eine Größen­
ordnung n i e d r i g e r . B r i n g t man s i e i n Verbindung mit dem v e r ­
t i k a l e n I m p u l s t r a n s p o r t , so l i e g e n s i e an der oberen Grenze 
der Werte, wie s i e üblicherweise z.B. i n numerischen Modellen 
verwendet werden. Dagegen bewegt s i c h d i e Größenordnung der 

Q 
h o r i z o n t a l e n A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n ( Ä 10 cm 2/s) durchaus im 
bekannten Rahmen, wobei zu bedenken i s t , daß die h i e r bestimm­
t e n A u s t a u s c h k o e f f i z i e n t e n bedingt durch d ie k l i m a t o l o g i s c h e 
M i t t e l u n g der hydrographischen Daten eher a l s zu groß angese­
hen werden müssen. 

A l s e i n w e i t e r e r Punkt der A r b e i t wurden d ie D i f f u s i o n s ­
k o e f f i z i e n t e n für Temperatur und S a l z bestimmt. Die Methoden, 
d i e z u r Bestimmung des v e r t i k a l e n D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n b i s ­
h e r verwendet wurden, r e i c h e n von Untersuchungen der k l e i n s k a -
l i g e n Turbulenz b i s h i n zu ozeanweiten Balancen der chemischen 
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Tr a c e r . F o l g l i c h umfassen d i e b i s h e r bestimmten Werte einen 
w e i t e n B e r e i c h von 10 cm 2/s aus Messungen der F e i n s t r u k t u r 
( G a r g e t t , 1984) b i s h i n zu den aus großräumigen Balancen i n 
der T i e f s e e r e s u l t i e r e n d e n 1 cm 2/s von Münk (1966). Die h i e r 
v o r g e l e g t e n Werte kann man durch folgende Aussagen c h a r a k t e ­
r i s i e r e n : I n den Regionen mit schwachen Strömungen l i e g e n 
d i e D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n g e n e r e l l n i e d r i g e r a l s d i e k l a s ­
s i s c h e n , i n numerischen Modellen verwendeten Werte. Der d i a -
pyknische D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t l i e g t im subtr o p i s c h e n W i r b e l 
b e i 0.1 cm 2/s, der i s o p y k n i s c h e b e i 10 cm 2/s. In den umgeben­
den Bereichen mit s t a r k e n Strömungen s i n d s i e um etwa den Fak­
t o r 10 größer. Damit geben d i e D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n im we­
s e n t l i c h e n das F e l d der ozeanischen Wirbelaktivität (Abb. 5.4) 
wieder. Insgesamt e r w e i s t s i c h d i e D i f f u s i o n h i e r a l s schwa­
cher Prozeß, der i n den numerischen Modellen zu sehr betont 
w i r d , insbesondere da d i e h i e r bestimmten Werte nur a l s eine 
obere Grenze anzusehen i s t . 

Neben den D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n wurden d ie Flüsse von 
Wärme und S a l z durch d i e Oberfläche aus den E r h a l t u n g s g l e i ­
chungen bestimmt: Der geostrophische A n t e i l des aus der Ba­
lan c e der p o t e n t i e l l e n Temperatur berechneten Wärmeeintrags 
i n den N o r d a t l a n t i k g i b t i n groben Zügen das von Bunker & 
Worthington (1976) bekannte B i l d wieder; im D e t a i l ergeben 
s i c h jedoch zum T e i l gravierende Unterschiede. So f i n d e t h i e r 
im Gegensatz zu Bunker & Worthington (1976) d i e maximale Wär­
meaufnahme n i c h t i n den subtr o p i s c h e n und t r o p i s c h e n Bereichen 
des N o r d a t l a n t i k s t a t t sondern im B e r e i c h der Grand Banks, wo 
Werte Uber 100 W/m2 e r r e i c h t werden. Dieses B i l d w i r d vor a l ­
lem i n den Bereichen südlich 30°N durch den Einfluß des Windes 
m o d i f i z i e r t , der h i e r einen Wärmeverlust bedingt, was d i e Wär­
meaufnahme soweit r e d u z i e r t , daß s i c h das Vorzeichen t e i l w e i s e 
umkehrt. Dieses Ergebnis stimmt gut mit den R e s u l t a t e n von 
Be h r i n g e r & Stommel (1981) überein. W e i t e r h i n e r g i b t s i c h , 
daß d i e Bereiche mit den stärksten Wärmeverlusten im B e r e i c h 
des G o l f s t r o m s w e s e n t l i c h schmaler s i n d a l s d i e aus den meteo­
r o l o g i s c h e n Daten berechneten. Außerdem s i n d s i e zum T e i l durch 
k l e i n e Bereiche mit s t a r k e r Wärmeaufnahme unterbrochen, so daß 
die B i l a n z e i n e s Z o n a l s c h n i t t e s im Gegensatz zu den hohen Ex­
tremwerten verschwindend g e r i n g i s t . Dies hat dann auch einen 
entscheidenden Einfluß auf den aus di e s e n Wärmeflüssen berech-
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neten Wärmetransport, der s i c h im V e r g l e i c h zu früheren Berech­
nungen (z.B. Bryden & H a l l , 1980; Wunsch, 1980; Hasthenrath, 
1982; Lamb & Bunker, 1982) a l s um den Faktor zwei b i s d r e i zu 
n i e d r i g e r g i b t . Dieses Ergebnis i s t zwar k o n s i s t e n t mit dem 
d i r e k t aus dem h i e r v o r l i e g e n d e n Temperatur- und Geschwindig­
k e i t s f e l d berechneten Wärmetransport; wenn man den aus den 
Oberflächenenergiebilanzen berechneten Transporten Glauben 
schenkt (wogegen n i c h t s s p r i c h t ) , kommt man aber insgesamt 
zu dem Schluß, daß die Kombination der k l i m a t o l o g i s c h gemit-
t e l t e n hydrographischen Daten mit dem aus ihnen berechneten 
Geschwindigkeiten für d i e Berechnung des Wärmetransports un­
geeignet i s t . 

Analog zu den Wärmeflüssen wurde aus der Balance des S a l z ­
g e h a l t e s der Salzfluß durch d i e Meeresoberfläche bestimmt, oder 
was dem äquivalent i s t d i e Fr i s c h w a s s e r z u f u h r . Dabei e r g i b t 
s i c h e i n Gewinn an F r i s c h w a s s e r im we s e n t l i c h e n im G o l f s t r o m ­
b e r e i c h , nördlich von 55°N sowie vor der Amazonasmündung, wäh­
rend i n den übrigen Regionen des N o r d a t l a n t i k d i e Verdunstung 
überwiegt. Vo r a l l e m südlich von 25°N i s t d i e s auf den Windein­
fluß zurückzuführen, der nahezu im gesamten N o r d a t l a n t i k eine 
erhöhte Verdunstungsrate v e r u r s a c h t , die südlich von 25°N d i e 
durch den geostrophischen A n t e i l bedingte F r i s c h w a s s e r z u f u h r 
übersteigt. 

Zusammenfassend muß man die Ergebnisse d i e s e r A r b e i t un­
t e r s c h i e d l i c h b e u r t e i l e n : Das h i e r a b g e l e i t e t e Geschwindig­
k e i t s f e l d paßt s i c h mit s e i n e r Dynamik und seinem Erscheinungs­
b i l d gut i n den gegenwärtigen Stand der Kenntnisse der groß­
räumigen Z i r k u l a t i o n e i n . Dabei ergeben s i c h i n den Bereichen 
mit s t a r k e n Strömungen Abweichungen von den einfachen, der 
ß-Spiralen Methode zugrunde liegenden dynamischen Annahmen, 
die jedoch zum T e i l a l s Austauschterme i d e n t i f i z i e r t werden 
können, während d i e n i c h t l i n e a r e n Terme keine R o l l e s p i e l e n . 
B e t r a c h t e t man jedoch d i e mit H i l f e d i e s e s G e s c h w i n d i g k e i t s ­
f e l d e s aus den hydrographischen Daten a b g e l e i t e t e n Größen wie 
D i f f u s i o n s k o e f f i z i e n t e n , Wärmeeintrag bzw. F r i s c h w a s s e r z u f u h r 
i n den Ozean und Wärmetransport, so ergeben s i c h immer größere 
Abweichungen von den a l l g e m e i n a k z e p t i e r t e n Kenntnissen, d i e 
i n den w e s e n t l i c h zu n i e d r i g e n Wärmetransporten i h r e n Höhe­
punkt f i n d e n . 
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