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Zusammenfassung

Im Rahmen von BALTEX (BALTic Sea EXperiment) ist ein dreidimensionales ba-
roklines Modell der westlichen Ostsee entwickelt worden, um den Massen— und Salz-
transport durch die Dénischen StraBen zu berechnen. Die Gitterabstinde betragen in
horizontaler Richtung eine Seemeile und in vertikaler Richtung drei Meter, so daf} die
Bodentopographie in den Dénischen Strafien niherungsweise aufgelist wird. Das Mo-
dellgebiet umfaBt Kattegat, Beltsee, Arkona- und Bornholmbecken. An den offenen
Grenzen des regionalen Modells werden von Raum und Zeit abhingige, aktive Rand-
bedingungen fiir Temperatur, Salzgehalt und Oberflichenauslenkung beriicksichtigt.
Realistische Start—- und Antriebsfelder vom Europamodell des Deutschen Wetterdien-
stes in Offenbach werden benutzt. Als Testzeitraum wurde September 1992 bis Septem-
ber 1993 ausgewdhlt, welcher den letzten groflen Salzwassereinstrom einschlieft. Die
Modellergebnisse werden mit hydrographischen Daten, Wasserstands- und Geschwin-
digkeitsmessungen verglichen.

Um die Resultate des regionalen Modells zu verbessern, werden an den offenen
Riandern die Oberflichenauslenkungen eines grobauflésenden barotropen Modells der
gesamten Ostsee vorgeschrieben und optimierte Windfelder als Antrieb verwendet. Die
Ergebnisse des barotropen Modells, in dem der festlindische Abflufl beriicksichtigt wird,
werden durch die Assimilation von Wasserstands— und Winddaten mit Hilfe der ad-
jungierten Methode verbessert. Pegelstationen, die entlang der gesamten Ostseekiiste
verteilt liegen, liefern stiindliche Messungen fiir das Testjahr. Weil die Wasserstandsdif-
ferenzen zwischen Modell und Beobachtungen zum grofSten Teil auf Fehler in den Ober-
flachenwindfeldern des atmosphérischen Modells zuriickzufiihren sind, werden riumiich
verinderliche Modellwindlelder auf Zeitskalen von einem Tag bis zu 15 Monaten durch
die Assimilation optimiert. Bei der Berechnung der Kostenfunktion werden synopti-
sche Windbeobachtungen von Handelsschiffen beriicksichtigt, weil durch die Assimila-
tion von Pegeldaten allein die Windfelder nicht eindeutig bestimmt werden kénnen. Es
wird durch den Vergleich mit unabhdngigen Windmessungen gezeigt, dafl dic optimier-
ten Winde tatsichlich eine Verbesserung darstellen.

Notwendige Voraussetzung fiir die Assimilation von Temperaturdaten zur Optimie-
rung der Oberflichenwirmefliisse ist die richtige Parametrisierung der Deckschicht-
prozesse. Daher werden in dieser Arbeit drei verschiedene Vermischungsansitze in
dem regionalen Ostseemodell getestet und mit Daten verglichen. Der frither verwen-
dete Richardsonzahl-abhingige Ansatz {iihrt in vielen Fillen zu einer drastischen Un-
terschiitzung der Deckschichttiefe. Die Kopplung mit einem vereinfachten eindimensio-
nalen Kraus-Turner-Modell liefert zwar bessere Ergebnisse beztiglich der Deckschicht-
tiefe i Spitsommer, aber die Temperaturgradienten in der saisonalen Sprungschicht
sind im Hochsommer zu stark ausgebildet. Durch Anpassung der Modellparameter wer-
den die besten Ergebnisse im Vergleich zu den Daten mit einem gekoppelten eindimen-
sionalen Turbulenzmodell erzielt, das lediglich aus einer zusdtzlichen prognostischen
Gleichung fiir die turbulente kinetische Energie besteht.



Abstract

Within BALTEX (the BALTic Sea EXperiment), a three dimensional baroclinic mo-
del of the western Baltic has been developed to calculate the water and salt exchange
between the North Sea and the Baltic Sea. To resolve the topography in the Danish
Straits, a resolution of one nautical mile in the horizontal and three meters in the
vertical direction is used. The model domain comprises I{attegat, Belt Sea, Arkona
and Bornholm Basin. Space and time dependent active boundary conditions for tem-
perature, salinity and surface elevation are implemented at the open boundaries of the
regional model. Realistic initial and forcing fields from the German weather forecast
model for Europe are used. September 1992 until September 1993 is chosen as a test
period, including the latest major inflow event. The results of the model are compared
to hydrographical, sea level and velocity measurements.

To improve the results of the regional model, surface elevations from a coarse grid
barotropic model of the whole Baltic Sea are prescribed at the open boundaries and
optimized wind fields are used. The results of the barotropic model, including river
runoff, are improved by using the adjoint method to assimilate sea level and wind data
into the model. Tide gauges located around the Baltic Sea provide hourly surface ele-
vations for the test vear. As most of the sea level differences between model results and
observations are due to errors in the surface wind fields of the atmospheric model, the
assimilation procedure is used to optimize space dependent model wind fields on time
scales from one day up to 15 months. Synoptic wind observations from merchant ships
are included into the calculation of the cost function because assimilation of sea level
data alone does not uniquely determine the wind fields. Indeed, an improvement of the
optimized wind fields is shown by comparing them to independent wind observations.

To assimilate temperature data in order to optimize surface heat fluxes, it is necessa-
ry to parameterize mixed layer processes adequately. Therefore, three different mixing
schemes are tested within the regional Baltic Sea model and compared to data. In a lot
of cases the mixed layer depth is underestimated drastically using the well established
Richardson number dependent vertical friction. Better results for the mixed layer depth
in late summer are obtained with a coupled simplified one dimensional Kraus-Turner
model which results in temperature gradients of the seasonal thermocline that are too
strong in midsummer. Compared to data the best results are obtained by fitting the
model parameters of a coupled one dimensional turbulence closure model which con-
sists of only one additional prognostic equation for turbulent kinetic energy.
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1 Einleitung

Eines der Ziele von BALTEX, dem BALTic Sea EXperiment, ist die Erstellung ei-
ner Wasser- und Energiebilanz fiir das gesamte Einzugsgebiet der Ostsee (Abb. 1).
Dabei soll der Versuch unternommen werden, das gekoppelte System, bestehend aus
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Abbildung 1: Finzugsgebiet der Ostsee mit den wichtigsten Flissen und jihrlichen Ab-
flufiraten (nach Bergsirom und Carlsson, 1994).

Atmosphire, Landoberfliche und Ostsee einschlieBlich des winterlichen Meereises, zu
verstehen und zu modellicren (vgl. BALTEX, 1995). Experimente mit gekoppelten
Modellen, die iiber gréflere Zeitraume integriert werden, ermdglichen die Untersuchung
von zwischenjihrlichen natiirlichen Variabilitdten und von anthropogen verursachten
Verdnderungen im hydrologischen Zyklus. Eine Klomponente in diesem komplexen Sy-
stem stellt die Ostsee dar, deren VWasserbilanz einerseits durch die SiiBwasserzufuhr
durch die Fliisse und andererscits durch den begrenzten Wasseraustausch mit der Nord-
see durch die schmalen und flachen Dénischen Straflen bestimmt ist. Weiterhin tritt



die Ostsee mit der Atmosphire iiber die an der Grenzflache auftretenden Siifwasser-,
Wirme- und hnpulsfliisse in Wechselwirkung, die durch die Bildung von Meereis modi-
fiziert werden (Abb. 2). Im Mittel sind Niederschlags- und Verdunstungsrate im Bereich
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Abbildung 2: Prinzipielle Kopplungsmechanismen zwischen Atmosphdre, Landober-
fliche und Ostsee. Dabei sind E, P: Verdunstung und Niederschlug, F: Ein- und Aus-
stromn durch die Dédnischen Straflen, H: Wdrme- und Fnergieflufl, L: Lateraler Aus-
tausch der Atmosphire, R: Festlaindischer Abflufl, W: Windschubspannung (nach BAL-
TEX, 1995).

der Ostsee ungefahr gleich groff (Broginus, 1952) und haben daher keinen Einflu auf
den Wasserhaushalt der Ostsee. Letztendlich kann die Wasserbilanz des Gesamtsy-
stems nur geschlossen werden, wenn es gelingt, den Nettoausstrom durch die Dini-
schen Straflen zu bestimmen. Da grofle horizontale Gradienten im Salzgehalt fiir das
Seegebiet zwischen Skagerrak und der eigentlichen Ostsee charakteristisch sind, wer-
den die Transporte durch barokline Effekte modifiziert. Die Salzbilanz der Ostsee muf
in die klimatologischen Untersuchungen des Gesamtsystems mit einbezogen werden.
Meteorologisch verursachte grofle Salzwassereinbriiche in die Ostsee, wie zuletzt der
im Januar 1993, veriindern diese Salzbilanz auf der Zeitskala von Tagen grundlegend.
Daher ist es fiir die Ersteltung einer Volumen- und Salzbilanz der Ostsee notwendig,
den zeitlich stark veriinderlichen Ein- und Ausstrom durch die Danischen Strafien im
Periodenbereich von einigen Stunden bis hin zu klimatologischen Zeitspannen genau
zu bestimmen, was nur durch Langzeitheobachtungen in Verbindung mit realistischen
numerischen Modellexperimenten moglich ist. Dabei werden die Zeitskalen nach unten
hin durch die Perioden der Seiches niederer Ordnung begrenzt, die ungefihr 26 bis
31 Stunden fiir die Ostsee betragen (Wiibber und Krauss, 1979). Fiir Wasserstands-
schwankungen in der Ostsee mit kleineren Perioden sind die Dinischen Strafen quasi
geschlossen (Lass, 1088).

In der Vergangenheit sind verschiedene numerische Modelle entwickelt worden, um die
Dynamik der Ostsee besser zu verstehen, Die meisten davon sind Boxmodelle oder zwei-
dimensionale Modelie mit vereinfachter Physik, z.B. Welander {1974), Walin (1977),
Stigebrandt (1983, 1987), Omstedt (1990), Gidhagen und Hakansson (1992). Dreidi-
mensionale Modelle sind von Simons (1976}, Kielmann (1981) und Krauss und Briigge
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(1991) zur Untersuchung der windgetriebenen Zirkulation benutzt worden, wobei die
Integrationsintervalle lediglich im Bereich von einigen Tagen lagen. Ein dreidimen-
sionales wirbelauflosendes Modell der gesamten Ostsee mit realistischen meteorologi-
schen Antriebsfeldern ist von Lehmann (1992, 1995) vorgestelit und iiber ein ganzes
Jahr integriert worden. In Erginzung dazu haben Sayin und Krauss (1996} ein hoher
aufgelostes, regionales Modell der westlichen Ostsee fiir Prinzipstudien zum Wasser-
austausch zwischen Nord- und Ostsee genutzt. Die Ergebnisse dieses Modells haben
allerdings den Nachteil, da die Modellrinder im Kattegat und Bornholmbecken ge-
schlossen sind, so daf nur Modellrechnungen {iber 12 Tage durchgefiihrt worden sind.
Das hier beschriebene regionale Modell, welches das Kattegat, die Beltsee, das Arkona-
und Bornholmbecken umfafit, versteht sich als konsequente Weiterentwicklung dieser
Arbeit, da offene Randbedingungen eingefiihrt und damit lingere Integrationsinterval-
le moglich sind.

Da die Modellrechnungen zur Untersuchung des Wasseraustausches moglichst rea-
listisch sein sollen, wurde ein Testjahr ausgew#hlt, ndmlich September 1992 bis Sep-
tember 1993, fiir das moglichst viele Mefldaten aus dem Raum der westlichen Ostsee
gesammelt worden sind. Diese Daten dienen der Initialisierung der Modelldufe (Kon-
struktion von hydrographischen Startfeldern mit Hilfe der objektiven Analyse), der
Validierung der Modellphysik (Testen von verschiedenen Parametrisierungen subskali-
ger Prozesse, die nicht vom Modell aufgelost werden) und der Datenassimilation mit
Hilfe der adjungierten Methode zur Verbesserung der meteorologischen Antriebsfelder
{Winde und Nettowdrmefliisse). Alle verfiigbaren ozeanographischen Daten fiir Tem-
peratur, Salzgehalt, Wasserstand und Strémung und alle relevanten meteorologischen
Daten, die vom Deutschen Wetterdienst in Offenbach zur Verfiigung gestellt worden
sind, wurden in einer Datenbank gespeichert.

Die Konzentration auf die westliche Ostsee hat dabei zwei Ursachen. Zum einen muf}-
te das Modellgebiet aufgrund der hohen rdumlichen Auflosung begrenzt werden, weil
das hier benutzte dreidimensionale GFDL ( Geophysical Fluid Dynamics Laboratory) -
Modell mit freier Oberfliche (Killworth et al., 1991) sehr rechenzeitaufwendig ist. Zum
anderen sind die meisten Mefidaten iin Rawmn der westlichen Ostsee vorhanden.

Die Konzentration auf das BALTEX Testjahr 1992/93 erfolgte, weil im Januar 1993
nach langer 16jihriger Stagnationsphase wieder ein groBerer Salzwassereinstrom in die
Ostsee stattgefunden hat. Daher kann in diesem Zeitraum der Wasseraustausch zwi-
schen Nord- und Ostsee sowohl unter moderaten als auch unter extremen Bedingun-
gen im Modell untersucht werden. In der Folge des Salzwassereinstroms lassen sich die
Vermischungsprozesse im Arkonabecken und die Ausbreitung des saizhaltigen Nordsee-
wassers in das Bornholimbecken verfolgen. Prinzipstudien dazu erméglichen die Beant-
wortung der allgemeineren Frage, unter welchen Voraussetzungen Salzwassereinbriiche
in die Ostsee stattfinden kénnen. Erst wenu es gelingt, das hier benutzte dreidimensio-
nale Modell so zu verbessern, dafi der Wasseraustausch auf den Zeitskalen bis zu einem
Jahr realistisch beschrieben werden kann, erscheint es sinnvoll, das Modellgebiet und
den Integrationszeitraum fiir klimatologische Untersuchungen zu erweitern.

Die Beobachtungsdaten vom Salzwassereinstrom im Januar 1993 sind in zahlrei-
chen Publikationen beschrieben und analysiert worden, z.B. in Dahlin et al. {1993},
Hakansson et al. (1993), Matthius et al. (1993), Jakobsen (1993), Matthius und Fass



(1995). Erste Modelldufe, die dieses Ereignis simulieren, wurden von Huber et al. (1994}
und Lehmann (1995) durchgefiihrt.

Die Zielsetzung der ozeanographischen Komponente von BALTEN beschrénkt sich
aber nicht nur auf die Erstellung einer Volumen- und Salzbilanz der Ostsee. Von be-
sonderemn Interesse sind die Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphére. Die
Stromungen in der Ostsee werden im wesentlichen durch Winde und Luftdruckschwan-
kungen angetrieben und topographisch gefithrt. Je nach Windrichtung entstehen an den
Kiisten, hervorgerufen durch Ekmantransporte senkrecht zur Kiistenlinie, lokale Auf-
und Abtriebsgebiete (Walin, 1972a/b). Dadurch werden die Temperaturverteilungen
an der Meeresoberfliche und damit die Warmefliisse zwischen Ozean und Atmosphére
verindert. Eine dhnliche Bedeutung haben turbulente Prozesse in der Deckschicht,
die die an der Meeresoberfliche eingetragene Wirme in der Vertikalen verteilen. Die
dafiir erforderliche turbulente kinetische Energie wird zum groflen Teil durch den Wind
erzeugt (vgl. z.B. Krauss, 1981).

Wegen der grofen Bedeutung fiir die Kopplung zwischen Ozean und Atmosphére, sol-
len in dieser Arbeit drei verschiedene Ansitze zur Parametrisierung von Vermischungs-
prozessen in einem dreidimensionalen Zirkulationsmodell der westlichen Ostsee getestet
und miteinander verglichen werden. Eine weitere Motivation fiir diesen Vergleich liegt in
der Bedentung, die die Vermischung in der westlichen Ostsee wihrend der winterlichen
Stiirme 1992/93 fiir die Salzbilanz der Ostsee hat. Zu grof§ gewihlte Austauschkoefli-
zienten konnen eine so nachhaltige Durchmischung des salzarmen Oberflichenwassers
mit dem neu eingestréomten salzhaltigen Nordseewasser verursachen, dafl eine Erneue-
rung des Bodenwassers iin Bornholmbecken nicht miglich ist.

Ein einfacher Richardsonzahl-abhingiger Ansatz zur Parametrisierung von Diffusi-
on und Viskositit ist von Munk und Anderson (1948) veriéflentlicht worden bzw. von
Pacanowski und Philander (1981) in einem Zirkulationsmodell des tropischen Atlan-
tik angewandt worden. Ein einfacheres Modell, basierend aufl einer Skalenanalyse zur
Untersuchung des Tagesganges in der Deckschicht, wurde von Price et al. (1986) mit
Beobachtungen verglichen. Deckschichtmodelle vom “Kraus-Turner”-Typ (vgl. Kraus
und Turner, 1967) sind 2.B. bei Niiler und Kraus (1977), Barkmann (1987) und Gas-
par (1988) beschrieben und z.B. von Oberhuber (1993a/b} und Sterl und Kattenberg
(1994) mit einem Zirkulationsmodell gekoppelt worden. Viele Turbulenzmodelle mit
entsprechenden Schliefungshvpothesen basieren aufl der Arbeit von Mellor und Ya-
mada (1974). Gaspar et al. (1990) stellen eine Version dieser Modellklasse vor und
vergleichen ihre Modellergebnisse mit Beobachtungsdaten., Die Kopplung mit einem
Zirkulationsmodell wird z.B. bel Rosati und Mivakoda (1988} und bei Blanke und
Delecluse (1993) durchgefiihrt.

Ein weiterer Aspekt bei der Wechselwirkung von Ozean und Atmosphiire stellt die
winterliche Bildung von Meereis in der Ostsee dar (Haapala und Leppdranta, 1995;
Lehmann und Krauss, 1996), die allerdings fiir den an Eis armen Winter 1992/93 im
Bereich der westlichen Ostsee keine Rolle spielt und daher hier nicht betrachtet wird.

Das Ziel der vorliegenden Arbeit ist also die Verbesserung der Ergebnisse eines dreidi-
mensionalen regionalen Modells der westlichen Ostsee im Hinblick auf die Beschreibung



e des Wasseraustausches zwischen Nord- und Ostsee auf Zeitskalen bis zu einem
Jahr,

e der Wechselwirkung mit der Atmosphire.
Dafiir wurden folgende Strategien verfolgt:

1. Erhohung der horizontalen und vertikalen Modellgitterauflosung,
2. Kopplung mit einem eindimensionalen Deckschichtmodell,

3. Datenassimilation mit Hilfe der adjungierten Methode.

Im allgemeinen schlieBen sich die Strategien 1 und 3 sowie 2 und 3 gegenseitig aus,
weil kompliziertere Assimilationsverfahren wie z.B. die adjungierte Methode oder der
Kalman-Filter wegen ihres computertechnischen Aufwandes die Verwendung von re-
chenzeitintensiven hochauflosenden Modellen mit verbesserter Modellphysik unmoglich
machen. Daher werden die drei Strategien hier unabhingig voneinander verfolgt, und
das adjungierte Verfahren wird in einer Niherung im Zusammenhang mit vereinfach-
ten Modellen benutzt, die iiber eine genestete Modellhierarchie miteinander verbunden
sind. Da die dabei gemachten Annahmen fiir die westliche Ostsee in guter Niherung
zutreffen, lassen sich mit der adjungierten Methode hier dennoch {iberzeugende Ergeb-
nisse erzielen.

Die Arbeit ist wie folgt gegliedert: Im niichsten Kapitel sollen anhand des Modells
von Welander (1974) die wesentlichen Mechanismen eines Astuars wie z.B. der Ostsee
dargestellt werden, um die Relevanz der mit dem regionalen Modell durchgefithrten
Simulationen fiir Langzeituntersuchungen deutlich zu machen. Danach folgt in Kapitel
3 eine Beschreibung der fiir das BALTEX Testjahr 1992/93 vorhandenen Daten. In
Kapitel 4 wird das verwendete regionale Modell in der hochaufisenden Version be-
schrieben, und Modellergebnisse werden mit den MeBdaten verglichen. In Kapitel 5
wird eine Hierarchie genesteter Modelle vorgestellt und diskutiert, die den Informati-
onsmangel beziiglich der Transporte an den offenen Modellrindern beheben soll. Das
dabei benutzte barotrope Modell fiir die gesamte Ostsee wird in Kapitel 7 beschrie-
ben, dessen Ergebnisse durch die Assimilation von Pegel- und Winddaten mit Hilfe der
adjungierten Methode (Kapitel 6) verbessert worden sind. Das vorgestellte Verfahren
erlaubt die Optimierung der Modellwindfelder, die zusammen mit den Oberflichenaus-
lenkungen an den offenen Rindern das regionale Ostscemodell antreiben. In Kapitel
8 werden zwei verschiedene Deckschichtmodelle beschrieben, die mit dem regionalen
Modell gekoppelt werden. Die Ergebnisse werden hinsichtlich der Vermischungspro-
zesse im Arkonabecken und hinsichtlich der Deckschichtdynamik im Bornholmbecken
diskutiert. In Kapitel 9 wird eine Volumen- und Salzbilanz iiber ein Jahr fiir die ganze
Ostsee und fiir das Arkonabecken mit dem regionalen Modell erstellt. Dafiir wird eine
Modellversion benutzt, die den Ergebnissen der Kapitel 3 bis 8 Rechnung trigt. Die
Arbeit endet mit einer SchiuBbetrachtung und einem Ausblick.



2 Das Modell von Welander

2.1 Die Modellgleichungen

Das zeitabhiingige Modell von Welander (1974) zur Beschreibung eines Astuars wie
der Ostsee besteht aus zwei iibereinanderiiegenden Schichten mit jeweils gleichférmi-
gem Salzgehalt. Die obere Schicht habe das Volumen 13 und den Salzgehalt S). Ent-
sprechend sei die untere Schicht durch T3 und S, charakterisiert (Abb. 3). Es wird
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Abbildung 3: Das Astuarmodell von Welander (1974).

angenommen, daf} die Grenzschicht unterhalb der Schwellentiefe des Fjords liegt und
daf auerhalb der gleichformige Salzgehalt Sy vorgegeben ist. Der Einstrom im Sund sei
durch ¢y, der Ausstrom durch ¢; und der mit der vertikalen Bewegung der Grenzfliiche
zusammenhadngende Transport durch ¢ bezeichnet. Einstromendes Wasser mit dem
Salzgehalt Sy wird zum Teil in die obere Schicht gemischt, der Rest sinkt in die untere
Schicht ab. Die jeweiligen Bruchteile seien dabei g bzw. 1 — 4. Der diffusive Transport
tiiber die Grenzschicht hinweg von der unteren in die obere Schicht sei ¢q, wihrend
der Transport durch Entrainment in die umgekehrte Richtung (1 — «) g4 sei, wobei
a von Welander als “erosion coeflicient” bezeichnet wird. o und 3 sollen Konstanten
sein, wahrend der diffusive Transport g zeitabhingig scin darf. Neben dem dufleren
Salzgehalt Sp sind noch der Siifiwasserzuflufl gy und der barotrope Transport g, als An-
triebsfunktionen vorgegeben. Letzterer entsteht durch die Auf- und Abwirtsbewegung
der Wasseroberfliche aufgrund des meteorologischen Antriebs. Es wird angenommen,
daf} die Wasserstandsschwankungen von Salzgehaltsinderungen unabhingig sind. Die-
se Hypothese wird von Welander als “barotropic decoupling” bezeichnet und spielt in
der Modellhierarchie, die in Kapitel 5 vorgestelit wird, eine entscheidende Rolle.

Die Erhaltungsgleichungen fiir Volumen und Salzgehalt in jeder Schicht kdnnen in
der folgenden Form geschrieben werden:

dWi

d_t = —(Qm +Qi)1 (1)
%3 = ¢, (2)



. dS,

hw = Fqo(So—S1) +qa(S2—51) —qr S, (3)
1'2%5;"2' = (1= q(So—52)+(1~a)qa(S—-5). (4)

In den beiden letzten Gleichungen ist also die Salzgehaltsinderung multipliziert mit
dem Volumen der Schicht gleich der Summe der Salzflitsse in die Schicht hinein, die
sich durch Multiplikation des Einstroms mit der Differenz aus dem Salzgehalt des
einstromenden Wassers und dem Salzgehalt der Schicht berechnen. Hier tauchen die
abhingigen Transporte ¢; und g, nicht mehr auf, die sich aus den Transportrelationen
berechnen lassen:

0 = Ggo—qi+qr+gn+ags+aq, (5)
0 = (1-0)go—aga—qi. (6)

Dieses aus 6 Gleichungen bestehende System fiir die 7 Variablen 17, 13, 81, S3, qu,
q; und g; ist nicht geschlossen. Es muf also eine weitere Beziehung zu den einfachen
Erhaltungssitzen hinzugefiigt werden, die den Wasseraustausch zwischen Fjord und of-
fenem Ozean beschreibt. Fiir das hier vorgestellte einfache Modell kann diese Gleichung
(“hydraulic relation”) fiir den Einstrom in Abhdngigkeit von dem horizontalen Salz-
gehaltsgradient und dem vorgegebenen barotropen Druckgradient in der allgemeinen
Form formuliert werden:

g0 = F(S) — So, q7 + gm) - (7)

Die Funktion F beinhaltet den Einflul der Bodentopographie sowie kleinskaliger Pro-
zesse im Sund und kann daher beliebig kompliziert sein. In der Literatur wird oftmals
die Bedingung eines kritischen Transports fitr den Einstrom im Sinne von hydraulischer
Kontrolle angenommen (z.B. Stommel and Farmer, 1952; 1953). Gill (1977) gibt einen
Uberblick. Da aber diese Annahme fiir die Dinischen Strafen nicht zutrifft {(vgl. Kapi-
tel 4), soll die Diskussion hier wie bei Welander fortgesetzt werden, ohne die Funktion
F niher zu spezifizieren.

2.2 Gleichgewichtslésung

Fiir konstante Antriebsfunktionen Sy, ¢ und ¢, wobei g, dann offensichtlich 0 ist,
gibt es fiir das Gleichungssvstem des vorigen Abschnitts genau eine zeitunabhingige
stabile Losung, wie Welander zeigt. Diese ist durch ¢; = 0 gegeben (Gl 1 und 2}, d.h.

Gl. G ergibt dann
1-3
q¢ = TK F(5 — Sy, q;). (8)

Im Gleichgewicht balancieren sich also der Einstrom und die Menge salzhaitigen Was-
sers, die ither die Grenzfliche in die obere Schicht hinein gemischt wird. Aus der Ad-
dition von GL. 5 und 8 folgt

M — o =4, (Q)
und Gl. 8 in Gl. 1 eingesetzt ergibt

S‘g - Sl = (I‘(SU - Sl) . (10)

=1



SchlieBlich erhidlt man durch Einsetzen von GI. 10, Gl. 8 und Gl. 9in GI1. 3
@St~ qoSo=0. (11)

Die Gleichungen {9) und (11) stellen die bekannten Knudsen-Relationen dar. Zusitzlich
ergibt sich mit Gl 10 eine weitere Beziehung fiir den Salzgehalt in der unteren Schicht,
die besagt, dafi eine Erhohung des Siiflwasserzuflufles, also eine Erniedrigung von §j,
bei unverdndertem dullerem Salzgehalt Sy eine Erhéhung der statischen Stabilitdt in
dem Astuar zur Folge hat.

2.3 Stoérungsansatz

Werden die Gleichungen (3) und (4) durch die Einfiihrung der neuen Variablen
=25, —5; und y = S, — Sy transformiert und in der Umgebung der stabilen Gleich-
gewichtslosung Z, § gemiB z = T +2', y = § + ' linearisiert, ergeben sich zwei neue
Gleichungen fiir die Storungen 2/, y/":

d !
d_:z = az +by, (12)
dy’ _ ' '
T +dy (13)
mit den konstanten Koeffizienten
1 _ aF
= —— |3F T — .
a T [[ + 33 pe +(Id+qf] , (11)
d
f == _— [t
/ 1 (15)
1 _OF
c = ﬁ[—(l—d)ya"‘(]—ﬂ)fld] , (16)
1 _
d = == [(1=-9)F+(1-a)a]. (17)
2

Dabei ist F = F(Z,q;). Dieses linear homogene gewdhnliche Differentialgleichungssy-
stem mit konstanten Ioeflizienten in der Form

d, .
:E.L -7"1.’[‘ (18)

(A sei die Koeflizientenmatrix) hat genau dann eine nichttriviale Losung
= Thet, (19)
wenn det(.d — AT) = 0 ist (7}, sei ein konstanter Vektor, T die Einheitsmatrix), also
M—(a+d)A+ad—be=0. (20)
Weil P
F,7<0, F>0, —F<o0 (21)
dr

gilt, sind die beiden Wurzeln A dieser quadratischen Gleichung recll und negativ, das
Gleichgewicht ist also stabil.



2.4 Diskussion der Zeitskalen

Es sei nun der Einfachheit halber V; = V3 = 0.5V, o = # = 0.5 und der Zusammenhang
zwischen gg + q; und 5] — Sy linear, so daf§

_0 qs
I‘aIF—qO-f'? (22)

gilt. Dann ergibt sich fiir die Lésungen von GI. 20:

d 2
A = “;’di\](“; ) ~{ad—be)

1 5 25
Y (6q0+2qf)iv\/Zfzo+2qﬂ<Jf+16 (23)

Das Volumen der Ostsee betridgt ungefihr V' = 22190 km3 (Magaard und Rheinhei-
mer, 1974). Der mittlere festlindische Abfiuf} ist nach Brogmus (1952) ¢y = 479 km?*/a
und nach Bergstrdm und Carlsson (1993, 1994) ¢; = 446 km?®/a. Uber die Knudsen-
Relationen 148t sich der mittlere Einstrom zu gy = 737 km?/a abschitzen (vgl. Kap.
5 von G. Dietrich und F. Schott, in: Magaard und Rheinheimer, 1974). Damit er-
geben sich fiir die Zeitskalen des Antwortverhaltens der Ostsee auf kleine Stdrungen
ti2 = —1/A2 = 5.2a¢ und 16.5a. Hiernach sind also dekadische Schwankungen um
einen Gleichgewichtszustand moglich, die auch beobachtet werden (Fonselius, 1969).
Allerdings bleibt die Frage nach den tatséchlichen Zeitskalen der “halinen Zirkulation”
wegen der Einfachheit des Welanderschen Prinzipmodells unbeantwortet. Untersuchun-
gen, jenen der thermohalinen Zirkulation des Atlantik vergleichbar (z.B. Doscher, 1994;
Rahmstorf, 1995), kénnen nur mit einem dreidimensionalen Zirkulationsmodell fiir die
gesamte Ostsee durchgefiihrt werden.

Da die Antriebsfunktionen S, ¢ und g; grofle Schwankungen um ihre jeweiligen
Mittelwerte aufweisen {vgl. z.B. Abb. 9 bei Bergstromn und Carlsson (1993) beziiglich
der Variabilitdt des festlindischen Abflusses und z.B. Abb. 5 bei Matthius und Frank
(1992} oder Abb. 3 bei Matthdus und Schinke (1994) beziiglich der Haufigkeit von
meteorologisch verursachten Salzwassereinstrémen), ist durchaus auch ein nichtlinea-
res Antwortverhalten der Ostsee denkbar. Eine weitere Nichtlinearitit, die hier aus
Griinden der Einfachheit vernachlissigt worden ist, ist in der Grifle 7 enthalten. In
die Ostsee einstromendes Wassér hat unterschiedliche Salzgehalte und wird daher nicht
in einem festen Verhiltnis auf die beiden Schichten verteilt. Aulerdem ist die verti-
kale Vermischung im Arkonabecken sehr stark von den jeweiligen Windverhdltnissen
abhdngig. Entsprechend ist auch die Entrainmentrate 1 — « eine rdumlich und zeit-
lich verinderliche Grofle. Kduts und Omstedt (1993) ermitteln aus Temperatur- und
Salzgehaltsdaten fiir den Zeitraum 1970-1990 mit Hilfe eines einfachen Zweischichten-
modells, in dem Geostrophie angenommen wird, mittlere Entrainmentraten von 79%
in der Belitsee, 53% im Arkonabecken und 28% in der Stolper Rinne. Auf dem Weg
von der Beltsee bis hin zum Landsorttief wichst danach der Transport des Tiefenwas-
sers von 300 Am3/a bis auf 1180 km3/a, also um einen Faktor 4, an. Dieses Ergebnis
148t sich fir eine einfache Abschdtzung gemifl 4 (1 — 3) o =(1 — a) ¢4 nutzen, so dafl

9



a = 1/3 folgt. Trotzdem bleiben a und § mehr oder weniger unbekannte Grofen.
Die Abhéngigkeit der linearen Zeitskalen ¢, von a und § zeigt Abb. 4. Neben diesen

BETA
BETA

5@
ALPHA

77777

| 2000 2800 1000 2500 4000 4500 5000 4500 0000 4500 TOOO TM0 M0N0

1900 W00 1800 2000 2000 NO00 MO0 3900 200 00 5000 5400 SA00 4200 400 1.000

Abbildung 4: Lineare Zeitskalen t; und t; in a als Funktionen der Modellparameter in

%.

modellinternen Parametern ist der Einstrom bzw. die Funktion F(S; — Sy, ¢f + gm)
unbekannt, aber bestimmend fiir das Gesamtsystem des Astuars. Die Veréinderlichkeit
der Zeitskalen mit der Grofle des Einstroms entspricht der in Abb. 4. Untersuchun-
gen mit dreidimensionalen Zirkulationsmodellen der Ostsee auf Zeitskalen bis hin zu
einigen Dekaden haben daher nur Sinn, wenn diese Modelle auch

e den Wasseraustausch durch die Dénischen Straflen und
¢ Vermischungs- sowie Entrainmentprozesse im Bereich der westlichen Ostsee

quantitativ richtig simulieren kénnen. Diesen Fragestellungen widmet sich die vorlie-
gende Arbeit, indem Ergebnisse eines Modells der westlichen Ostsee mit Daten aus
einem ausgewihlten Testjahr verglichen und verbessert werden sollen.
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3 Die Datenbasis

3.1

Fiir den ausgewiihlten Testzeitraum 1992/93 wurden mehr als 2000 CTD-Profile von
Ausfahrten zusammengetragen, die von zahlreichen Instituten in den Ostseeanrainer-
staaten durchgefithrt wurden (Tab. 1). Die zeitliche und rdumliche Datenabdeckung
fiir den Bereich der westlichen Ostsee ist sehr unterschiedlich. Nur wenige Daten sind
fiir die Monate Dezember 1992 und Januar 1993 vorhanden, so dafi der direkte Salz-
wassereinstrom so gut wie nicht beobachtet worden ist {vgl. Abb. 5). Dagegen sind in
einigen anderen Monaten Daten von ausgedehnten Forschungsfahrten vorhanden, die
die hvdrographische Situation im Arkona- und Bornholmbecken ganz gut beschreiben.

Temperatur- und Salzgehaltsprofile

Hydrographische Daten aus Datenbanken sind vom ICES in Kopenhagen und vom
DOD (Deutsches Ozeanographisches Datenzentrum) am BSH in Hamburg genutzt wor-
den. Vom ozeanographischen Labor des SMHI in Vistra Frolunda/Goteborg sind Da-
ten des schwedischen Forschungsschiffes R/V ARGOS, sowie Daten der schwedischen
Kiistenwache an den in Tab. 2 aufgelisteten Monitoringstationen zur Verfiigung gestellt

Temperatur-, Salzgehalts- und Stromungsdaten

(WB/CTD Profile, Zeitreihen):

DHI/SBF Danish Hydraulic Institute / AS Storebaltsforbindelsen, Copenhagen
ICES International Council For the Exploration of the Sea, Copenhagen
NERI National Environmental Research Institute, Roskilde
BSH Bundesamt fiir Seeschiffahrt und Hydrographie, Hamburg

ITM Kiel

Fischereibiologie, Institut filr Meereskunde, Kiel

Theoretische Ozeanographie, Institut fiir Meereskunde, Kiel

1OW Institut fir Ostseeforschung, Warnemiinde
SAHI Swedish Metearnlogical and Hydrological Institute, Vistra Friflunda
Wasserstandsmessungen (Pegel):
DHI/SBF Danish 1Tydraulic Institute / AS Storebaritsforbindelsen, Copenhagen
DMI Danish Meteorolngical Institute, Copenhagen
EMHI FEstonian Meteoralogical and Hydrotogical Institute, Tallinn
FIMR Finnish Institute of Marine Rescarch, Helsinki
BSH Bundesamt fiir Seeschiffahrt und Hydrographie, Warnemiinde
WS Nord | Wasser- und Schiffahrtsdirektion Nord, Kiel
INGW Institute of Meteorology and Water Management, Gdynia
SNHI Swedish Meteorological and Hydrolagical Institute, Norrkddping

Meteorologische Daten (synoptisch, Modellergebnisse): |

DAVD

Deutscher Wetterdienst, Qffenbach

I Kiel

Maritime Meteorologie, Institut fiir Meereskunde, Kiel

Tabelle 1: Institute, die Daten zur Verfiigung gestelit haben.
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Abbildung 5: Anzahl der vorhandenen Profile von September 1992 bis Dezember 1993.

| Station [#°N1[2[°0]]
GF 4 57.550 11.525
FLADEN 57.192 11.667
ANHOLT E 56.667 12.117
BY 2 55.000 14.083
YSTAD 55.310 13.893
HBP 215 55.617 14.867
HANOBUKTEN 55.800 15.333
KARLSHAMN 56.058 14.983
KARLSKRONA 56.033 15.542

Tabelle 2: Positionen der Monitoringstationen der schwedischen Kiistenwache. (Dabet
sind ¢ und A geographische Breite und Lange.)

worden. Diese Stationen werden einmal im Monat (KARLSHAMN und KARLSKRO-
NA eirmal in der Woche) angelaufen. Weitere Monitoringdaten der R/V GUNNAR
THORSON des NERI in Roskilde, die fast jeden Monat einen Rundkurs Kattegat-
GroBer Beit- Arkonabecken-@resund-Kattegat abfahrt, stehen zur Verfiigung. All die-
se Daten haben allerdings den Nachteil, dafl sie nur in Standardtiefen von 1, 5, 10,
15, 20, 25, 30, 40, 50, ... m oder dhnlichen vorliegen. Die Salzgehaltssprungschicht
im Bornholmbecken z.B. wird daher nur unzureichend aufgelost. {Spéter eingetroffene
CTD-Profile des NERI mit einer vertikalen Auflésung von 25cm wurden bislang noch
nicht bearbeitet und bleiben daher in dieser Arbeit unberiicksichtigt.} Die Messungen
der schwedischen Kiistenwache sind z.T. auch in den oberen Schichten nur alle 10m
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Tabelle 3: Meftiefen von Temperatur, Salzgehalt und Strémungsgeschwindigkeit in m
an den Verankerungspositionen.

[ Verankerung | ¢[°N] | A[°O] Temperatur | Salzgehalt | Strémung
Darfier Schwelle {| 54700 | 12.700 7,17 (12), 19.5 7,17 (12), 19.5
Oskarsgrundet 55.600 12.830 5 5 5
Fehmarnbelt 54.600 11.150 1, 6, 10, 15, 20, 25 6, 25
Kiel LT 54.500 10.275 0,1,2,4,8,13 8,13
Sproga West 55.304 | 10901 | 6.1,9.1,11.1,..,18.1 6.1, 111 2.6, 3.6, ..., 18.6

durchgefiihrt worden. Ein weiterer Nachteil der Daten des SMHI und des NERI liegt
in der nur auf den Tag genauen Zeitangabe, was unter normalen Umstinden ausrei-
chend ist. Wihrend stiirmischer Phasen aber, z.B. wiihrend des Salzwassereinstroms
und in den Tagen danach, wire eine auf die Stunde genaue Zeitangabe wiinschens-
wert. Von den Terminfahrten der Schiffe des IOW, die viermal im Jahr Stationen im
Arkona-, Bornholm- und Gotlandbecken anlaufen, sind Daten in 1 m-Tiefenintervallen
in den Monaten Oktober/November 1992 und Marz/April sowie Mai 1993 vorhanden.
Wihrend des Salzwassereinbruchs im Januar 1993 wurden vier Schnitte iiber die Dar-
Ber Schwelle durchgefiithrt (Matthius et al., 1993). Insgesamt sechs Forschungsfahrten
der Abteilungen Fischereibiologie und Theoretische Ozeanographie des IfM IKel mit
der R/V ALKOR fallen in das ausgewihlte Testjahr. Dabei ist das Arkona- und Born-
holmbecken im Februar, Mérz und Oktober sowie das Bornholmbecken im April, Mai
und Juni 1993 mit vielen Profilen griindlich vermessen worden.

3.2 Verankerungsdaten

Temperatur- und Salzgehaltszeitreihen von Verankerungen in den Déinischen Strafien
sind in Zeitintervallen von einer Stunde oder sogar kiirzer verfiigbar. Diese Veran-
kerungen befinden sich auf der Darfler Schwelle (Position 001), der Drogdenschwelle
{Oskarsgrundet), im Fehmarnbelt, in der Kieler Bucht (Kieler Leuchtturm) und im
Groflen Belt (Position SBF0T7, westlich der Danischen Insel Sprogo) {vgl. Abb. 6). Aus
Tab. 3 ist ersichtlich, welche physikalische Grofle in welcher Tiefe gemessen wird und
auch zur Verfiigung gestellt wurde. An den meisten Positionen wurden Temperatur
und Salzgehalt in verschiedenen Tiefen wihrend des gesamten BALTEX Testjahres
oder, wie in einigen Fillen, wenigstens iiber einige Monate aufgenommen. Die Veran-
kerung SBFOT lieferte Salzgehalte in allen Tiefen, in denen auch Temperatur gemessen
wurde. Allerdings sind nach Jakobsen (1995) nur die Daten aus 6.1 und 11.1m Tiefe
verwendbar. Eine zweite Verankerung befindet sich stlich der Insel Sproge (SBF09),
die Stromungsmessungen iiber den gesamten Zeitraum, Temperatur- und Salzgehalts-
messungen aber nur vom 1. Juli bis zum 31. Oktober 1993 lieferte. Diese Daten wurden
zu Vergleichszwecken genutzt.

Da die in Tab. 3 aufgelisteten Zeitreihen z.T. auch wéhrend des Salzwassereinstroms
im Januar 1993 vorliegen, sind diese Daten besonders wertvoll zur Validierung der Mo-
dellsalztransporte.

13
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Abbildung 6: Bodentopographie der westlichen Ostsee mit Verankerungspositionen (Tie-
fenlinienabstand: 3m,).

3.3 Pegeldaten

Stiindliche (oder wie im Falle der polnischen Pegel vierstiindliche) Wasserstandsmes-
sungen von 57 Pegeln sind fiir die Jahre 1992 und 1993 vorhanden. Die Positionen und
die Zuordnung zu den jeweiligen in Tab. 1 aufgelisteten Instituten aus Ddnemark, Est-
land, Finnland, Deutschland, Polen und Schweden sind aus Tab. 4 ersichtlich. Die geo-
graphische Verteilung in Abb. 7 zeigt, dafl die Pegel entlang der gesamten Ostseekiiste
verteilt sind. Die Stationsdichte ist im Bereich der westlichen Ostsee am grofiten.

3.4 Meteorologische Daten

Fiir die Jahre 1992 und 1993 liegen synoptische Beobachtungsdaten der Windgeschwin-
digkeit, des Bodenluftdrucks, der Meeresoberflichentemperatur, der Lufttemperatur,
usw. von Landstationen und Handelsschiffen vor. Diese Daten stellte der DWD zu den
vier synoptischen Hauptterminen 00, 06, 12, 18 GMT zur Verfiigung. Ein Nachteil liegt
in der ungenauen Positionsangabe der Daten, die nur auf 1/10° genau angegeben sind.
Eine detailierte Beschreibung der Winddaten befindet sich bei Karger (1995).
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Tabelle 4: Positionen der Pegel.

[ Tnstitut || Pegel [¢° N[ AP O] [ Institut || Pegel [ o PN APPOT]

DHI/SBF || Romse LT 55.560 10.820 BSH Safnitz 54.500 13.650
Reersa 55.510 11.108 Warnemilnde 54.1R3 12.083
Langeland LT | 55.143 10.998 Koserow 54.067 14.017
Stigsnaes 55.213 11.245 Timmendorf 54.000 11.383
Rudkebing 54.938 10.703 Wismar 53.900 11.467

DMI Gedser 54.567 11.933 Zingst 54.450 12.683
Kebenhavn 55.683 12.600 Neuendorf/Ostsee | 54.533 13.083
Aarhus 56.150 10.217 Greifawald 54.120 13.450
Frederikshavn 57.433 10.567 WSD Nord Schleimiinde 54.673 10.037
Korsor 55.333 11.133 Kiel LT 54.500 10.275
Radby 54.650 11.350 Marienleuchte 51.497 11.240
Hornbark 56.100 12.467 Travemiinde 53.975 10.908
Slipshavn 553.283 10.833 IMWG Swinoujscie 53.916 14.300
Tejn Havn 55.250 14.833 Kolobrzek 54175 15.525

EMHI Tallinn 59.450 24.783 Ustka 54.583 16.853
Ristna 58.938 22.050 Wladyslawowo 54.797 18.410

FIMR Hamina 60.567 27.167 Gdansk 51.416 18.683
Helsinki 60.167 24.967 SMHI Furudgrund 64.917 21.235
Hanko 59.817 22.967 Ratan 63.983 20.900
Degerby 60.000 20.33) Spikarna 62.340 17.450
Turku 60.450 22,231 Farsmark 60.400 18.200
Rauma £1.133 21.178 Landaort H8.738 17.870
Maentyluoto 61.600 21467 Kungshnlmsfort 56.002 15.537
I(askinen 62,100 21.300 Simrishavn 55.556 14.358
Vaasa 63.083 21.600 Klagshamn 55.516 12.900
Pietarsaari 63.667 22.683 Viken H6.141 12.575
Raahe 64.683 24.483 Ringhals 57.250 12.083
Outu 65.017 25.467 Smiigen 38.358 11.223
Kemi Ajns 65.733 24.567
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Abbildung 7: Geographische Verteilung der Pegel.
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4 Das hochauflosende Modell der westlichen Ostsee
4.1 Modellbeschreibung

Trotz der groflen, in Kapitel 3 beschriebenen Datenmenge ist es nicht méglich, ei-
ne zuverlissige Volumen- und Salzbilanz der Ostsee fiir das ausgewihlte Modelljahr
allein aus den Daten zu erstellen. Inshbesondere sind die Salztransporte iiber die Dar-
fer Schwelle wihrend des Einstromereignisses nur ungeniigend bekannt (vgl. Kapitel
9). Um den Wasseraustausch durch die D&nischen Straflen dennoch quantitativ zu
beschreiben und die physikalischen Mechanismen dabei zu verstehen, wurde ein drei-
dimensionales Zirkulationsmodell der westlichen Ostsee entwickelt, welches auf einer
speziellen Version des GFDL-Modells mit freier Oberfliche beruht (Bryan, 1969; Cox,
1984; Killworth et al., 1989; 19%31).

4.1.1 Modellgleichungen

Das Modell integriert im wesentlichen die primitiven Gleichungen (z.B. Krauss, 1973;
Miiller und Willebrand, 1989), die aus den Navier-Stokes-Gleichungen durch Anwen-
dung der Boussinesq-, der Flachwasser-, der traditionellen und der hydrostatischen
Approximation gewonnen werden. Die Erhaltungsgleichungen fiir Iinpuls, Masse, po-
tenticlle Temperatur und Salzgehalt nehmen dann die folgende Gestalt an:

du . 1 dp
E”Lr(”)_f” B _,r)(,I'hr'.t:-s,'qzbEX_!r h M
Jdv B 1 p
a+l’(v)+fu = _IJOR(?¢+FU’ (2)
ra)=o, (3)
% =-9p, (1)
oT
— = Fy ot
o+ T(T) = Fr, (5)
as
o~ ! = Fg,
o +T(S) S (6)
p=p(T,5,p) (7)
mit dem Advektionsoperator
1 13} J a
T{p) = Teosd a_,\(“ jt) + 2 (vytcos)| + a(u’ﬂ), (8)

dem Coriolisparameter [ = 2Qsing, dem Erdradius R = 6370 km, der Winkelge-
schwindigkeit der Erde Q2 = 27/86161 s, der Gravitationskonstanten g = 9.81m/s*
und einer belichigen Referenzdichte py. Dieses partielle Differentialgleichungssytem (1)-
{(7) fiir die 7 abhingigen Variablen der Geschwindikeit u, v, w, des lokalen Druckes p,
der potentiellen Temperatur T, des Salzgehaltes S und der Dichte p als Funktion der
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unabhingigen Variablen der Zeit ¢, der geographischen Breite ¢ und Linge A und der
Wassertiefe z (< 0) laft sich im Prinzip numerisch losen, wenn eine Zustandsglei-
chung (7) und Randbedingungen vorgegeben werden. Die Terme F,, F,, Fr und Fg
bezeichnen dabei die Divergenzen der entsprechenden turbulenten Fliisse, die man nach
der Reynolds-Mittelung erhiilt und die z.B. iiber das Austauschkonzept parametrisiert
werden miissen, damit das Gleichungssystem geschlossen ist:

3] . Ju
F, = - ([\M( )(‘)M) + (1) 4, Vi, (9)
F, = g (I"M(z) %) + (=1)" Ay VP, (10)
Fs = 32. ([\'T(;:) —Q—?) + (—1)n+1 Ap yng (12)
mit ' 5 1 g (o
: it v fon
\% = R2 cos?¢ ON + R2cosp O¢ ( ¢ ¢) (13)

(zusitzliche metrische Terme in F, und F, sind vernachlissigt worden). Ky und Apy
bzw. Ky und Ar bezeichnen die vertikalen und horizontalen Austauschkoeffizienten
fiir Viskositit bzw. Diffusivitit. Fiir n = 1 ergibt sich ein harmonischer und fiir n =
2 ecin biharmonischer Reibungsansatz (vgl. z.B. Semtner und Mintz, 1977; Holland,
1978). Statt der numerischen Integration der Gl. 1-7 ist es wegen der unterschiedlichen
Zeitskalen barotroper und barokliner Prozesse in der Praxis sinnvoller, einen barotropen
{externen) und einen baroklinen (internen) Mode einzufithren, die mit verschiedenen
Zeitschritten integriert werden. Dafiir wird die hvdrostatische Gleichung (4) vertikal
integriert

0
p—-p(,::(])-—-P;,+/ gpd: (14)
(Pr, sei der Luftdruck) und eine freie Oberflache (A, ¢, ) durch
plz =0) = gpy¢ (15)

definiert, die klein gegeniiber der Wassertiefe H sein soll. Mit der Definition der Mas-

senfliisse
¢

¢
U ::/ ude: und V ::f vdz (16)
- =N

ergeben sich die prognostischen Gleichungen des barotropen Modes durch Vertikalin-

tegration der Nontinuititsgleichung (3) und der Impulsgleichungen (1) und (2) zu

¢ 1 (3] A B _
ot + Feoso [:’)—A— t 95 0(‘; (1 mc:qﬁ)] = 0, (17)
118 gl R
i— " g ()g = E_—I{ aﬁ',_u_}_‘\', (18)
ot Reosd JA m pmReosé dX g
')1 glff OC A

R 3 m ol do
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y ‘ g ¢ 0dp .

“ = - d: — —— dz d n+1 P err

i [‘” rw Po Rcosd /H ./z 2 +(=1)"" Ay HV(U/H), (20)
- - C _ 0 ap n+l 2n -

! B '/‘—H F(U d M R /H / dz + ) 4"Al v (1 /I[) . (21)

Die horizontalen Austauschterme werden wie im internen Mode parametrisiert. Die
Windschubspannung 7 und die Bodenreibung 77 tauchen nach Einsctzen der Rand-
bedingungen in Gl. 18 und 19 auf, die das Gleichungssystem vervollstindigen. An den
seitlichen Berandungen wird “no slip” fiir Impuls und Isolation fiir die Tracer ange-

nomimen. (')T OS

U=V = o =0. (22)

it ist der Einheitsvektor normal zur Wand. An der Meeresoberfliche (z = 0) gilt:

. du . Ov
Pof\'MaZTA, PoI\'ME-—qu, (23)
. OT as
pUCpI\TE:Qs _~:01 (21)
. 0¢ -

w=on. (25)

Q) sei der GesamtwiirmefluB. Niederschlag und Verdunstung werden vernachlissigt, was
sicherlich eine gute Néiherung im Bereich der westlichen Ostsee darstellt. Am Boden
z = —H) gilt entsprechend:

v ol 0—~ = Tlr?b: (26)

oo, o 27
0z Y0z ! (27)

w O v oIl
 — e e . — 2
Y T Recose 0 R 06 (28)

Die Zustandsgleichung (7) ist den spezifischen Ostseebedingungen angepa8t. (Millero
und Kremling, 1976), indem Salze beriicksichtigt werden, die durch die Fliisse in die
Ostsee gelangen und die die chemische Zusammensetzung des Meerwassers verindern.

Die Bodenreibung ist durch ein Reibungsgesetz zweiter Ordnung parametrisiert (Cox,
198:1):

- ' = [ wncosa — v sine
P = pyey Vur + 02 . (29)
U since + v cosce
mit © = uw{z=-H), v = v(z=—-I) und einem Auslenkwinkel & = 10°%, der die

Ekmangrenzschicht am Boden parametrisiert.

Die prognostischen Gleichungen fiir den internen Mode (1), (2), (5), (6) zusammen
mit den diagnostischen Gleichungen (3), (7), (14) und die prognostischen Gleichungen
fiir den externen Mode (17), {18), (19) sind aul dem Arakawa-B-Gitter (Mesinger und
Arakawa, 1976) diskretisiert und werden asynchron integriert mit einem baroklinen
Zeitschritt At und einem sehr viel kleineren barotropen Zeitschritt Af,. Eine ausfuhr-

re

liche Beschreibung dazu geben Killworth et al. (1989). Ot
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4.1.2 Modellgebiet und Auflésung

Fiir realistische Simulationen ist eine hohe Modellgitteraufidsung erforderlich, die sich
an der Topographie der Schwellen und Engen der Dénischen StraBen orientiert (Abb.
6). Die Breite an der schmalsten Stelle im Oresund in der Nihe der Verbindungslinie
zwischen Helsingor und Helsingborg betrdgt nur ungefahr 4 km. Die Darfler Schwelle
mit einer Tiefe von ca. 18 m trennt die Beltsee vom Arkonabecken. Die im siidlichen
Bereich des (resunds gelegene Drogdenschwelle besitzt eine Tiefe von sogar nur 7m.
Aber nicht nur die Anforderungen durch die Bodentopographie sondern auch durch die
physikalischen Prozesse erfordern eine hohe Auflosung. Horizontale Dichtefronten im
Kattegat und der Beltsee und eine z.T. starke vertikale Schichtung in der westlichen
Ostsee {iberhaupt miissen durch das Modellgitter aufgelost werden. Beispielsweise be-
tragt Mitte Februar 1993 die vertikale Salzgehaltsdifferenz im Arkonabecken nach dem
Salzwassereinstrom zwischen dem oberen homogen durchmischten salzdrmeren Was-
serkorper und dem salzhaltigen Bodenwasser bis zu 13 PSU auf 5m. Deshalb wurde
eine Auflésung des Modellgitters von 1 Seemeile in horizontaler (A¢ = 1/, AX = 27)
und von 3m in vertikaler Richtung gewihlt, was eine deutliche Verbesserung gegeniiber
dem Ostseemodell von Lehmann (1992) darstellt (5 km und 6 m in den oberen 100 m),
aber immer noch nicht ausreicht, um die physikalischen Verhiltnisse itn Oresund zu-
friedenstellend zu beschreiben.

Eine obere Schranke fiir den zugehérigen Zeitschritt liefert das Courant—Friedrichs-
Lewy-IKriteriuin. Hier wurde ein barokliner Zeitschritt von Af, = 120 s und ein baro-
troper Zeitschritt von Aty = 6 s gewihlt.

Die vorhandenen Computerkapazititen erfordern eine Begrenzung des Modellgebie-
tes, welches das Kattegat, die Didnischen Strafien, die Beltsee, das Arkona- und Born-
holmbecken umfafit (Abb. 6). Im Bornholmtief hat das Modell seine maximale Anzahl
von 32 Schichten. Es ist nicht unbedingt notwendig, das Bornholmbecken in der hohen
Auflosung wie die Dintschen Straflen zu behandeln. Trotzdem umfaft das bis auf die
geringe Meridiankonvergenz dqnidistante Modellgitter auch das Bornholmbecken, denn
es soll der gesamte Weg des eingestrémten salzhaltigen Wassers in Simulationen verfolgt
werden. AuBerdem ist es so miglich, die Modellsalztransporte in die Ostsee nicht nur
mit den Datenzeitreihen in den Dénischen Strafien sondern auch mit den zahlreichen
Profilen im mit salzhaltigem Wasser angefiillten Bornholmbecken zu kontrollieren, die
den Endzustand des Salzwassereinstroms dokumentieren, Wegen der ungelosten Pro-
bleme mit der Parametrisierung von Vermischung wnrde von nichtiiquidistanten, der
Bodentopographie besser angepaliten Modellgittern, Abstand genommen.

4.1.3 Bodentopographie

Dic Modelltopographie basiert auf den Daten von Seifert und Kavser (1995). Der Mee-
resboden i Gebiet der Beltsee und des Arkonabeckens wurde mit einer Auflésung
von A¢ =0.5" und AX =1"in 1m Stufen anfgenommen, alle anderen Seegebiete der
Ostsee mit Agd =17 und AX = 27 in Tiefenstufen von 1 m im Tiefenbereich von 1 m
bis 50 m, von 5 m im Tiefenbereich von 50 m bis 150 m und von 10 m im Tiefenbereich
grofler als 150 m. Diese Daten wurden hier benutzt, um eine moglichst genaue Modell-
topographie zu erstellen. Im Bereich der hiheren horizontalen Auflosung wurden die
Daten mit einem Shapirofilter (Shapiro, 1970) 8. Ordnung, 2" mal angewendet, zeilen-
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und spaltenweise gefiltert und zusammen mit den ungefilterten Daten im Bereich der
niederen horizontalen Auflosung auf 3 m-Schichten diskretisiert. Anschliefend wurden
diejenigen Gitterpunkte ausgesondert, die auf dem Arakawa-B-Gitter nicht durch ad-
vektive Terme mit dem iibrigen Modellgebiet verbunden sind.

4.1.4 Offene Randbedingungen

Weil die Integrationszeit sehr viel grifler als die advektive Zeitskala ist, die ein Wasser-
teilehen fiir die Durchquerung des Modellgebietes bendétigt, sind aktive offene Randbe-
dingungen notwendig. Das heifit, im Falle von Einstrom werden gemessene Temperatur-
und Salzgehaltsprofile iiber eine Newtonrelaxation vorgegeben, und im Falle von Aus-
strom ist eine modifizierte Orlanski-Ausstrahlungsbedingung formuliert {Stevens, 1990;
1991).

Dazu werden die Impulsgleichungen (1) und {2) am Rand linearisiert, d.h. T'(¢) und
I'(v) werden vernachlissigt. Die offenen Ridnder sollten daher immer auferhalb von
Gebieten hoher dynamischer Aktivitit, z.B. von Randstrombereichen, liegen. Der Ein-
fachheit wegen (aber nicht unbedingt notwendig) ist die Traceradvektion immer senk-
recht zum Rand gerichtet, und die Reibungsterme werden vernachliissigt, so daB z.B.
an der nérdlichen Berandung fiir GI. (5) gilt:

QI__U-}-CTQZ
a R 06

(30)

falls v oder ¢p positiv sind. Die Korrekturphasengeschwindigkeit cp ist dabei erforder-
lich, weil andernfalls die “upstream”-Diskretisierung des Advektionsterms verhindert,
dafl barokline Wellen im Falle von einwiirts gerichteter Advektion das Modeligebiet
verlassen konnen. Stevens (1990) zeigt an Hand eines Beispiels, wie sich ohne die Kor-
rekturphasengeschwindigkeit \Wellenenergie an den offenen Rédndern aufstaut. er wird
aus der Gleichung fiir ebene Wellen zum vorhergehenden Zeitschritt berechnet (Orlan-
ski, 1976):

aT cp dT
gyl , (31)
o R do¢
also in der diskretisierten Form
-1
o RAG T aroih = Tinr—i i (32)
He = — 4 < ) :
' AT o — T arr—on

JMT bezeichnet. die zonale Koordinate der Randgitterpunkte. Aus Stabilititsgriinden
mufl die Phasengeschwindigkeit durch

RA¢

0<h,, < ——
=Yk = At

(33)
Legrenzt werden. Die finite Differenzenform von Gl. (30) auf dem Arakawa-B-Gitter
lautet dann

n+1 n 1 n n _Tmn
ionre = Tianme _ Crak T Viunr-1k Taarre = Toanr—ik (34)

Y - R Ad

21



Sind v und ¢r beide kleiner gleich 0, also in das Modellgebiet hinein gerichtet, werden
die Tracerwerte am Rand gemif

9r _ _L(p _ o) (35)

at o
mit der Zeitskala o« = 1.2d an Beobachtungsdaten angepaBt. Da nur wenige Profile
an den Modellrindern direkt vorliegen, wurden alle 7.6 d mittlere Profile aus allen zur
Verfiigung stehenden Daten konstruiert, die sich in einer 1° bzw. 2° weiten Box um
den offenen Rand herum im Norden bzw. Osten gruppieren. Diese Vorgehensweise ist
im Bornholmbecken ausreichend, fithrt aber zwangsliufig zu Fehlern am offenen Rand
zum Skagerrak hin, denn dieser liegt genau im Bereich der riumlich und zeitlich stark
veridnderlichen Skagerrak-Kattegat-Front (vgl. die Diskussion in Kapitel 5).

Im FRAM-Modell wird die Stromfunktion am Rand durch die Sverdrup-Relation
vorgegeben (Stevens, 1991). Die Anwendung einer vergleichbaren Bezichung fiir den ex-
ternen Mode ist in der Ostsee nicht moglich. Daher wurden die Oberflichenauslenkun-
gen am nordlichen Modellrand durch die stiindlichen Pegeldaten von Frederikshavn und
Ringhals (Varberg) und am 8stlichen Modellrand durch die Daten von I{ungsholmsfort
und Ustka vorgegeben (vgl. Abb. 7). Dafiir wurde der Mittelwert iiber die gesam-
te zweijdhrige Zeitreihe von jedem Pegel abgezogen und durch Ergebnisse geodétischer
Untersuchungen von Ekman und Mékinen (1991, 1994) und Ekman (1994) ersetzt (Tab.
5). Das in diesen Arbeiten eingefithrte Hohensystem NH 60 (Nordic Height system
1960) ist auf das Amsterdamer Normalnull NAP (Normaal Amsterdams Peil) geeicht.
Die Standardabweichung der mittleren Wasserstandsdifierenz zwischen zwei Pegeln in
mm ergibt sich aus der Quadratwurzel der Entfernung entlang der Nivellierungslinie
auf Land in km. Die Wasserstandsdifferenz zwischen Varberg und Frederikshavn be-
trigt also 9.7cm mit einem Fehler von 2.5 em (Ekman 1994, pers. Mitteilung). Dieses
Ergebnis 148t sich nicht durch einen mittleren geostrophischen Transport iiber den ge-
samten Querschnitt des Kattegats aufgrund des festlindischen Abfluies erkliren, der
nur eine Wasserstandsdifferenz von ungefihr 0.6 ein bewirken wiirde (bei einer mittle-
ren Wassertiefe zwischen Varberg und Frederikshavn von 30 m), sondern stellt vielmehr
das barokline Signal des transienten Baltischen Stroms dar (vgl. Romell und Stige-
brandt, 1985). Der von Ekman und Makinen (1991) angegebene mittlere Wasserstand
fiir Kungsholmsfort ist fraglich,

AuBerdem wurden die Pegeldaten nach der von Krauss (1966) beschriehenen Metho-
de gefiltert, wm die Energic aller Perioden bis 214 sowie das Signal der O,-Tide ans
den Spektren zu entfernen. Damit sind die Signale aller in der Ostsee mit deutlichen
Amplituden vorkommenden Gezeiten nicht mehr in den Beobachtungsdaten enthal-
ten (Magaard und Krauss, 1966}, denn die Perioden der halbtiglichen und téglichen
Partialgezeiten betragen fiir das Jahr 1958 12004 (Sy), 12424 (M), 23.934h (Ky)
und 25.82 i (0y). Die Oberflachenauslenkungen entlang der Verbindungslinie zwischen
zwel Pegeln wurden linear interpoliert. Damit sind die Transporte iiber die offenen
Réinder noch nicht automatisch festgelegt, sondern ergeben sich erst im Zusammen-
hang mit den Auslenkungen an den benachbarten Gitterpunkten im Modellinneren des
Arakawa-B- Gitters,

Alternativ dazu ist auch eine Randbedingung fiir die Oberfliichenauslenkung denk-
bar, die derjenigen (iir Temperatur und Salzgehalt entspricht, also einer Orlanski-
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Tabelle 5: Mittlere in den Randbedingungen berticksichtigte Wasserstiinde und geodili-
sche Ergebnisse von Fkman und Mikinen (1991, 1994) und Ekman (1994} in cm. Ein
Querstrich kennzeichnet dabei einen im Modell nicht vorgeschriebenen oder in der Li-
teratur nicht angegebenen Pegel. Die Literaturwerte sind ungefihr nach der Position
an westlicher oder éstlicher Berandung geordnet.

| Pegel ” Modelll Literatur
Frederikshavn - 111 - 111

Smiégen - - 5.6
57.500°N, 11.867°0 -39 -
Ringhata (Varberg) - -1.4

Aarhus - -9.0

Hornhaek - - 4.5

Kobenhavn - - 1.2

Slipshavn - - 54

Korser - -28
Gedser - -141
Klagshamn - 2.2
Simrishavn (Ystad) - 45

Kungaholms{ort - {1.0)
56.200° N, 17.133°0 3.0
Olands norra udde - 7.0

Ustka 2.0 -

Ausstrahlungsbedingung im Falle von Ausstrom {Gl. 30 mit v = 0) und einer New-
tonrelaxation im Falle von Einstrom (Gl. 35). Eine Ubersicht iiber verschiedene offene
Randbedingungen in einem barotropen Modell gibt Chapman (1985). Allerdings teste-
te Chapman nur Randbedingungen, die im Falle von Einstrom nicht die Information
aus Beobachtungsdaten nutzen. Experimente mit dem regionalen Ostscemodell ha-
ben jedoch ergeben, dafl mit dieser Formulierung der Randbedingung ein verstirkter
Volumentransport in die Ostsee verbunden ist und an den Réndern numerische Insta-
bilitdten auftreten, die durch den Widerspruch zwischen innerer Losung und duflerer
Vorgabe an benachbarten Gitterpunkten bedingt sind. Eine Verbesserungsmoglichkeit
der Randbedingung fiir die Oberflichenauslenkung wird in Kapitel 5 beschrieben.

4.1.5 Startfelder

Aus den Profilen des in Napitel 3 beschriebenen Datensatzes wurde mit Hilfe der ob-
jektiven Analvse (Hiller und Wése, 1983) ein Startfeld fiir Temperatur und Salzgehalt
fiir Oktober 1992 konstruiert. Dabei wurden 229 Profile verwendet, die zwischen dem
2. Qktober und dem 6. November gemessen worden sind. Entsprechend der zeitlichen
Verteilung der Daten (Abb. 5) sind weitere objektiv analysierte Felder fiir die Monate
Februar, Mirz, April, Mai und Juni 1993 erstellt worden. Da die Profile fiir die Analy-
sen jeweils einem Zeitintervall bis zu 4 Wochen entnommen worden sind und rdumlich
ungleichmiBig verteilt sind, wurden Kovarianzldngen von 80 bis 100 £m benutzt, so
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daB diese Felder relativ glatt sind und lediglich einen mittleren Zustand wiedergeben.
Trotzdem sind sie als Startfelder den klimatologischen Monatskarten fiir die Ostsee
{Lenz, 1971; Bock, 1971) vorzuziehen, weil die Salzgehaltsverteilungen in der westlichen
Ostsee sowoh!l vor als auch nach dem Salzwassereinstrom stark vem klimatologischen
Mittel abweichen. AuBerdem wird so auch den zwischenjihrlichen Abweichungen vom
mittleren Jahresgang der Temperatur Rechnung getragen.

4.1.6 Meteorologischer Antrieb

Angetrieben wird das regionale Ostseemodell durch 6stiindliche Windfelder und Bo-
denluftdruckgradienten aus dem Europamodell des DWD. Die Windschubspannung
wird aus der Windgeschwindigkeit in 10m Hohe nach Large und Pond (1981} be-
rechnet. Schon Kielmann {1981) zeigte, daBl der horizontale Luftdruckgradient allein
Wasserstandsschwankungen mit einer Amplitude bis zu 20em und mit einer Periode
im Bereich von Stunden bis Tage in der Ostsee verursachen kann und deshalb nicht
vernachlissigt werden darf. Auf saisonalen und lingeren Zeitskalen wird der atmo-
sphirische Luftdruck vergleichsweise immer wichtiger.

Aus den vom DWD zur Verfiigung gestellten synoptischen Beobachtungsdaten wur-
den am HM Kiel tigliche Verteilungen u.a. der Meeresoberflichentemperatur fiir die
gesamte Ostsee fiir 1992 und 1993 erstellt (Bumke 1995, pers. Mitteilung). Die da-
bei verwendete Interpolationsmethode ist bei Bumke und Hasse (1989) beschrieben.
In Ermangelung zuverldssiger Daten der Wiarmefliisse an der Meeresoberfliche wurde
die Temperatur der ersten Modellschicht iiber einen Newtonrelaxationsterm mit einer
Zeitskala von 12 A an die analysierten Karten angepafit. Wie schon erwiahnt, wurden
Niederschlag und Verdunstung vernachlissigt.

4.1.7 Bodenreibung

Die Parametrisierung der Bodenreibung im Modell (Gl 29) tragt der Rauhigkeit der
Topographie Rechnung, die nicht durch das Modell aufgelést wird. Da der akkumulier-
te Transport in die Ostsee withrend des Salzwassereinstroms recht gut bekannt ist (vgl.
Matthius et al. (1993) oder Jakobsen {1995)), lafit sich der Bodenreibungskoeffizient. ¢,
durch den Modell-Daten--Vergleich bestimmen (e, = 0.5 x 1073). Voraussetzung dafiir
ist, daf die kritischen Querschnitte exakt mit den tatsichlichen iibereinstimmen (s.1.).

4.1.8 Horizontaler Austausch

Die horizontalen Austauschterme fiir Viskositit und Diffusion haben die Bedeutung,
kleinskalige Prozesse zu parametrisieren, die nicht durch das Modellgitter aufgelist
werden. Da das Modell jedoch mit einer Gitterweite von 1 sm wirbelauflisend ist (der
interne Rossbyv-Radius in der Ostsee betrdgt 2.5 — 10&km (vgl. Aitsam und Elken,
1982; Fennel et al., 1991) ), ist die horizontale Reibung im wesentlichen nur fiir die
numerische Stabilitdt notwendig und sollte daher so klein wie moglich gewihlt werden.
Unter Bedingungen mit moderatem meteorologischem Antrieb sind die horizontalen
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Reibungsterme in den Impuls- und Tracer-Erhaltungsgleichungen (1), (2) und (5), (6)
zu vernachliassigen. Aber im Falle von Stiirmen, z.B. im Januar 1993, ist die horizontale
Reibung notwendig, um die Liésung zu stabilisieren.

Werden konstante Austauschkoeffizienten Ax; und Ar in Verbindung mit harmo-
nischer Reibung (n = 1) in Gl. 9-12 gewihlt, ist die durch die Stabilititsforderung
notwendige Reibung jedoch so groB, daf die Salzgehaltssprungschicht nach wenigen
Monaten Integration zerstort ist. Da die Modellosung bei geringer gewithlter horizon-
taler Reibung oft an den Fronten instabil wird, die sich im Zusammenhang mit dem
Salzwassereinstrom im Januar 1993 in der Beltsee und am Siidausgang des Oresunds
bilden, liegt die Vermutung nahe, daB das nicht positiv definite Advektionsschema, wel-
ches aufl zentralen DifTerenzen beruht, Ausloser fiir die Instabilititen ist. Tatsdchlich
werden “Uberschiefler” im Salzgehalt beobachtet, wie sie z.B. von Farrow und Stevens
(1993) beschrieben worden sind, d.h. stromabwérts hinter den Fronten nimmt der Salz-
gehalt unrealistisch ab. Um solche Effekte zu unterbinden, sind in der Literatur eine
Reihe von alternativen Advektionsschemata entwickelt und getestet worden (2.B. Ger-
des, 1988; Gerdes et al., 1991; Farrow und Stevens, 1995; Hecht et al., 1995). Das von
Gerdes (1988) im GFDIL-Modell untersuchte FCT-Schema {“flux-corrected transport
algorithm™) hat jedoch den Nachteil, da8 sich die Rechenzeit des Modells insgesamt ver-
doppelt. Da der Einbau so rechenzeitaufwendiger Algorithmen in dem hochauflésenden
Modell der westlichen Ostsee nicht mdoglich gewesen wire, wurde das vergleichsweise
einfache Schema von Farrow und Stevens (1993) getestet, welches aus dem eindimen-
sionalen Advektionsschema von Leonard (1979) hervorgegangen ist. Dabei zeigte sich,
dafl zwar die Temperatur- und Salzgehaltsfelder glatter werden, die explizite horizon-
tale Reibung jedoch nicht reduziert werden kann. Selbst durch die Implementierung
des einseitigen “upstream”-Schemas mit hoher impliziter Diffusion, welche vom Betrag
der Advektionsgeschwindigkeit abhidngt, konnte die explizite Reibung nicht wesentlich
verkleinert werden. Das Advektionsschema scheint also nicht primar fiir die numeri-
schen Instabilititen bei starkem Wind verantwortlich zu secin. Allerdings wurde ein
Enstrophie erhaltendes Schema nicht getestet.

Die tatsiichliche Ursache ist offenbar die rauhe Bodentopographie im Modell. Mit zu-
nehmender Modellgitterauflosung werden die Gradienten der Topographie grofler, weil
in den Dénischen Straffen feinere Strukturen beriicksichtigt werden. Dadurch werden
aber die numerischen Storungen auf Gitterskala groer (Beckmann et al., 1994), die im
Zusammenhang mit der numerischen Diskretisicrung der Vertikalgeschwindigkeiten im
GFDL-Modell stehen. Zusitzlich wird bei hoherer Auflosung die in den diskretisier-
ten Gleichungen implizit vorhandene numerische Reibung kleiner, so daB eine explizite
Glattung auf Gitterskala mit Hille eines geeigneten Reibungsansatzes erforderlich wird,
Diese sollte auf grioferen Skalen klein sein, damit die Wirbeldynamik und die Entwick-
lung von Fronten nicht unterdriickt und die vertikale Dichteschichtung nicht aufgelost
wird. Daher wurde ein biharmonischer Ansatz (n = 2) mit .1y = 1.3 x 108 emts™!
und Ar = 0.65 x 10" em*s~! verwendet, wobei Ay und Ay mit der Tiefe linear abklin-
gen. Vergleichbare Austauschkoeflizienten fiic harmonische und biharmonische Reibung
erhilt man {iber die Beziehung

1
1 Aarrn=1 (AzT)E. (36)

Dabei ist Ax der horizontale Gitterabstand, also Ax = 1 sm. Entsprechende harmoni-

AMTn=2 =
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sche Austauschkoeffizienten an der Oberfliche wiren also Ay = 1.6 x 108 em?s™
Ar = 0.8 x 105 em?s~1.

Zur Stabilisierung der offenen Réinder ist eine Reibungszone erforderlich, was sich mit
dem Ansatz der biharmonischen Reibung nicht realisieren lieB, weil die Lésung instabil
wurde. Daher wurde ein harmonischer Reibungsterm mit Ay = 3.0 x 10° em?s~! und
Ap = 1.0 x 10°em?s™! dazu addiert, der im Modellinneren klein ist im Vergleich zur
biharmonischen Reibung, an den offenen Rindern aber linear um einen Faktor 40 auf
einer Distanz von 10 Gitterpunkten anwéchst.

Da diese Konstruktion aufwendig und daher unbefriedigend ist, wurden andere ska-
lenselektive Ansitze fiir die horizontale Reibung getestet, z.B. harinonische Reibung
mit Austauschkoeffizienten, die von der relativen Vorticity abhdngig sind (Lehmann,
1995), oder die dazu dhnliche Formulierung von Rosati und Miyakoda (1988), bei der die
Austauschkoeflizienten von der lokalen Deformationsrate abhingen. Allerdings konnten

auf diese Weise keine besseren Ergebnisse erzielt werden.

Fiir Vergleichszwecke wurde eine Version des hier beschriebenen Modells mit ei-
ner Aullosung von 2 sm und 6 m und einer geglitteten Bodentopographie betrachtet
(cp = 107%). Da die Zeitschritte At = 300 s und Af, = 15s betragen, 148t sich mit
dieser Version Rechenzeit von ungefihr einem Faktor 20 sparen. In diesem Fall wurden
gute Resultate mit harmonischer Reibung erzielt, wobei konstante Austauschkoeffizi-

enten von Ay = 4.0 x 103 em?s™! und Ar = 2.0 x 10° em?s~! verwendet worden sind.

4.1.9 Vertikaler Austausch

Die vertikale Reibung hat grundsitzlich eine andere Bedeutung als der horizontale
Austausch, denn es miissen physikalische Prozesse in der Vertikalen parametrisiert
werden. Je nach Jahreszeit und Eintrag von Windenergie werden die oberen Schichten
im Ozean durch turbulente Vermischung gekennzeichnet, wihrend auf der anderen Seite
die Diffusion in der Haloklinen sehr klein ist. Die vertikalen Austauschkoeflizienten
Kyr und R'r verandern sich daher von der Meeresoberfliche bis hin zum Boden des
Bornholimbeckens wun mehrere Grofienordnungen. Dies wird in erster Niherung durch
einen einfachen Richardsonzahl-abhingigen Ansatz beriicksichtigt (Pacanowski und
Philander, 1981). Hier wird

Ry =175/(1+10x R*P+1.0 und Ar=20/(1+10 x Ri)*2+0.01  (37)

benutzt (Kyy, Kp in em?/s), wobei Ri die Richardsonzahl bezeichnet. Eine verbesserte
Parametrisierung der turbulenten Vermischung wird in Kapitel 8 vorgestellt.

4.1.10 Parametrisierungen der Konvektion

Wegen der hvdrostatischen Approximation (Gl. 1) ist eine Parametrisierung der Non-
vektion notwendig, Tn der Literatur werden im Zusammenhang mit dem GFDIL-Modell
verschiedene Ansitze fiir den Fall statischer Instabilitit angewandt:

1. Die Tracer in vertikal benachbarten Gitterboxen werden explizit (Cox, 1981) oder

implizit durch Hochsetzen der Austauschkoeflizienten vermischt (Richtmyer und
Morton, 1967).
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2. Die Tracer in vertikal benachbarten Gitterboxen werden lediglich ausgetauscht,
solange bis die Wassersiule zu jedem Zeitschritt stabil ist.

3. Durch die instabile Schichtung wird in einem Turbulenzmodell turbulente ki-
netische Energie erzeugt, so dafl groflere Austauschkoeflizienten fiir Impuls und
Tracer implizite Vermischung verursachen.

Hier wurde die 2. Konvektionsparametrisierung benutzt, weil sie beim Salzwasserein-
strom die geringste vertikale Vermischung entlang des Salzgehaltsgradienten verursacht
und das eingestromte salzreiche Bodenwasser ain wenigsten verdiinnt. Allerdings sind
die Unterschiede nicht sehr grof}, weil der horizontale Austausch ebenso zu unrealisti-
scher numerischer Vermischung fiihrt.

4.2 Modellergebnisse
4.2.1 Der Salzwassereinstrom im Januar 1993

Im folgenden werden einige Modellergebnisse fiir den Salzwassereinstrom im Januar
1993 gezeigt und mit den vorhandenen Daten verglichen. Die Integration des Modells
beginnt am 1. September 1992 mit u = v = ¢ = 0. Withrend der ersten fiinf Tage wichst
der meteorologische Antriely und die Oberflichenauslenkungen an den offenen Rindern
linear von 0 auf die jeweiligen realistischen Werte an. Da die Windgeschwindigkeiten
im September relativ klein sind, eignen sich die ersten 30 Tage gut zur Anpassung des
Dichtefelds an die Modelldynamik.

Ende Dezember 1992 und zu Beginn des Jahres 1993 ergibt sich cine ausgeprégte
Ausstromlage mit niedrigen Salzgehalten in den Dénischen Straflen und einem ans-
geprigten, scharf abgegrenzten Baltischen Strom vor der schwedischen Westkiiste, In
Abb. 8 sind die Oberflichenstromungen am 30. Dezember und in Abb. 9a die Ober-
flichensalzgehalte am 4. Januar wiedergegeben. Nach dem Einsetzen von starken west-
lichen Winden verschieben sich die Salzgehaltsfronten in Richtung des Arkonabeckens.
Die zeitliche Abfolge des Salzwassereinstroms ist in Abb. 9 und 10 dargestelit. Am 16.
Januar wird die Beltsee mit salzhaltigem Wasser aufgefiillt, und am 25. Januar erreicht
der Einstrom seinen Hohepunkt mit maximalen Salzgehalten auf der Darfer Schwelle.
Schliefilich bewegen sich die Fronten drei Tage spiiter wieder zuriick in Richtung des
Kattegats.
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Abbildung 8: Oberflichenstromungen im regionalen Modell am 30. Dezember 1992.
Lediglich jeder 2. Geschwindigkeitsvektor auf dem Modellgitter 1st durgestellt.
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Abbildung 9: Oberflichensalzgehalte in PSU im regionalen Modell: (a) 4. Januar 1993
(oben), (b) 16. Januar 1993 (unten).
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Auf der Drogdenschwelle wird zwischen dem 6. und 27. Januar ein mittlerer Salz-
gehalt von 26.75 PSU beobachtet (Hékansson et al., 1993). Ein Vergleich gemessener
Salzgehalte in 5 m Tiefe an der Verankerung Oskarsgrundet mit den simulierten Salz-
gehalten der 2. Modellschicht zeigt Abb. 11a. Die Ubereinstimmung ist sehr gut. Auf
der Darfler Schwelle werden maximale mittlere Salzgehalte zwischen dem 26. und 28.
Januar von ungefahr 22 PSU beobachtet (Matth&us et al., 1993), die auch im Modell
erreicht werden (Abb. 11b). Allerdings ist der mittlere Salzgehalt in dem gezeigten
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Abbildung 11: (a) Salzgehaltsmessungen in 5m Tiefe auf der Drogdenschwelle/Oskars-
grundet {dicke Linie) im Vergleich zu Modellergebnissen (diinne Linie) von Oktober
1992 bis Mai 1993. (b) Der arithmetisch gemittelte Salzgehalt, berechnet aus den Mes-
sungen in Tm, 17m und 19.5m auf der Darfer Schwelle (dicke Linie), im Vergleich

zu Modellergebnissen (diinne Linie).
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Modellexperiment vor dem Einstrom im Dezember und nach dem Einstrom im Mérz
zu hoch.

Das Modell zeigt im Laufe der weiteren Integration, wie das Arkonabecken mit salz-
haltigem Wasser aufgefiillt wird. MeBdaten gibt es dafiir direkt nicht. Lediglich an Hand
einiger Schnitte zwischen dem 20. und 28. Januar iiber der Darfler Schwelle wird das
Uberstromen in Messungen festgehalten (ohne Abb.). Die Vertikalstruktur des Salz-
gehalts iiber der Darfler Schwelle wird von dem Modell wegen seiner vergleichsweise
hohen vertikalen Auflosung im Gegensatz zu anderen grobauflosenden Modellen relativ
gut wiedergegeben (vgl. Abb. 5 bei Huber et al., 1994).

Nach dem Uberstréomen der Schwellen findet eine Abldsung des eingestrémten Was-
sers von den Isolinien der Topographie nérdlich vom Kap Arkona statt. Je nach dem
lokalen meteorologischen Antrieb (der nicht genau bekannt ist, weil die Winddaten des
grobauflésenden Europamodells fehlerhaft sind) und je nach der verwendeten Reibungs-
parametrisierung (vgl. Kapitel 8) schniirt sich in einigen Experimenten am 28. Januar
ein salzhaltiger Wirbel ab (Abb. 12). Dieser Wirbel iiberlagert salzhaltiges Wasser, das
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Abbildung 12: Modellsalzgehalt in PSU im Arkonabecken in 7.5 m Tiefe am 28. Januar
1993.

einige Tage zuvor eingestromt ist und das Bodenwasser des Arkonabeckens bereits er-
neuert hat. In einem Vertikalschnitt des Salzgehalts durch das Arkonabecken (Abb. 13)
wird die zeitliche Bewegung des Wirbels deutlich (Abb. 14). Unter dem Einflul der
Schwerkraft bewegt sich der Wirbel entlang der geneigten Isohalinen in Richtung Born-
holms Gatt, wo er sich ungefihr fiinf Tage spéter auflost. Der Einstrom des salzhaltigen
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Abbildung 14: Vertikalschnitte des Modellsalzgehalts in PSU durch das Arkonabecken:
(a) 28. Januar (oben), (b) 1. Februar 1993 (unten).
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Wassers iiber die Darler Schwelle und Drogdenschwelle in das Arkonabecken ist also
grofer als der Abflul durch das Bornholms Gatt, so dafl die Halokline im Arkonabecken
fiir einige Tage angehoben wird. Daher wird ein Teil des salzhaltigen Wassers, das sich
nach dem 27. Januar noch iiber der Erhebung der Darfler Schwelle im Arkonabecken
befindet, in den ersten Tagen der nachfolgenden Ausstromphase wieder iiber die Dar-
fer Schwelle zuriick in die Beltsee transportiert und geht damit fiir die Erneuerung des
Tiefenwassers der Ostsee verloren (vgl. auch Matthaus und Lass, 1995).

Das Ablaufen des salzhaltigen Wassers aus dem Arkona- in das Bornholmbecken
zeigt ein Vertikalschnitt aus dem Modell vom 3. Februar (Abb. 15). Wéhrend die

9.0 11.0 13.0 15.0 17.0 19.0 21.0 230 250 27.0

Abbildung 15: Vertikalschnitt des Modellsalzgehalts in PSU vom Fehmarnbelt zur Stol-
per Rinne durch das Arkona— und Bornholmbecken vom 3. Februar 1993. (Die Positio-

nen der Profile wurden in Anlehnung an den unten beschriebenen, gemessenen Schnitt
in Abb. 17 gewdihit.)

grobauflésenden Modelle des Nordatlantik, die in z-IKoordinaten diskretisiert sind, das
Uberstrémen von Schwellen nicht richtig simulieren kénnen (vgl. Dosscher, 1994; Beck-
mann und Ddscher, 1996), ist in dem regionalen Ostseemodell dieser Proze§ durch die
héhere Auflosung besser dargestellt. Die geostrophischen Strémungen quer zur Front,
die in den Nordatlantikmodellen eine Stabilisierung der Front verursachen, kénnen das
Ablaufen aus dem Arkonabecken nicht verhindern. Eine zu starke Verdiinnung des Bo-
denwassers findet allerdings auch hier statt, die im wesentlichen von der horizontalen
Diffusion verursacht ist, wie oben diskutiert wurde. Der Mechanismus, der im Modell
das schwere Wasser den Hang ins Bornholmtief hinunterlaufen 148t ist eine Folge von
horizontaler Advektion und vertikalem Vertauschen der Tracer in iibereinanderliegen-
den Gitterboxen, welches entsprechende Vertikalgeschwindigkeiten parametrisiert.
Mitte Februar ist das Salzwasser bis auf eine diinne Bodenschicht vom Arkona-
becken in das tiefere Bornholmbecken abgeflossen (Abb. 16), wo es sich unter das
alte, salzirmere und daher leichtere Bodenwasser schiebt, welches dabei angehoben
wird und z.T. das Bornholmbecken durch die Stolper Rinne verldfit. Mit einer Sattel-
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Abbildung 16: Vertikalschnitte des Salzgehalts in PSU vom Fehmarnbelt zur Stolper
Rinne durch das Arkona— und Bornholmbecken, aufgenommen zwischen dem 14. und
17. Februar 1993: (a) Daten (oben), (b) Modell (unten).

tiefe von 65 m stellt die Stolper Rinne eine Verbindung zum Gotlandbecken her. Das
neue Bodenwasser gelangt jedoch nicht bis in das Gotlandbecken. Die gute Uberein-
stimmung der Modellergebnisse mit gemessenen Profilen wird deutlich. Die Lage des
Schnitts in Abb. 16 wird in der Stationskarte in Abb. 17 gezeigt. Der mittlere Salzgehalt
des Bodenwassers im Bornholmbecken steigt von ungefdhr 15 PSU auf iiber 18 PSU an
(vgl. Dahlin et al., 1993). Da die Schichtung im Bornholmbecken durch die Profildaten
vor und nach dem Salzwassereinstrom bekannt ist, stellt die zeitliche Entwicklung des
Modellsalzgehalts im Bornholmtief einen wichtigen Test sowohl fiir die Salztransporte
iiber die Schwellen im Modell als auch fiir die Vermischung im Arkonabecken dar.
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Abbildung 17: Stationskarte fir den in Abb. 16 gezeigten Schnitt durch das Arkona-
becken.

4.2.2 Geschwindigkeiten und Transporte in den Dianischen Strafien

Da die Oberflichenaustenkungen an den offenen Réndern durch Pegeldaten vorgeschrie-
ben werden, ist es nicht verwunderlich, daB8 die Transporte durch die Dinischen Stra-
Sen relativ gut simuliert werden. Ein Problem taucht allerdings durch die sehr rauhe
Bodentopographie auf, so dall die Geschwindigkeiten im Modell nicht automatisch mit
den Messungen iibereinstiminen. Die Wassertiefen auf Tracerpunkten im GFDIL-Modell
werden durch die Bodentopographiedaten definiert und sind ganzzahlige Vielfache der
vertikalen Schichtdicke. Die Wassertiefen auf Geschwindigkeitspunkten werden durch
die Bildung des Minimums von vier benachbarten Tiefen auf Tracerpunkten berech-
net. Im Falle einer rauhen Bodentopographie ist also das durch die Tiefen aul Ge-
schwindigkeitspunkten aufgespannte Volumen kleiner als das urspriingliche Volumen
der Bodentopographiedaten. Der fiir Volumentransporte relevante Modellquerschnitt
bei Sprogs im Grofien Belt, der die Position der Verankerung SBF07 schneidet, ist da-
her fast win einen Faktor 2 zu klein. Da die Transporte im Modell durch die Vorgabe der
Oberflichenauslenkungen richtig sind (bei korrekter Einstellung des Bodenreibungsko-
effizienten c¢;), miissen die Geschwindigkeiten notwendigerweise zu grof sein. In einer
neueren Version des regionalen Ostseemodells wurde die Bodentopographie so geiindert,
daf die Modellquerschnitte auf Geschwindigkeitspunkten iin Groflen Belt mit den von
Jacobsen (1986) angegebenen gemessenen Querschnitten iibereinstimmen. Dafiir wur-
den die gefilterten Daten im Bereich der héheren horizontalen Auflésung in der Beltsee
als Wassertiefen auf Geschwindigkeitspunkten interpretiert und die Tiefen auf Tracer-
punkten durch Bildung des Maximums von vier benachbarten Tiefen auf Geschwin-
digkeitspunkten ermittelt. Zusammen mit den unverinderten Daten im Bereich der
geringeren Aulflésung diente diese so verdnderte Topographie auf Tracerpunkten dem
Modell als Eingabe. Leider sind die bei der anschlieenden Minimumsbildung berechne-
ten Tiefen auf Geschwindigkeitspunkten natiirlich nicht unbedingt mit den urspriing-
lichen Daten identisch. Durch eine VergréBerung der Bodenreibung (¢ = 3 x 1073)
erhdlt man realistische Transporte und Geschwindigkeiten {Abb. 18), die im Vergleich
zu anderen Modellen bemerkenswert sind (vgl. z.B. Abb. 7.4.2 bei Lehmann, 1992).
Die Nettosalztransporte sind in beiden Modellversionen ungefihr gleich grof}, weil die
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Abbildung 18: Nord-Siid-Komponente der Stromungsgeschwindigkeit in verschiedenen
Tiefen an der Verankerungsposition SBFO7 im Groflen Belt, aufgenommen 1m Novem-
ber und Dezember 1992: (a) Daten, (b) Modell.

kleiner, die Querschnitte fiir die Fliisse der Tracer jedoch in der neueren Version grofier
werden. Allerdings ergaben sich zuniichst Stabilitatsprobleme wihrend des Salzwasser-
einstroms im Januar 1993, so daB die meisten Experimente mit der in Abschnitt 4.1.3
beschriebenen Bodentopographie gerechnet worden sind.

Eine Reihe von Vertffentlichungen, die auch in der Einleitung angesprochen wurden,
beschiltigen sich mit den physikalischen Prozessen in den Dénischen Strafien. Dabei
werden oft Annahmen iiber Termbalancen in dem Gleichungssytem (17)-(19) gemacht,
um die Transporte in den Dénischen Strafen oder in anderen Meeresstrafien durch
einfachere Relationen berechnen zu kénnen. Werden die IKugelkoordinaten in GI. 17-19
durch kartesische Koordinaten ersetzt und die folgenden Annahmen iiber eine Strémung
in einem Kanal parallel zur y-Richtung gemacht (U << ¥7):

e stationdr,
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e linear,
e homogen,

e lokaler Wind und Luftdruck vernachlassigbar,

ergeben sich als Approximationen fir Gl. 18 und 19
I - -2
gHQ-cL =f1 und gHQE’- = LI —('b‘—,.
or dy po ¥ I7?

Die erste Gleichung beschreibt. die geostrophische Niherung, dic in den Dinischen
Strafien unbestritten gilt, und die zweite eine Balance zwischen dem Oberflichengra-
dienten lings zur Strafe und der Bodenreibung. Der Gradient wird i.a. durch eine
Wasserstandsdifferenz A¢ zwischen zwei Pegeln stromaufl und stromably approximiert.
Neben dieser Reibungshypothese wird in der Literatur fiir Meeresstraflen noch das Kon-
zept der geostrophischen und der hydraulischen Kontrolle diskutiert (Pratt, 1991). Die
geostrophische Kontrolle setzt voraus, daf} die Gradienten der Oberflichenauslenkung
lings und quer zur Strafle gleich grof} sind, so daf eine lineare Bezichung zwischen dem
Transport 1" und der Wasserstandsdifferenz A¢ bestiinde. Iin Falle der hydraulischen
Kontrolle wird in Gl. 18 und 19 ecine Balance der nichtlinearen Termne, die in X' und
V" enthalten sind, mit den Lingsgradienten in der Oberflichenauslenkung angenom-
men. Dies wiirde wie in Gl. 38 eine quadratische Beziehung implizieren, obwohl ein
anderer physikalischer Hintergrund bestiinde. Beobachtungen aus dem Gresund (vgl.
Abb. 2 bei Mattson, 1995) zeigen tatsidchlich in erster Nidherung eine Abhidngigkeit
der Transporte von der Wurzel aus der Wasserstandsdifferenz zwischen Kattegat und
Arkonabecken. Die Streuung ist jedoch sehr grof. Lehmann (1992) verglich in seiner
Abb. 7.1.5 die Volumentransporte im GroBen Belt aus dem Modell mit der Wasser-
standsdifferenz zwischen Aarhus und Rodby. Fine einfache lineare oder quadratische
Beziehung liel sich aus seinem Streudiagramm nicht ableiten. Eine Schwierigkeit bei
diesen Untersuchungen besteht darin, dafl wegen der komplizierten Bodentopographie
in den Dénischen Straflen es bei der Berechnung von Wasserstandsdifferenzen genau
darauf ankommt, welche Gitterpunkte im Modell dazu verwendet werden. Aulerdem
ist es offensichtlich, dafl aufgrund der grofien horizontalen Salzgehaltsgradienten in der
Beltsee barokline Effekte nicht vernachlissigt werden diirfen (auf jeden Fall nicht anf
langeren Zeitskalen, vgl. Kapitel 2).

In Fortsetzung der von Savin und Wrauss (1996} mit geschlossenen Modellrindern
durchgefithrten Experimente wurde hier mit Hilfe von Prinzipstudien versucht, die
beim Wasseraustausch durch die Dénischen Meeresstrafien aul Zeitskalen bis zu 30
Tagen dominanten Terme in den GL 18 und 19 zu bestimmen. Dabei wurde eine Ein-
stromsituation erzeugt, in dem die Wasserstandsdifferenz zwischen Kattegat und Born-
holimbecken von 0 beginnend linear mit der Zeit erhoht wurde (A¢ = 40cm in 10d).
Es wurden Experitnente mit einem barotropen, einetn homogenen, einem linearen nund
einem Modell ohne jede Niherungen in den Gl 18 und 19 gerechnet. Piese Vorgehens-
weise hat gegeniiber der Betrachtung von Termbalancen den Vorteil, da das Ergebnis
nicht von der Wahl einzelner Gitterpunkte abhiingt, sondern den integralen Stromungs-
widerstand der Dénischen Straffen als Funktion der angelegten Wasserstandsdifferenz
A¢ wiedergibt. Mit Ausnahme der ersten zwei Tage kann von quasistationiren Bedin-
gungen ausgegangen werden. Die Ergebnisse lassen sich wie folgt zusammenfassen:

(38)
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1. Die hier verwendete Bodentopographie erzeugt ein Transportverhiltnis von un-
gefihr 27% zu 73% zwischen Oresund und Grofem Belt in Ubereinstimmung
mit Beobachtungen (vgl. Jacobsen, 1986) und fritheren Modellstudien (Savin und
Krauss, 1996).

2. Im Modell ist der dominante Term in Gl. 19 die Bodenreibung, der den Gradienten
der Oberflichenauslenkung lings der Strafien balanciert.

3. Weitere wichtige Beitréige stellen die baroklinen und nichtlinearen Terme dar, die
nicht zu vernachléssigen sind (letzterer besonders im Falle von groflem A(). Die
Transportverhiltnisse kénnen sich verschieben.

4. Im Arkona- und Bornholmbecken bilden sich starke zyklonale Wirbel mit ent-
sprechenden Aufwolbungen der Isopyknen (vgl. Sayin und Krauss, 1996).

In Abb. 19 sind die Transporte als Funktion der Wasserstandsdifferenz fiir ein Modell-
experiment ohne N&herungen dargestellt. Nach ungefihr 27d Integration, was einer

) T TS HEO WU NN TR (N TS (N TN S T 1

v .[Svl‘

o
o
(N (i S G S N B R

=1
-
1

-.02 F N T T N N S T VA T G T NN WA T N T W T T U O S S W N O U T
0 3 10 15 20 5 30 35 40

t{dl

Abbildung 19: Transporte durch die Dinischen Straflen in einer prinzipiellen Einstrom-
situation als Funktion der Zeit bzw. der Wasserstandsdifferenz zwischen Kattegat und
Bornholmbecken: (1) Kleiner Belt (geschlossen), (2) Oresund, (3) Grofer Belt (strom-
auf bzgl. des kritischen Querschnitts), (4) Grofler Belt (stromab).
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\Wasserstandsdifferenz von 108 cm zwischen Nord- und Ostrand des regionalen Modells
entspricht, gibt es einen rapiden Abfall im Transport durch den Groflen Belt. Stdlich
des kritischen Querschnitts am Siidausgang des Groflen Belts sind die Transporte und
die Oberflichenauslenkungen durch in die Kieler Bucht abstrahlende Wellen mit grofler
Amplitude gekennzeichnet (Abb. 20). Die Periode dieser Wellen betrédgt ungefihr 5h

> \\

.%

Q

Abbildung 20: Oberflichenauslenkungen im Bereich des siidlichen Grofen Belts nach
30d Integration (Linienabstand: 10¢em).

und die Wellenldnge 5 smn. Ein identisches Experiment ohne die nichtlinearen Terme in
den Impulsgleichungen zeigte dieses Phinomen nicht. Die Transporte wuchsen welter
mit der Wasserstandsdifferenz an.

Unter der Annahme, dall das Modell auch bei grofen A¢ die nichtlineare Physik in
den Dénischen Meeresstrafien richtig beschreibt, 1t sich hier der Schiuf ziehen, daf
im Falle von realistischén Einstromsituationen die nichtlinearen Terme nicht dominant
sind, denn Wasserstandsdifferenzen zwischen Kattegat und Bornholmbecken von iiber
einem Meter, die ldnger als 5h andauern, treten selbst bei den groflen Salzwasserein-
briichen kaum auf.
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5 Die Modellhierarchie

Weil die Dynamik im Modellgebiet sehr stark von der Wasserstandsdifferenz zwischen
Kattegat und Arkonabecken sowie von der hydrographischen Situation im Kattegat
abhingt, miissen die offenen Rinder sorgfiltig behandelt werden.

Die Oberflichenauslenkungen an den offenen Riindern werden durch lineare Inter-
polation zwischen zwei Pegeln an gegeniiberliegenden Kiisten berechnet. Daher ist das
Oberflichensignal von Stromungen senkrecht zu den Modelirindern im allgemeinen
nicht beriicksichtigt, z.B. fichert sich der Baltische Strom an der schwedischen Kiiste
in einigen Fillen auf, bevor er das Modellgebiet verlafit.

Der nordliche Modellrand liegt genau im Bereich der sich vor- und zuriickbewegen-
den Skagerrak-Kattegat-Front (Wattenberg, 1941). Falls die Informationen iiber diese
schnell verinderliche Front nicht in den vorhandenen Daten enthalten sind, werden
falsche Salzgehalte im Fall von Einstrom am Rand vorgegeben. Eine Ausdehnung des
Modellgebiets nach Norden hin war nicht moglich, weil die dafiir erforderliche Rechen-
zeit nicht zur Verfiigung stand. Da das Skagerrak mehr als 600 m tief ist, hitte der
barotrope Zeitschritt verkleinert oder die Bodentopographie verdndert werden miissen.

Eine Moglichkeit, die fehlenden Informationen an den offenen Rindern fiir die Va-
riablen T, S, zu erhalten, besteht in der Einbettung des regionalen hochauflésenden
Modells in ein grobauflésendes Modell fiir die gesamte Nord- und Ostsee. Eines der
zur Zeit am IIM Kiel entwickelten Modelle ist ein Zirkulationsmodell der Ostsee mit
einem kiinstlichen Nordseebecken als Anhang (Lehmann, 1995). Dieses wird im folgen-
den als Modell 1 bezeichnet, wihrend das i vorigen IKapitel beschriebene regionale
Ostseemodell als Modell 2 gekennzeichnet wird. Der Nachteil von Modell 1 liegt in der
geringen Gitterauflosung von 5 km in horizontaler und von Gm in vertikaler Richtung
in den oberen 100 m. Die Bodentopographie der Dinischen Strafien wird daher nur
ungenau wiedergegeben, denn aus numerischen Griinden ist es erforderlich, mindestens
2 Geschwindigkeitsgitterpunkte neben- und iibereinander zu definieren. Die Drogden-
schwelle ist also in diesem Modell 12 tief, und die engste Stelle iin @Oresund bei
Helsingor/Helsingborg ist beziiglich der Volumentransporte 10 km breit. Die notwendi-
ge kiinstliche Erweiterung des Oresunds fiithrt zu einem mittleren Transportverhiltnis
zwischen Groflem Belt und Oresund von ungefihr 1 : 1 {(vgl. Abb. 7.3.2.1 bei Leh-
mann, 1992}, so dafl der Wasseraustausch zwischen Nord- und Ostsee von Modell 1
nicht adiquat beschricben werden kann.

Dieses Auflésungsproblem lafit sich theoretisch durch die beidseitige Kopplung der
Modelle 1 und 2 lésen. Sogenannte genestete Modelle werden im Zusammenhang mit
den Didnischen Strafien oft benutzt, vgl. z.B. Vestedt et al. (1992) oder Huber et al.
(1994). Aber die Unzulidnglichkeiten der Lisung des grobaunflisenden Modells an den
offenen Randern des regionalen Modells verursachen fehlerhafte Volumen- und Salz-
transporte durch die Dinischen Strafen. Ein Problem aller Ostseemodelle ist der nur
unzurecichend hekannte Wind. Die Zirkulation in der Ostsee wird aber unmittelbar
durch die verdnderlichen Windfelder angetrieben. Ein Vergleich des beobachteten Win-
des von der Wetterstation am Kap Arkona it dem Wind des Europamodells wird von
Huber et al. (1991) in deren Abb. 2 gezeigt. Beispielsweise werden die mit dem Salz-
wassereinstrom einhergehenden Orkane im Januar 1993 vom Europamodell drastisch
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unterschitzt. Der zu glatte Modellwind verursacht entsprechende Diflerenzen zwischen
simulierten und beobachteten Wasserstiinden (vgl. z.B. den Modell Daten-Vergleich
fiir den Pegel Safinitz bei Huber et al. {1994), in deren Abb. 3b, oder fiir den Pegel
Viken bei Lehmann (19953), in seiner Abb. 8d). Der fehlerhafte barotrope Antrieb be-
wirkt nicht nur falsche Volumentransporte, sondern auch falsche Positionen u.a. der
Skagerrak-Ivattegat-Front, so dafl miglicherweise die hvdrographischen Bedingungen
am Nordrand des regionalen Modells falsch vorgegeben werden.

Aunfgrund dieser Argumente wurden in einer ersten Niherung Mefidaten anstelle von
Modellergebnissen zur Berechnung der aktiven offenen Randbedingungen verwendet,
wie im vorigen Kapitel beschrichben worden ist. Da im allgemeinen aber nicht geniigend
Daten an den offenen Réindern des regionalen Modells vorhanden sind, bleibt die beid-
seitige Kopplung der Modelle 1 und 2 Ziel der Aktivititen am IfM Kiel im Zusammen-
hang mit BALTEX. Voraussetzung dafiir ist, daf beide Modelle durch Datenassimila-
tion verbessert werden, was zur Zeit aus technischen Griinden noch nicht méglich ist.
Daher wird hier eine vereinfachte Modellhierarchie vorgestellt.

Um den meteorologischen Antrieb zu verbessern, wurden Pegel- und Winddaten in ein
barotropes Modell fiir die gesamte Ostsee it einer relativ geringen Auflésung von 6 sm
(Modell 3) mit Hilfe der adjungierten Methode assimiliert. Die Oberflichenauslenkun-
gen am Modellrand im Kattegat und monatliche Mittelwerte fiir die Fluwassereintriige
{Bergstrom und Carlsson, 1993; 1994) wurden vorgegeben. Eine Auflosung von 6 sm
ist moglich, da in einem barotropen Modell ohne horizontale Reibung Meeresstraen
dargestellt werden konnen, die nur eine Gitterdistanz breit sind. Da die Wassertie-
fen nicht diskretisiert werden miissen, konnen die Querschnitte der Meeresstrafien im
Modell genau den tatsiichlichen angepafit werden.

Das Assimilationsverfahren erlaubt die Optimierung der Modellwindfelder bzw. Mo-
dellwindschubspannungen, die zusammen mit den Oberflichenanstenkungen an den
offenen Rédndern das barokline Modell der westlichen Ostsee antreiben. Dabei wird
wie in dem einfachen Boxmodell, das in Kapitel 2 beschrieben wurde, die entscheiden-
de Annahme vom “barotropic decoupling” gemacht, d.h. die durch Wind und Luft-
druckgradienten verursachten \Wasserstandsschwankungen sind schr viel groBer als die
baroklinen Oberflachensignale. Zu beriicksichtigen bleibt lediglich eine mittlere Was-
serstandszunahme vom Kattegat bis hin zum Bornholmbecken aulgrund der Abnahme
im mittleren Salzgehalt (Tab. 5). Tn diesetn Zusammenhang wird das regionale Modell
in der Version mit der geringeren Gitterauflsung von 2 sm und 6 m verwendet. Die Bo-
dentopographie im Oresund wurde so verdndert, daf der Volumentransport ungefahr
demn des hochauflésenden Modells entspricht.

In den folgenden Kapiteln werden die Assimilationsprozedur und die Ergebnisse der
vereinfachten Modellhierarchie beschrieben. Eine weitere Verbesserung wird durch die
Assimilation von Temperaturprofilen direkt in das genestete regionale Modell der west-
lichen Ostsee erwartet. Dieses Vorhaben wird im Ausblick diskutiert. Abb. 21 fafit die
Strategic der Arbeit zusammen.
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6 Die adjungierte Methode

6.1 Verschiedene Assimilationsverfahren

Fiir die Assimilation von Beobachtungsdaten in numerische Modelle des Ozeans stehen
eine Vielzahl von verschiedenen Methoden zur Verfiigung, die groftenteils urspriing-
lich fiir die Wettervorhersage in der Meteorologie entwickelt worden sind. Einen Uber-
blick geben Ghil und Malanotte-Rizzoli (1991), und eine Zusammenstellung wichti-
ger Literatur zur Datenassimilation in der Meteorologie findet man bei Courtier et
al. (1993). Interessante neuere Anwendungen verschiedener Methoden der Datenassi-
milation sind in dem Tellus-Sonderband 45A (1993} zusammengefafit. Anderson und
Willebrand (1989) geben einen Uberblick iiber Assimilationsmetoden in der Ozeano-
graphie. Grundsétzliche Unterschiede zwischen der Datenassimilation in Meteorologie
und Ozeanographie bestehen hinsichtlich der Motivation (Vor- oder Nachhersage), der
Datenabdeckung und der Physik (réumliche und zeitliche Skalen). Die verschiedenen
Assimilationsmethoden, wie z.B.

¢ das “Nudging”-Verfahren {(Newtonrelaxation),
e das Variationsverfahren mit Hilfe der adjungierten Methode,
e und der Kalman-Filter,

basicren auf unterschiedlichen Annahmen und verfolgen unterschiedliche Ziele, so daf
eine vergletchende Wertung nicht mdoglich ist. Die komplizierteren Methoden haben al-
lerdings den Nachteil, da der Rechenzeitaufwand und Speicherplatzbedarf sehr groB
sein kénnen.

Die Assimilation von Altimeterdaten mit Hilfe des “Nudging”-Verfahrens in ein qua-
sigeostrophisches 3-Schichten-Modell im Zusammenhang mit Zwillingsexperimenten
wurde von Holland und Malanotte-Rizzoli (1991) erfolgreich durchgefithrt. Eine er-
weiterte “Nudging” -Technik im Vergleich zu einem Re-Initialisicrungsansatz wird von
Oschlies (1994) beschrieben.

Die theoretischen Grundlagen der adjungierten Methode sind an verschiedener Stelle
veroffentlicht worden, siche z.B. Le Dimet und Talagrand {1986), Talagrand und Cour-
tier (1987), Thacker und Long (1988). Die Anwendungen der adjungierten Methode
sind sehr zahlreich und sollen daher hier nicht alle aufgelistet werden. Eine Nitherung
der adjungierten Methode im Zusammenhang mit einem Zirkulationsmodell des Atlan-
tiks wurde von Schiller (1993} getestet.

Der Kalman-Filter basiert auf dem statistischen Konzept der optimalen Interpola-
tion {siehe z.B. Ghil et al., 1981). Seine Anwendungen sind schr aufwendig, weil die
Zeitentwicklung der Kovarianzmatrix der Modelifehler berechnet wird. -

Um Pegeldaten in ein barotropes Modell der Ostsee zu assimilicren, mit dem Ziel, die
an der Meeresoberfliche angreifenden Windschubspannungen zu verbessern (Kapitel
7), wurden im Zusammenhang mit dieser Arbeit verschiedene Ansiitze der “Nudging” -
Technik ausprobiert. Das Modell besteht dabei aus den drei Gleichungen (17)-(19) des
Kapitel 4 mit X' =1 = 0. Durch die Vorgabe der Daten fiir die Oberflichenauslenkung
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ist es aus Konvergenzgriinden naheliegend, einen Relaxationsterm mit entsprechender
Zeitskala in GL 17 einzufiigen. Weil aber die Differenzen zwischen Modell und Daten
aufgrund der fehlerhaften Windschubspannungen 7% durch die Impulsgleichungen
und sicherlich nicht durch die Massenerhaltungsgleichung verursacht werden, wiirde
ein solcher Ansatz zu unphysikalischen Ergebnissen fithren. Daher sind lediglich Rela-
xationsterme in den Impulsgleichungen sinnvoll:

d ; I 1,1 1 —nmiod 7 Tobs

U = “Physik” + — 77 ~ ;i (T = {7} . (1)

Ot 0
jt ist dabei eine geeignet gewéhlte inverse Zeitskala. Die optimierten Windschubspan-
nungen 77 ergeben sich nach erfolgter Integration zu

7P = 7med _ oo ((j - ﬁ"bs) , (2)

wobei U Losung der Gl. 1 ist. Abgesehen von der Schwierigkeit, aus den Daten der we-
nigen, an den Kiisten verteilt liegenden Pegelstationen zugehdorige Transporte 0ot zu
berechnen (eine geostrophische Ndherung z.13. ist nicht maoglich), birgt dieser Ansatz
das Problem in sich, daB der Relaxationsterm Fehler in den Windschubspannungen
nicht unbedingt ausgleichen kann, denn die Transporte U sind in der Ostsee topo-
graphisch gefiihrt und miissen die Randbedingungen erfiillen (U = 1" = 0 an der
scitlichen Berandung). Zwillingsexperimente mit diesem Ansatz haben gezeigt, daf die
Felder der optimierten Windschubspannungen 77 vielfach die Struktur der Bodento-
pographie widerspiegeln. Dieser Effekt ist so dominant, daf} das “Nudging”-Verfahren
verworfen und stattdessen die adjungierte Methode verwendet wurde, die iin folgenden
beschrieben werden soll.

6.2 Die prinzipielle Idee der adjungierten Methode
Die adjungierte Methode besteht aus den folgenden 3 Schritten:

1. Die diskretisierten Gleichungen eines numerischen Modells werden in der Zeit
vorwirts integriert:

Uy = H (1, 7)) mit g =™ (n=0,....,N-1). (3)

Dabet bezeichnet u,,; einen Zustandsvektor zum Zeitschritt n + 1, der iiber
eine Vektorfunktion I1 aus dem Zustandsvektor zum Zeitschritt n und einer be-
liebigen, aber endlichen Anzahl M von Kontrollparametern 1, berechnet wird
(m = 1,...,A). Als Kontrollparameter kinnen unbekannte Modellparameter,
wie z.B. Reibungskoeffizienten, Anfangsbedingungen, Randfelder (im Falle von
offenen Randbedingungen) oder Antriebsfelder an der Meeresoberfliche gewiihit
werden. Beispielsweise kennzeichnet hier 7, eine Komponente einer dreidimensio-
nalen Fouriertransformation in Raum und Zeit von Windschubspannungs- (Kapi-
tel 7) oder Nettowidrmefluifeldern. Die Anfangsbedingnngen werden durch einen
Startvektor p®! definiert. Withrend der Tntegration der Modellgleichungen wird
die sogenannte Kostenfunktion J aufsummiert:

7= 2% () O (- ). (1

n
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Dabei ist
C o= ((u— (W) (w - (W) (5)

die Kovarianzmatrix. Der Strich an der Summe bedeutet, dall nur die Terme
fiir die Kostenfunktion in Raum und Zeit aufsummiert werden, fiir die auch
Daten 3 zur Verfiigung stehen. Unter der Annahme einer GauBverteilung
der Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion ist der optimale Zustandsvektor nach dem
Maxtmum-Likelihood-Prinzip durch die Minimierung einer quadratischen IXo-
stenfunktion gegeben (siche z.B. Menke, 1989). Im Falle nicht normalverteil-
ter Daten wiirde man eine andere, nicht quadratische Form der Kostenfunktion
wihlen. Dabei sind alle Arten von Daten denkbar, vorausgesetzt, die zugehori-
ge Variable ldBt sich aus den Zustandsvariablen des Modells berechnen und ist
mehr oder weniger von den Kontrollparametern abhingig. Da die Zustandsva-
riablen nicht unabhingig sind, sondern die Modellgleichungen (3) erfiillen sollen
(diese Forderungen werden als “strong constraints” bezeichnet), nimmt die La-
grangefunktion L folgende Gestalt an

N-1
L [u? A‘l Tm] = J -+ Z Art+1 (ﬂrﬁ-l - -Il (ﬂm Tm)) + AO (QO - usf-art). (6)

n=0

Die Einfithrung der Lagrangemultiplikatoren A hat dabei den Zweck, das Mini-
mierungsproblem mit Nebenbedingungen in ein Problem ohne Nebenbedingungen
zu transformieren, so daf alle Variablen des Funktionals L unabhéngig vonein-
ander variiert werden konnen und nach dem Hamiltonschen Prinzip durch die
Euler-Lagrangeschen Gleichungen bestimmt sind:

aL  adlL.  d 3L ) )
(}_E_{)r,,_aa(d%ru) mit 1, = (U, \, Tm) - (7)

Der letzte Term in Gl 6 muf lediglich beriicksichtigt werden, wenn auch die
Startfelder variiert werden sollen.

. Ein notwendiges Kriterium fiir ein Mintmum der Kostenfunktion ist durch

&L aL

— = — =) n=1,....N 8
o,  duy, ( ) ¥

gegeben., Durch Differenzieren der Lagrangefunktion (Gl. 6) erhéiilt man das ad-
jungierte Modell:

_ 0—11 -1 obsY'
An = An-H ! a_-uﬂ +C (un — U, )
mit Ay = 7' (uy~u®)  (n=N-1,...,0), (9)

das in der Zeit riickwiirts integriert werden mufl und durch die Modell-Daten-

Differenzen angetrieben wird. Die Gradienten der Kostenfuntion werden dabei
simultan berechnet:
aI N—1 OH

0T

An+l ' (10)

n=() arm
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Das heifit, die Gradienten der Kostenfunktion beziiglich der Beobachtungsdaten
werden dem adjungierten Modell vorgegeben, welches daraus die Gradienten der
Kostenfuntion beziiglich der Kontrollparameter berechnet.

3. Mit Hilfe eines Minimierungsalgorithmus, welcher das Verfahren der konju-
gierten Gradienten ausnutzt {Navon und Legler, 1987), wird aus den ermittelten
Werten fiir die Kostenfunktion (Gl. 4) und den zugehdrigen Gradienten (Gl 10)
eine neue Schitzung {iir den Satz von Kontrollparametern berechnet. Hier wurde
eine Fortran-Routine aus der IMSL MATH/LIBRARY benutzt.

Diese 3 Schritte werden iterativ wiederholt, bis die Kostenfunktion minimiert ist. Das
Ergebnis ist eine Schiatzung von Kontrollparametern aus Beobachtungsdaten, die das
Modell verbessern. Bei der Anwendung der adjungierten Methode mit streng giiltigen
Nebenbedingungen wird die entscheidende Annahme gemacht, dafl die Fehler der Mo-
dellvariablen, die durch ungenaue Modellgleichungen entstehen, klein gegeniiber den
Fehlern sind, die durch die Kontrollparameter der ersten Schiitzung verursacht wer-
den. Diese Hypothese ist in vielen Fillen nicht erfiillt und fithrt zu einem Versagen
der adjungierten Methode in der hier beschriebenen Form. Daher kénnen nur Modelle
verwendet werden, bei denen die Modell-Daten-Diflerenzen eindeutig einem Satz von
nicht optimierten KWontrollparametern zugeordnet werden kdnnen.

Der Vorteil der adjungierten Methode liegt darin, daBl bei einer grofien Dimensi-
on M des Parameterraums cine Vorwiirts- und eine Riickwirtsintegration von Modell
und adjungiertem Modell ausreichen, um alle Af Gradienten zu berechnen, wihrend
andernfalls mindestens Af Modellaufe dafiir notwendig wiren.

Eine Erweiterung der Kostenfunktion in Gl. 6 ist durch sogenannte “Penalty”-Terme
z.B. in der Form

1
J= ']ob.s + 5 H[ E vzli_n (11)
n

moglich, die den Funktionenraum der Modellvariablen auf hinreichend glatte Funktio-
nen in Abhdngigkeit der relativen Gewichte ) beschrinken.

Ein eindeutiges Minimum der Kostenfunktion in Gl. 6 fiir die Kontrollparameter exi-
stiert, wenn die Anzahl der Kontrollparameter kleiner als die Anzahl der unabhéingigen
Messungen ist und wenn die Kostenfunktion konvex ist, Lh. falls die Hessische Matrix
der zweiten Ableitungen der Wostenfunktion beziiglich der Kontrollparameter positiv
definit st (Yu und O'Brien, 1993). Im allgemeinen garantiert eine Minimierung der
Kostenfunktion in Gl 6 allein diese Eindeutigkeit der Losung nicht, so dafi das In-
versproblem mathematisch nicht korrekt gestellt ist. Dieses Problem kann durch das
Hinzufiigen weiterer Hintergrundterme in Gl. 6 behoben werden, die die Abweichungen

der Kontrollparameter von gewissen a priori Schitzungen 72 bestrafen:
1 T ~-1 0 .
J = Jops + 5 i Z (Tm - Tm) C (Tm - Tm) . (12)

L4

Beispiele dafiir finden sich hei Yu und O'Brien (1991,1992,1995) und Schiller {1995).

A7



7 Assimilation von Pegeldaten in ein barotropes
Modell der Ostsee

7.1 DMotivation

Ein bei verschiedenen numerischen Modellen der Ostsee mit realistischem Windan-
trieb auftretendes Problem ist die Darstellung von Wasserstandsschwankungen auf der
Zeitskala von Stunden bis Monaten, wie in Abb. 22 dargestellt. Das hier verwendete
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Abbildung 22: Mit einem barotropen Modell simulierte Wasserstande von Hamina (1)
im Vergleich zu stindlichen, ungefilterten Messungen (2) fir Oktober und November
1989.

barotrope Modell mit einem horizontalen Gitterabstand von 5 km unterschatzt i.a. die
Amplituden und ist zeitweise phasenverschoben. Antrieb und Bodentopographie ent-
sprachen dabei Modell 1 {Lehmann, 1992). Es wire denkbar, dafi die Modell-Daten~
Differenzen durch Fehler in den folgenden Punkten verursacht sind:

o Modellphysik,

e Numerisches Verfahren,

Bodentopographie,

Reibung,

e Randbedingung im Skagerrak,
Wind.
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Abbildung 23: Mit einem barotropen Modell simulierte Wasserstinde von Hamina (1)
im Vergleich zu den Ergebnissen des baroklinen Modells 1 (8) fiir Oktober und November
1989.

Modellphysik: Der in Abb. 23 gezeigte Vergleich zwischen den Wasserstinden eines
barotropen (X = ¥ = 0) und eines baroklinen Modells fiir die beiden Monate
Oktober und November 1989 ergibt, dal3 die Unterschiede zwischen den Zeitrei-
hen beider Modelle sehr viel kleiner als die in Abb. 22 gezeigten Modell-Daten-
Differenzen sind. Daher sind einfache barotrope Modelle prinzipiell genauso gut
zur Beschreibung von Wasserstandsschwankungen in der Ostsee geeignet wie Mo-
delle, die die vollstindigen primitiven Gleichungen enthalten.

Numerisches Verfahren: Die rdumliche Diskretisierung der hydrodynamischen
Gleichungen in finite Differenzen ist auf verschiedenen Gittern méglich, die als
Arakawa-A- bis E-Gitter bezeichnet werden. Die Dispersionsrelation eindimen-
sionaler harmonischer Wellen entspricht der analvtischen Ldsung am besten, wenn
das B~ oder C-Gitter verwendet wird (Mesinger und Arakawa, 1976). In zwei
Dimensionen bei veridnderlicher Bodentopographie haben allerdings umfangrei-
che Vorstudien ergeben, dafl bei einer rdumlichen Auflésung grofler als 5 km die
Gitterdispersionsfehler in den Wasserstinden nicht unbedingt zu vernachldssigen
sind. In Abb. 24 sind die stationdren Oberflichenauslenkungen uach siebentigi-
gem konstanten Siidwestwind dargestellt, die sich aus Modelldufen ohne Reibung
it B- oder C-Gitter-Diskretisierung ergeben (Az = 10 &m). Im Falle des B-
Gitters sind 2-Az-Wellen sichtbar. AuBerdem betriigt die Differenz A¢ zwischen
den maximalen Auslenkungen beider Diskretisicrungen ungefihr A¢ = £21 cm.
Da weder horizontale Reibung noch Bodenreibung verwendet wurde, sind die
Differenzen sicherlich grofer als in realistischen Simulationen. Aber auch dort
werden zeitweise erhebliche 2-Az-Storungen auf dem B-Gitter beobachtet.

Die Abb. 25a zcigt eine unter realistischen Bedingungen simulierte Wasserstands-
zeitreihe {iber 20 Tage an dem Pegel Hamina im Vergleich zu Daten, wobei die Mo-
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dellgleichungen auf dem C-Gitter diskretisiert wurden (Az = 5 km). Die in Abb.
25D dargestellten Diflerenzen zu einem B-Gitter-Modellexperiment sind nicht zu
vernachldssigen. Der externe Mode im GFDL-Modell mit freier Oberflache wird
mit einem Prediktor-Korrektor-Verfahren zeitlich integriert, welches die nume-
rische Stabilitdt der getrennten Integrationen von externem und internem Anteil
der Losung mit unterschiedlichen Zeitschritten durch implizite numerische Rei-
bung garantiert, die sich auf alle Moden bis auf den geostrophischen auswirkt.
Alternativ dazu ist die Wah! eines “Euler forward-backward”-Schemas méglich,
das aber im Falle der hier verwendeten realistischen Windfelder und Bodennei-
gungen in einem baroklinen Modell nicht stabil ist. Integrationen mit flachem
Boden und/oder einem barotropen Modell sind dagegen moglich. Vergleicht man
beide Zeitschrittschemata in rein vertikalintegrierten Modellen (mit Bodentopo-
graphie) miteinander, stellt sich erwartungsgeméB heraus, daf der Zeitschritt nur
klein genug gewihlt werden mufl (At < 30s bei Ax = 5 km), damit der Einflufl
des Zeitschrittschemas auf die Losung zu vernachlissigen ist. Die hier beschriebe-
nen Unterschiede zwischen einem B-Gitter— und einem C-Gittermodell sind also
allein auf die riumliche Diskretisierung und nicht etwa auf die Kopplung zwischen
externem und internem Mode oder auf das Zeitschrittschema zuriickzufithren,
wie anfinglich vermutet wurde. Die Frage, welche der beiden rdwmlichen Diskre-
tisierungen bei endlichem Gitterabstand die bessere ist, wird in Abschnitt 7.2
heantwortet.

Bodentopographie: Die Wassertiefen drei verschiedener Datensittze (Kielmann,
1976: Az = 10km; Lehmann, 1992 Az = 5km; Seifert und Kayser, 1995:
Ar = 0.5/1 sm) wurden in Vergleichsexperimenten verwendet und die Ergebnis-
se jeweils mit Pegeldaten verglichen. Vor allem im flachen Bereich der westlichen
Ostsee ergaben sich gravierende Unterschiede durch die Giite der Bodentopogra-
phien. Die Daten von Seifert und Kayser (1995) sind sicherlich die zuverlassigsten,
standen aber am Anfang dieser Arbeit leider nicht zur Verfiigung.

Reibung: Die horizontale Reibung ist in einem barotropen Modell gegeniiber der Bo-
denreibung vernachlissigbar. Fiir die Bodenreibung wurden verschiedene lineare
und quadratische Ansitze ausprobiert. Die Ergebnisse unterschicden sich jedoch
nicht wesentlich. Die Grofen der Reibungskoeflizienten lassen sich bis auf un-
gefithr einen Faktor 2 genau durch das Abklingverhalten von Seiches bestimmen
(Kielmann, 1981). Aus Pegelbeobachtungen hat Neumann (1941) die natiirli-
chen Diamplungsraten aus der Amplitudenabnahme der Seiches bestimmt. Der
wesentliche Unterschied bei der Parametrisierung der Bodenreibung zwischen ei-
nem baroklinen Mehrschichtenmodell und einem vertikalintegrierten Modell liegt
darin, daB die Bodenschubspannung in dem einen Fall von der Geschwindigkeit
in der untersten Schicht und in dem anderen Fall von der mittleren Geschwin-
digkeit abhiingt. Beide Felder konnen stark voneinander abweichen. Daher wurde
von Davies (1988) eine verbesserte Parametrisierung der Bodenschubspannung
in vertikalintegrierten Modellen auf der Basis einer Faltungstechnik {Jelesnian-
ski, 1970) vorgeschlagen. Jedoch zeigte der Vergleich mit konventionellen Bo-
denreibungsansitzen, daf die Oberflichenauslenkungen in beiden Modellen sich
nur geringfiigig voneinander unterschieden (Davies und Jones, 1993). Die Boden-
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Abbildung 25: {a) Mit einem barotropen C-Gitter-Modell iiber 20 Tage simulierte Was-
serstinde von Hamina (1) im Vergleich zu Daten (2). (b) Differenz fiir den gleichen
Integrationszeitraum zwischen dem simulierten Wasserstand von Hamina berechnet ouf
dem B-Gitter und dem entsprechenden auf dem C-Gitter.
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schubspannungen der verbesserten Methode stimmten allerdings gut mit denen
eines dreidimensionalen Modells iiberein. Die gute Ubereinstimmung in Abb. 23
ist ein weiterer Hinweis darauf, daf§ die genaue Formulierung der Bodenreibung
unwesentlich fiir die Simulation von Oberflichenauslenkungen ist. Daher wurden
in dieser Arbeit verbesserte Bodenreibungsansitze nicht weiter getestet.

Randbedingung im Skagerrak: Die in Abb. 22 gezeigte Wasserstandszeitreihe am
Pegel Hamina ist nur wenig von der Formulierung der nérdlichen Randbedingung
im Skagerrak abhingig. Die Pegel im Kattegat und in der westlichen Ostsee, und
damit auch die Transporte durch die Ddnischen Strafien, sind aber entscheidend
von einer solchen Randbedingung beeinfluft. Experimente mit einem barotro-
pen Nord- und Ostseemodell mit realistischer Bodentopographie und offenem
Rand zur Norwegischen See hin (¢ = 0) haben gezeigt, daB es nicht moglich ist,
die Pegel im Kattegat mit den vorhandenen Winddaten ohne die Vorgabe von
Wasserstandsdaten richtig zuu modellieren. Die Vergrofierung des Modellgebietes
durch das Anhéngen eines Nordseebeckens vermag nicht die Windstausituation
im Skagerrak und Kattegat zu verbessern. Die besten Ergebnisse wurden durch
die Vorgabe von Pegeldaten im Kattegat erreicht.

Wind: Verschiedene sechsstiindliche Windlelder standen fiir das BALTEX-Testjahr
1992/93 zur Verfiigung:

1. geostrophische Windfelder aus Bodenluftdruckfeldern des Europamodells,

2. geostrophische Windfelder aus analysierten Bodenluftdruckfeldern der syn-
optischen Daten (Bumke 1995, pers. Mitteilung),

3. Bodenwindfelder aus den Europamodell.

Da es nicht gelang, geecignete Parametrisierungen mit konstanten Koeffizienten
der planetaren Bodenreibungsschicht zu finden, um aus den geostrophischen Win-
den zuverlissige Bodenwinde bzw. Winde in 10 m Hohe iiber der Wasseroberf{liche
berechnen zu kénnen, und da die Windfelder des Europamodells des DAWD zeit-
weise grofle Abweichungen von MefBdaten zeigen {vgl. Abb. 2 bet Huber et al.,
1994), wurde die Annahme gemacht, dafl der gréfite Anteil der Modell-Daten-
Differenz in den Wasserstinden {wie z.B. in Abb. 22) vou den fehlerhaften Wind-
feldern herriihrt, nachdem die Beitriige der anderen, hier diskutierten Punkte
entweder vernachlissigbar oder dureh Verbesserungen reduziert worden sind.

7.2 Eigenschwingungen der Ostsee

Zu klaren bleibt noch die Frage, welche der beiden riaumlichen Diskretisiernngen
(Arakawa-B- oder C-Gitter) im Falle grober Auflosung zu bevorzugen ist. Zuniichst
wurden die munerischen Ldsungen von Eigenschwingungen in einem geschlossenen,
rechteckigen Becken mit flachem Boden mit den Ergebnissen von Rao {1966) vergli-
chen. Im Falle von Rotation ist zwar keine analyvtische Ableitung mehr mdaglich, aber
init Hilfe einer Resonanziteration (Platzman, 1972) oder der numerischen Nonstruk-
tion zweier Siitze orthogonaler Funktionen {Rao, 1966) lassen sich die Lisungen mit
hinreichender Genanigkeit angeben. Abb. 26 zeigt die Abweichungen der mit den hei-
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Abbildung 26: Relative Perioden P[Py der ersten 3 Eigenschwingungen in einem ge-
schlossenen, rechteckigen Becken mit fluchem Boden als Funktion des Gitterabstandes,
berechnet mit expliziten Schemata auf dem Arckawa-B- und C-Gitter im Verhdlinis
zu den Ergebnissen von Rao. 1966 (P).

den numerischen Schemata berechneten Perioden der ersten 3 Eigenschwingungen als
Funktion des Gitterabstandes Az 1m Vergleich zu den Ergebnissen von Rao (1966).
Das rechteckige Becken hatte dabei eine Linge von 480 ki, eine Breite von 240 km
und eine Tiefe von 60 m. Der Coriolisparameter ist konstant: f = 3.175 x 107 *s7L.
Die Perioden der ersten 7 Eigenschwingungen als Funktion des Gitterabstandes sind
in Tabelle 6 aufgelistet. Auf dem B-Gitter werden die Perioden immer {iberschiitzt,
wahrend sie auf dem C-Gitter unterschiitzt werden. Der Fehler wird mit Erhéhung
der Auflosung natiirlich immer kleiner. Da die Periode der einknotigen Schwingung
im System Ostsec-Finnischer Meerbusen nach Neumann (1941) 27.6 /i betrigt, wiirde
dies bedeuten, dafl bei einem horizontalen Gitterabstand von kleiner als 10 km der
Fehler der wichtigsten Seiches kleiner als eine Stunde ist, wenn sich die Ergebnisse
des rechteckigen Beckens auf die Ostsee {ibertragen lieflen. Geméil der Merianschen
Formel hdngt die Periode linear von der Beckenldnge ab. Bei flachem Boden sind die
Gittereflekte also vernachldssigbar.

Die Eigenschwingungen der Ostsee wurden von Krauss und Magaard (1962) mit Hilfe
der Chrystalschen Gleichung (f = 0) berechnet. Maagard und Krauss (1966) haben die
Spektren von Wasserstandsdaten des Jahres 1958 untersucht und dabei festgestellt, daf
die Amplituden der Seiches das Niveau der Umgebung im Spektrum nicht wesentlich
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Tabelle G: Die Perioden der ersten 7 Figenschwingungen in h fiir verschiedene Gitter-
abstdnde in km auf dem B-Gitter (obere Zeile) und auf dem C-Gilter (untere Zeile)
im Vergleich zu den Ergebnissen von Rao (1966). Die Notation der Ordnung der Ei-
genschwingungen entspricht der von Rao (1966).

| Ordnung | 20km | 10km | 5km | 2.5km || Rao (1966) |

(10) 13.57 1318 | 13.00 12.91 12.83
! 12.07 1244 | 12.63 12,73 )
7.02 6.78 6.68 6.62
2.0 6.56

(2,0) 6.18 6.37 6.47 6.52
5.09 4.80 472 4.68
0,1 4.64
(O.1) 4.38 4.51 457 4.61
4.16 3.93 3.84 3.82
1,1 3.79
(1.1) 3.63 3.71 175 3.78
@,1) 3.66 3.64 1.65 3.66 167
’ .53 3.50 2.63 3.65 '
(3.0) 3.16 1.18 3.13 3.11 1.09
! 3.01 3.08 '
312 3.07 3.05 3.04
3.1 3.03
(3.1) 2.91 2.97 3.00 3.02

{ibersteigen. Da die Eigenschwingungen durch die zerkliiftete Bodentopographie stark
gedampft werden, spielen sie energetisch geschen in der Ostsee offenbar keine Rolle.
Mit Hilfe eines zweidimensionalen Modells der geschlossenen Ostsee mit realistischer
Bodentopographie von Kielmann {(1976) wurden die Perioden sowie die Verteilungen
der Amplitude und Phase der Eigenschwingungen von Wiibber und Krauss (1979) ana-
lysiert, deren Modell auf dem Arakawa-E-Gitter diskretisiert war. Die Ergebnisse fiir
die Perioden der Seiches konnten mit dem hier verwendeten C-Gitter-Modell innerhalb
verniinftiger Fehlergrenzen (< 1h) reproduziert werden. Die Unterschiede sind nicht
nur durch die andere rdumliche Diskretisierung verursacht, sondern konnen leicht, da
die Originaldaten der Wassertiefen von Kielmann (1976) verschollen sind, durch Al-
weichungen bei der erneuten Digitalisierung der verwendeten Seekarte erklirt werden
{Malz 1992, pers. Mitteilung).

Abb. 27 zeigt drel Linienspektren freier Schwingungen in der Ostsee, die nach dem
Verfahren von Blackman und Tukey (1958) berechnet wurden, das bei Krauss (1966)
beschrielben ist. In Abb. 27a ist das Spektrum des Pegels Hamina dargestellt, berechnet
mit einem B-Gitter-Modell und mit verschwindendem Coriolisparameter. Die grofite
Amplitude .1 gehort zu der einknotigen Schwingung im Systetn Ostsee-Finnischer
Aeerbusen. Deutlich erkennbar ist die Aufspaltung in zwei Perioden P, die in dem
entsprechenden Spektrum fiir ein C-Gitter-Modell nicht auftritt (0. AbD.). Tn Abb.
27h und Abb. 27¢ sind entsprechend die Spektren auf dem B- und C-Gitter fiir einen
verdnderlichen Coriolisparameter f = 2 siné dargestellt. Fiir Perioden > 2.1/ ist das
Linienspektrum auf dem B-Gitter sehr viel starker verrauscht als auf dein C-Gitter.
Die riumlichie Diskretisierung auf dem B-Gitter ist daher nicht so gut fiir die Beschrei-
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Abbildung 27: Linienspektren von Figenschwingungen in der Ostsee mit realistischer
Bodentopographie: (a} B-Gitter, f =0, (b) B-Gitter, f = 2Qsin¢ und (c) C-Giliter,
f =20 5ine.

bung von Oberflichenschwerewellen geeignet wie die auf dem C-Gitter.

Da die in Kapitel 5 angesprochene Kopplung des regionalen baroklinen Modells mit
dem barotropen Modell fiir die gesamte Ostsee konsistenter wére, wenn beide Modelle
mit derselben Auflésung auf demselben Gitter diskretisiert wiren, wurden Versuche
unternommen, den externen Mode im GFDL-Modell mit freier Oberfliche durch ei-
ne auf dem C-Gitter diskretisierte Version zu ersetzen. Leider war dieses gekoppelte
B/C-Gitter-Modell bei Langzeitintegrationen nicht stabil. AuBerdem ist es aus Re-
chenzeitgriinden nicht méglich gewesen, die Assimilation der Pegeldaten mit einem
barotropen 1 oder 2 sm-Modell durchzufiihren.
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7.3 Das Vorwirtsmodell
7.3.1 Modellphysik

Grundlage fiir die Assimilation von Pegeldaten ist ein vergleichsweise cinfaches verti-
kalintegriertes, linearisiertes zweidimensionales Modell fiir die gesamte Ostsee, welches
das Antwortverhalten der Ostsee auf den meteorologischen Antrieb in Form von Wind
und Luftdruckgradienten hinreichend gut beschreibt, wie oben gezeigt wurde. Dieses
“barotrope” Modell, bestehend aus den 3 Gleichungen (17)-(19) des Kapitel 4 mit
X =Y =0, wird mit der relativ groben horizontalen Aufldsung von 6 sm und einem
Zeitschritt von 180 s integriert (Modell 3, vgl. Abb. 21).

Da die genaue Parametrisierung der Bodenreibung keinen Einflufl auf die Léisung des
Modells hat, wurde wegen der einfacheren Formulierung der adjungierten Gleichungen
ein lincarer Ansatz fiir die Bodenschubspannung 72 gewiihlt (Kielmann, 1981):

- It =
T =p-=U. 1

o II-Z ( )
Der Bodenreibungskoeflizient ;1 hat die Dimension ecm?/s und stellt einen der Kontroll-
parameter in dem Assimilationsverfahren dar.

7.3.2 Numerisches Verfahren

Die Diskretisierung der Flachwassergleichungen erfolgte aul dem Arakawa-C-Gitter
gemifl Platzman (1972) und Beardsley und Haidvogel (1981) mit einem expliziten “Eu-
ler forward-backward”-Zeitschrittschema. Zu beachten ist dabei wegen der verinder-
lichen Bodentopographie die Behandlung des Coriolisterins. Bei der riumlichen Mitte-
lung muf} die potentielle Vorticity als Gewicht verwendet werden. Das z.B. von Martin-
sen, Gjevik und Roed (1979) angegebene Schema ist nur im Fall eines flachen Bodens
numerisch stabil. Um die Fehler der Diskretisierung bei der relativ groben Auflosung
so gering wie moglich zu halten, wurde die C-Gitter-Version und nicht die im GFDL-
Modell mit freier QOberfliche verwendete Diskretisierung auf dem Arakawa-B-Gitter
verwendet, wie in Abschnitt 7.2 diskutiert wurde.

7.3.3 Randbedingung im Skagerrak

Die Oberflichenauslenkungen am nordlichen Modellrand wurden entlang einer Linie
Frederikshavn-Smogen durch lineare Interpolation zwischen den Pegeldaten vorge-
geben. Wie in Kapitel -1 miissen dabei die mittleren Wasserstinde in Anlehnung an
geoditische Untersuchungen gewihlt werden.

7.3.4 Siiflwasserzufuhr durch Fliisse

Da zu Beginn dieser Arbeit die aktuellen AbfuBraten nicht zur Verfiigung standen, wur-
den aus den Daten von Bergstrém und Carlsson (1993) mittlere Jahresginge fiir die 16
wichtigsten Fliisse berechnet und die monatlichen Transporte im Modell vorgeschrie-
ben. Dafiir wurden die mittleren jahrlichen Abfluiraten einiger Fliisse fiir den Zeitraum
1950 bis 1990 aus Tab. 2 bei Bergstrom und Carlsson (1993) sowie die klimatologischen
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Monatsmittelwerte des Abflusses in einzelne Teilbecken der Ostsee {Bottenwiek, Bot-
tensee, Finnischer Meerbusen, Rigaischer Meerbusen, zentrale Ostsee und Kattegat)
aus Abb. 7 bei Bergstrom und Carisson (1993) verwendet. Da die angegebenen Fliisse
nur einen Teil des gesamten festlandischen Abflusses in die Teilbecken représentieren,
wurden die einzelnen Beitrige anteilsmifiig erhoht, so dafl der jahriiche festldndische
AbfuB dem klimatologischen Mittelwert von 446 £m?/a entspricht.

Fiir zukiinftige Untersuchungen im Rahmen von BALTEX werden umfangreiche hy-
drologische Datensiitze aus den einzelnen Ostseeanrainerstaaten zur Verfiigung stehen
(Omstedt, 1995). Da die monatliche Siiwasserzufuhr groBen jahrlichen Schwankungen
unterliegt {(vgl. Abb. 9 bei Bergstrom und Carlsson, 1993), sollten besser die aktuellen
Daten anstelle der klimatologischen Monatsmittelwerte verwendet werden.

Klimatologische Verinderungen des festlandischen Abflusses durch die Regulierung
der Fliisse werden bei Carlsson und Sanner (1994) beschrieben.

7.4 Das Assimilationsverfahren zur Optimierung der Modell-
winde

7.4.1 Die Kontrollparameter

Die Diskussion im ersten Abschnitt dieses I<apitels hatte ergeben, dafi die grofiten
Defizite der numerischen Modelle bei der Beschreibung von Wasserstandsschwankun-
gen vermutlich auf die verwendeten Windfelder bzw. Windschubspannungen zuriick-
zufithren sind. Die Modellwindschubspannung 7 wird iiblicherweise {iber folgenden
“Bulk”-Ansatz aus dem vorhandenen Modellwind in 10 m Héhe {iber der Wasserober-
fliche U g™ berechnet:

1—_'mod =cqpL ’L;mmod' L,'mmod . (2)

Dabei ist ¢g der Windschubspannungskoeflizient und p;, die Dichte der Luft.

Da die Modellwindfelder quadratisch in Gl. 2 eingehen, trigt ihr Fehler sehr viel
starker zum Gesamtfehler in den Windschubspannungen bei als der Fehler von ¢4. Es
ist daher sinnvoll, die Modellwindfelder als Funktion von Raum und Zeit als Kontrollpa-
rameter anzusehen und nicht den Windschubspannungskoeflizienten. Die Variation der
Windfelder an jedem Gitterpunkt und zu jedem Zeitschritt des Ostseemodells ist jedoch
technisch nicht maglich, weil das fiir das unten gezeigte Assimilationsexperiment, das
iiber 407 d integriert wurde, 2352 702027 360 Kontrollparameter bedenten wiirde. Ein
solches Experiment wiire aber auch nicht sinnvoll, weil dann die Anzahl der Kontrolipa-
rameter sehr viel grofer als die Anzahl der Daten wire. Die itherzihligen Freiheitsgrade
miiften durch die Einfithrung geeigneter Hintergrundterme in der Kostenfunktion fest-
gelegt werden. Da man nicht erwarten kann, daB insbesondere die kleinen Skalen des
Windes in Raum und Zeit durch einzelne, entlang der ganzen Ostseekiiste verteilte Pe-
gel, an denen lediglich der Wasserstand stiindlich vorliegt, bestimmbar sind, ist die Idee
der hier beschriebenen Assimilationsprozedur, die Glattheit des Windes von vornherein
zu gewihrleisten, indem nur die Skalen variiert werden, von denen man annimmt, dal
sie einen Einflufl auf die Wasserstiinde ausiiben kinnten.

Da der Wind in 10 m Hdhe mit geostrophischem Wind korreliert ist, kann eine gute
erste Schitzung fiir den Modellwind aus geostrophischen Wind{eldern mit Hilfe ei-



nes konstanten Reduktionsfaktors @ und eines konstanten ageostrophischen Winkels
« berechnet werden (Bumke und Hasse, 1989). Eine Verbesserung dieses Ansatzes ist
mdoglich, wenn die riumlichen und zeitlichen Abweichungen von a(z,y,t) und a(z,y, )
(mit £ und y in Kugelkoordinaten) beriicksichtigt werden:

[ﬁlgm"dl = a(x,y,t) |ﬁgl und alz,y,t) = i(ﬁg, 1710"“’"). (3)

Diese Formulierung ist der allgemeinste Ansatz fiir @ und o und wurde gemacht, weil
keine genaueren Informationen iiber die Bodenreibungsschicht zur Verfiigung standen.
Luthardt und Hasse (1981) haben a und a mit dem Stabilititsparameter korreliert,
und Karger (1995) berechnete die Abhidngigkeit des Reduktionskoeffizienten von und
zur Kiiste, so dal orographische Effekte Beriicksichtigung fanden. Ein anderer Ansatz
wurde von Duun-Christensen (1975) vorgeschlagen, der anstelle einer linearen Bezie-
hung zwischen der Geschwindigkeit des Bodenwindes und des geostrophischen Windes
wie in Gl. 3 eine Quadratwurzelfunktion vorschlégt.

Die fiir GL 3 und fiir die Druckgradienten in GL 18 und Gl. 19 des Kapitel 4 not-
wendigen Bodenluftdruckkarten wurden durch Analyse der synoptischen Daten, die in
Kapitel 3 beschrieben wurden, nach dem Verfahren von Bumke und Hasse (1989) aufl
einem 1° x 1° Gitter berechnet (Bumke 1995, pers. Mitteilung). Da diese Karten einen
mittleren RMS-Fehler kleiner als 1/Pa haben, wird die Annahme gemacht, daBl der
Fehler nicht in den Druckfeldern sondern in der unzureichenden Parametrisierung zur
Berechnung der Winde in 10 m Hohe mit Hilfe konstanter Koeflizienten liegt. Daher
werden der Reduktionskoeflizient a(z,y,t) und der ageostrophische Winkel oz, y, t)
als Kontrollparameter des Inversverfahrens angesehen. Die Luftdruckgradienten blei-
ben unverdndert.

Die Kontrollparameter a{z,y,t) und a(z,#,t), die die Bodenreibungsschicht para-
metrisieren, wurden beziiglich der Zeitkoordinate in einer verkiirzten Fourierreihe ent-
wickelt und raumlich als Polynom 4. Ordnung dargestellt:

k=0 =0 m=0

Ni—1 [Ne=LNy-1 .
alr,y,t) = Z Z Z n‘*klrr:ﬂfl!}'n el TH (1)

mit N, = 914, N, = N, = 5, T = 457d. Die komplexen Fourierkomponenten Ayq,,
sind nicht alle unabhingig, weil e ein reelles Feld ist, so dal}

< ;clm = “—klm (5)

gilt. Der Ursprung des Polynoms wurde bei 50° N und 0°0 gewihlt.

Das barotrope Modell wurde vom 1. Juli 1992 aus der Ruhe bis zum 30. Septem-
ber 1993 integriert, so dafl die Linge der Zeitreihe 457 d betrdgt. Es startet also zwei
Monate vor dem baroklinen Modell, weil die Oberflachenauslenkungen aus dem Expe-
riment mit Datenassimilation verwendet wurden, um die offenen Réinder des regionalen
Modells anzutreiben. Der Vorlauf ist notwendig, weil die typischen Zeitskalen fiir Vo-
lumenschwankungen in der Ostsce Wochen bis zu einigen Monaten betragen kiénnen
(vgl. Kapitel 9). Ohne diesen Vorlauf kinnte dic unrealistische Startbedingung aus der
Ruhe fiir das barotrope Modell einen unrealistischen Ein- oder Ausstrom iiber mehre-
re Tage im baroklinen Modell zur Folge haben, so daf§ sich die Salzgehaltsfronten zu
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Beginn der Integration verschében. Die Wahl des Startzeitpunktes im Juli ist giinstig,
weil die Windgeschwindigkeiten im Sommer niedriger sind und erst im Oktober bzw.
November 1992 deutlich auffrischen. Alternativ dazu wére es im Prinzip auch maglich
gewesen, die Anfangsfelder zu variieren. Die verwendeten Pegeldaten erlauben jedoch
keine eindentige Bestimmung.

Wegen der Periodizitit von Gl. 4 beziiglich ¢ betridgt die maximale Frequenz (Ny-
quistfrequenz), mit der die Kontrollparameter variiert werden,

N
2T’
was einer minimalen Periode von 24 i entspricht. Die Variation kleinerer Perioden bis
zu zwei Stunden ist zwar im Prinzip mdéglich, wiirde aber eine entsprechend griflere
Anzahl von Kontrollparametern bedeuten.

Eine zu Gl. 4 entsprechende Zerlegung wurde fiir den ageostrophischen Winkel ge-
macht. Weitere Kontrollparameter des Assimilationsverfahrens waren der Windschub-
spannungskoeffizient ¢; und der Bodenreibungskoeflizient ¢ als Konstanten. Im all-
gemeinen ist ¢z eine komplexe Funktion der Windgeschwindigkeit, der Stabilitét, der
Wellenhohe, des Wellenalters, etc., siehe z.B. Garratt (1977), Large und Pond (1981),
Isemer und Hasse (1987), Hasse[ma.nn et al. (1988), Blake (1991), Smith et al. (1992).
Hier wurde lediglich ein konstanter Windschubspannungskoeflizient angenommen, weil
die Windschubspannung sehr viel sensitiver von a als von ¢4 abhingt.

Die Anzahl NV aller Kontrollparameter betrigt N =2 x N, x N; x N, +2 = 45702,
ist also sehr viel kleiner als die oben angefiihrte Anzahl von Freiheitsgraden fiir den
Fall, da die Windgeschwindigkeiten an jedem Gitterpunkt und zu jedem Zeitschritt
des barotropen Modells variiert wiirden.

fe= (G)

7.4.2 Die Kostenfunktion

Unter der Annahme normalverteilter Pegel- und Winddaten besteht die Wostenfunktion
aus der Summe der quadratischen Modell-Daten-Differenzen, i.e.,

2/[[((,"!0({ (o) j\“ /// (T}, mod_(_r ()2 ddzdy (7

mit den a priori Standardabweichungen o = L0em, oy = 2.0 ms™! und den Anzah-
len der Messungen N, = 595429, Ny = 7388. Iin Gegensatz zum vorigen Kapitel
wirde die Kostenfunktion in kontinuierlicher Schreibweise eingefithrt, nm den Unter-
schied zwischen der Summation anf dem “feinen” Modellgitter und der Zerlegung in
Fourierkoeflizienten im folgenden deutlich zu machen.

Da die stiindlichen Wasserstandsdaten der 57 Pegelstationen bis zu einer Periode
von 21h tiefpal gefiltert wurden (wie in Kapitel -1 beschrieben), ist die Anzahl der
unabhiingigen Wasserstandsmessungen kleiner als N¢ = 49619. Da vermutlich nicht
alle dieser Messungen in dem Sinne unabhingig sind, daBl die Kontrollparameter durch
das Inversverfahren eindeutig bestimmt wiiren, ist es sinnvoll, einen weiteren Term in
die Kostenfunktion einzufiihren. Es wurden daher die synoptischen Windbeobachtun-
gen von Handelsschiffen, die der DWD zur Verfiigung gestellt hatte, in einem zweiten
Term der Kostenfunktion beriicksichtigt. Die Beobachtungsdaten der Landstationen
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gingen nicht ein, damit die orographischen Effekte das Ergebnis nicht verfilschten. Et-
wa 30 % der Schiffsdaten sind Schitzungen (in kn, vgl. Karger, 1993), die sich auf eine
Hohe von 10 m {iber der Wasseroberfliche bezichen. Da bei den direkten Messungen
(in m/s) keine Hohenangaben gemacht werden, wurde eine mittlere Mefhéhe von 20 m
angenommen (Cardone et al., 1990) und die Windgeschwindigkeit gemiB dem loga-
rithinischen Windprofil fiir neutrale Schichtung um 7% auf 10 m Héhe reduziert. Im
Mittel stehen ungefahr vier Windbeobachtungen alle sechs Stunden zur Verfiigung, so
daf die gesamte Anzahl Ny der Windmessungen bei einem Assimilationsintervall von
457 d Ny = 7388 betriigt.

Die Standardabweichungen o, und oy entsprechen a priori Fehlern der Einzelmes-
sungen. Der Fehler fiir eine Windmessung betriigt iiblicherweise 1.7 ms~! (Bumke 1995,
pers. Mitteilung). Aufgrund der Datenqualitit wurde oy etwas gréfler angenommen.
Der Wichtungsfaktor in Gl. 7 wurde eingefiihrt, weil andernfalls der zweite Term bei
der Minimierung wegen der sehr viel geringeren Anzahl von Windbeobachtungen keine
Beriicksichtigung fiinde. Da die Windmessungen aber direkt und nicht wie die Pegel-
messungen iiber die Gleichungen eines numerischen Modells (mit eigenen Fehlern) in
die Optimierung eingehen, ist das Vertrauen in diesen Teil der Daten genauso grof§
wie in den fiir die Wasserstinde. Zu Beginn der Optimierung sind beide Terme in der
Kostenfunktion ungefihr gleich grof§ (s.u.).

Durch den zweiten Term in der Kostenfunktion wird ¢4 zu einem von a unabhingigen
Kontroliparameter, der die mittlere Windschubspannung festlegt.

7.4.3 Eine erste Schiatzung

Da die dinischen Pegel fiir das Testjahr 1992/93 zunichst nicht vorlagen, wurden die
Daten von 31 Pegeln aus den Jahren 1989 und 1990 verwendet (4 dédnische, 11 schwe-
dische, 9 finnische, 5 polnische, 2 deutsche Pegel) und mit Hilfe cines einfacheren als
des hier beschriebenen Optimierungsverfahrens in das barotrope Modell der Ostsee
assimiliert (Meier und Krauss, 1994). Dabei wurde die erste Schitzung fiir die Kon-
trollparameter a und o mit Hilfe des Prinzips der kleinsten Quadrate berechnet, indem
geostrophische Windgeschwindigkeiten, die aus den Bodenluftdruckfeldern des Euro-
pamodells des DWD berechnet wurden, mit Windmessungen auf der dinischen insel
Sprogo aus der zweiten 1ilfte des Jahres 1989 verglichen wurden. Diese Ergebnisse
waren mit den optimierten Mittelwerten fiir @ und « konsistent und wurden daher
hier wieder verwendet. Testexperimente haben jedoch gezeigt, daf die Ergebnisse der
Assimilation relativ unabhingig von der ersten Schitzung der Kontrollparameter sind.
Daher sollen hier lediglich die anfinglichen Konstanten angegeben und nicht weiter

diskutiert werden: @ = 0.52, & = 17.6°, ¢4 = 1.5 and j¢ = 80 em?s™ !

7.4.4 Die adjungierten Gleichungen

Die diskretisierten adjungierten Gleichungen erhilt man ans den diskretisierten Mo-
dellgleichungen wie in Kapitel 6 (Gl. 9) beschrieben wurde. Der Einfachheit halber
wird hier die kontinuierliche Darstellung angegeben:

D\ 1 0 19 (gmot = ¢obs)
L gHAY) - =L (gHAy) = —nee L 8
Oi  Rcoso OA (9HA) = 735 (9HAv) % (8)
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T LA - Reos¢ EXII\C = HZAU )
0\ 13 t
AL S W Foe = —?‘;;2;\‘-. (10)

Dabei sind A¢, Ay und Ay die den prognostischen Variablen ¢, U und 17 des Vorwirts-
modells entsprechenden Lagrangemultiplikatoren. Die Modell-Daten Differenzen stel-
len eine Antriebsfunktion fiir die adjungierten Gleichungen dar, die nur an den Gitter-
punkten und zu den Zeitschritten von 0 verschieden ist, an denen Wasserstandsbeob-
achtungen vorhanden sind.

7.4.5 Die Gradienten der Kostenfunktion

Die Gradienten der Kostenfunktion beziiglich der Fourierkomponenten des Redukti-
onskoeffizienten a werden nach Gl 10 in Kapitel 6 berechnet und lauten:

a. _ Oy, ™o Oty mod ™
e [//(\U + A — D0 ) dxdy])e Tt
o -~ mod
N (Um'm’d - Umd”) Uy , . 21)
2 . ‘ md‘ d i*=Tkt .
N Uj;( p— o o y™drdy| e TR L. (11)

—

Dabei werden die Ableitungen von 77 und [;y™°d beziiglich @ mit Gl 2 und 3 be-
rechnet. Entsprechendes gilt fiir die Gradienten der Kostenfunktion beziiglich der Fou-
rierkomponenten des ageostrophischen Winkels . Schliellich seien der Vollstindigkeit
halber noch die Gradienten der Kostenfunktion beziiglich ¢y und ¢ angegeben:

a.J 31‘,\"“” (")T mod
da  m {// (\Uacd + N5 Des )d.rdy} dt undl (12)

%}i, /U/(\“ v IIIZ)d"EdJ} (19)

Die adjungicrten Gleichungen werden in der Zeit riickwirts integriert, withrend simul-
tan die Gradienten der Gl 11 bis 13 mit Hilfe der resultierenden Lagrangemultiplika-
toren aufsummiert werden. Um Rechenzeit und Speicherplatz zu sparen, wurden die
durch horizontale geschweifte Klammern gekennzeichneten Terme nur alle 6 Stunden
anstatt zu jedem Zeitschritt At = 180 s aufsummiert. Weil in Gl 13 die Transpor-
te I7 und 17 aus dem Vorwirtslauf benétigt werden, ergibt sich bei der Gstiindlichen
Abtastung der Gradienten eine enorme Speicherplatzersparnis, ohne die ein Assimila-
tionslauf iiber 157 d nicht moglich gewesen wire.

Zur Erhohung der Konditionierung des Inversproblems wurden die Gradienten mit
Hilfe einer linearen Transformation skaliert (Thacker, 1088):

A "‘H 1
At 1= == mit Sy, =
klm SI N Im L‘ fy ! ym dr fl!}

(14)
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und

J (-iktm) =7 (fiklmslm) = J{(Akim) (15)
so daf fiir die transformierten Gradienten gilt:
0. 8J Odvim  0J
o Sim.- (16)

8‘51“,“ B aAklm &ik,m - aAklm

7.5 Ergebnisse der Assimilation

Die normalisierte totale Kostenfunktion Jroa = Jpeger + Jiving wird im Laufe der
Optimierung nach 300 Iterationen um mehr als 50 % reduziert {vgl. Abb. 28a). Der
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Abbildung 28: Normalisierte Kostenfunktion als Funktion der Anzahl der Iterationen.
(a) Aufspaltung der Kostenfunktion in die beiden Anteile fiir die Pegel- und Winddaten.
(b) Kostenfunktion fir die Pegeldaten wie in (a} (dicke Linte) im Vergleich 2u einem
Asstmilationsezperiment, in dem die Windbeobachtungen nicht berticksichiigt wurden

{dinne Linie).

Anteil der KKostenfunktion Jp.g, der die Pegeldaten enthilt, nimmt sogar um 73 % ab,
wihrend der Anteil Jiynq, der die Windbeobachtungen der Schiffe enthilt, lediglich
um 25 % reduziert wird. In einem zweiten Experiment wurde der Einfluf der Wind-
messungen auf die Losung untersucht. Dabei ergab sich, daff die Optimierung der Was-
serstinde von der Beriicksichtigung der Windmessungen nur gering beeinflufit ist (Abb.
28b). Es ist also moglich, die Modellwindschubspannungen bei der gewihlten Anzahl
von Freiheitsgraden so beziiglich der Pegeldaten zu optimieren, daf} die resultieren-
den Modellwindfelder mit den Schiffsbeobachtungen kompatibel sind. Es gibt keinen
Widerspruch zwischen den Pegeldaten und Windschubspannungen einerseits und den

Winddaten andererseits.
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Die Anzahl der Freiheitsgrade in den Modellwindfeldern ist jedoch nicht groB genug,
um die optimierten Modellwindfelder beziiglich der Schiffsbeobachtungen wesentlich zu
optimieren. Die Modellwinde sind wegen ihrer riumlichen Darstellung als Polynome
1. Ordnung zu glatt, um den gemessenen Wind exakt wiederzugeben. Karger (1995)
zeigte, daB durch den KiisteneinfluB, der iiber der Ostsee eine entsprechend groBere
Rolle als iiber den Ozeanen spielt, erhebliche Variationen der Windgeschwindigkeit auf
Skalen von 10 bis 20 km verursacht werden.

Fine weitere Aufspaltung der Kostenfunktion in die Anteile fiir die einzelnen Pegel
zeigt Abb. 20. Die Standardabweichungen beinahe aller Wasserstandszeitreihen werden
durch die Assimilation verkleinert. Eine Ausnahme stellt der finnische Pegel Turku dar,
vermutlich weil die Alandinseln bei einer Gitterdistanz von 6 sm durch das barotrope
Modell nicht aufgeldst werden.

In Abb. 30 werden Wasserstandsschwankungen des dédnischen Pegels Rodby fir den
Zeitraum Oktober 1992 bis Januar 1993 gezeigt. Durch die Assimilation der Pegel- und
Winddaten ist eine deutliche Verbesserung sichtbar. Die Wahl der Kontrollparameter
ist also verniinftig gewesen. It allgemeinen unterschiitzt das Modell ohne Assimilation
die Amplituden der Wasserstandsschwankungen. Da als erste Schitzung die konstan-
ten Kontrollparameter benutzt wurden, die durch die Anpassung der geostrophischen
Windfelder an eine Landstation berechnet wurden, ist der anfingiiche Reduktions-
koeffizient offensichtlich fiir die gesamte Ostsee zu niedrig. Wie jedoch aus Abb. 22
ersichtlich ist, bei der die konstanten Modellparameter durch manuelle Adjustierung
bestimmt worden sind, ist es nicht mdglich durch einen Satz von lediglich konstanten
Modellparametern, die Wasserstinde aller Modellpegel besser an die Daten anzupassen.
GriBere Reduktionskoeffizienten bedeuten ein “Uberschieflen” der Daten zu gewissen
Zeitpunkten und eine Vergréflerung der Phasenunterschiede.

Da die beiden gezeigten Wasserstandszeitreihen in das Optimierungsverfahren mit
eingehen, sind unabhingige Windmessungen als Test fiir eine richtige Wah!l der Kon-
trollparameter aussagekréftiger. In Abb. 31 wird daher der Modellwind mit unabhingi-
gen Messungen der Wetterstation am Kap Arkona verglichen, die als Landstation nicht
in der Kostenfunktion beriicksichtigt wird. Eine leichte Verbesserung des Modellwindes
i Vergleich zu diesen unabhéngigen MefBdaten ist sichtbar.

Um einen Einblick in die horizontalen Veriinderungen durch die Assimilation zu ge-
ben, wird in Abb. 32 das analvsierte geostrophische Windfeld vom 15. Angust 1992
mit dem entsprechenden, optimierten Modellwindfeld in 10 m Hohe verglichen. Tin all-
gemeinen sind die Amplituden des Bodenwindes reduziert, und die Windrichtung ist
gegeniiber dem geostrophischen Wind mathematisch positiv (nach links) etwas ge-
dreht. Dieser ageostrophische Ablenkwinkel ist aber drtlich sehr unterschiedlich. Uber
der zentralen Ostsee zeigt die Abb. 32 einen im wesentlichen konstanten Ablenkwin-
kel, wahrend iiber dem Finnischen und Bottnischen Meerbusen grofiere Abweichungen
mit z.T. negativen Ablenkwinkeln auftreten. Als Funktion der Zeit sind die Kontroll-
parameter a{zr,y,t) und a(x, y,t) sehr variabel mit besonders groBen Abweichungen
vom Mittelwert bei starken Windereignissen wie den Orkanen im Januar 1993, die den
groBen Salzwassereinstrom in die Ostsee verursacht haben.
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Abbildung 29: Die Kostenfunktionen aller bei der Optimierung beriicksichtigten Pegel.
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Abbildung 30: Wasserstandsmessungen des dinischen Pegels Rodby (diinne Linie) im
Vergleich zu Modellergebnissen (dicke Linie) ohne (a) und mit Assimilation (b) fiir den
Zeitraum Oklober 1992 bis Januar 1993.

SchlieBlich sei hier noch das Ergebnis der Optimierung nach 300 Iterationen fiir die
Kontrollparameter der Mittelwerte angegeben:

a=07:2002 a=237+£05° ¢, =170£0.02-107%, p=72.4+0.6 em?s~L. (17)

Die spezifizierten Fehler sind aus einer genidherten Hessischen Matrix wie bei Tziperman
und Thacker (1989) berechnet worden. Diese Angaben haben allerdings keine Bedeu-
tung, weil die systematischen Fehler des Modells sehr viel gréBer sind {vgl. Marotzke
und Wunsch, 1993; Schiller, 1995). Karger (1995) berechnete Reduktionskoeffizienten
iiber der Ostsee zwischen a = 0.45 und @ = 0.86 (je nach der Entfernung zum Land)
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Abbildung 31: Ost-West-Komponente der Windgeschwindigkeit an der Wetterstation
von Kap Arkona (diinne Linte) im Vergleich zu Modellergebnissen (dicke Linie} ohne
(a) und mit Assimilation (b) fir den Zeitrawm Juli 1992 bis September 1992.

und einen ageostrophischen Winkel von o == 25.5° + 1.7 AT. Dabei ist AT der Stabi-
litatsparameter fiir die Bodenreibungsschicht (Temperaturdifferenz Luft-Wasser). Der
optimierte Windschubspannungskoeflizient ist etwas grofier als der aus meteorologi-
schen Messungen bestimmte Koeflizient. Z.B. wurde wahrend HEXOS ein mittlerer
Windschubspannungskoeffizient von ¢g = 1.37 £ 0.30 x 1077 fiir neutrale Schichtung
und 10 m Hohe aus Daten des IfM Kiel Tripods in der Nihe der Niederldndischen IKiiste
berechnet {Smith et al., 1992). Kielmann (1981) bestimmte aus den logarithmischen
Dekrementen abklingender Eigenschwingungen in seinem Modell durch Vergleich mit
den Beobachtungen von Neumann (1941) lineare Bodenreibungskoeffizienten zwischen
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Abbildung 32: Horizontalverteilungen der Windgeschwindigkeit vom 15. August 1992:
(a) Geostrophischer Wind. Mazimale Vektorlinge: 13.3ms™'. (b) Optimierter Wind in
10m Hohe. Mazmimale Vektorlinge: 9.3 ms™!.
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ft = 50cm?®/s und ;& = 100cm?/s (vgl. Tab. 1 bei Kielmann, 1981: die angegebe-
nen Werte filr ¢ miissen mit einem Faktor 2.5 multipliziert werden, um mit der hier
gemachten Definition in Gl 1 konsistent zu sein).

7.6 Diskussion

In Abb. 28 fillt auf, daf} die Optimierung nur sehr langsam erfolgte und nach 300
[terationen das Minimum nicht vollstindig erreicht wurde. Die Fortsetzung der As-
similation iiber weitere 300 Iterationen zeigte eine nur sehr kleine Verringerung der
Kostenfunktion und geringfiigige Verschiebungen der Mittelwerte der Kontrollparame-
ter, wiahrend sich die Beitrige der héheren Perioden nicht mehr verinderten. Auch
nach 600 Iterationen wurde das Konvergenzkriterium nicht erreicht, das die Optimie-
rung beendet, falls die Summe der Quadrate der Gradienten eine bestimmte, unter
numerischen Gesichtspunkten gewihlte Schranke unterschreitet,
Zwei Griinde fiir die langsame und unvollstindige Minimierung sind denkbar:

1. Die Wasserstandsmessungen der verschiedenen Pegel sind moglicherweise nicht
alle unabhiingig, so daf} das Inversproblem unterbestimmt wire.

Die Anzahl der IKontrollparameter N = 45702 ist von gleicher GroBenordnung
wie die Anzahl der hier als unabhingig angenommenen Wasserstandsmessungen
N = 49619 mit einer Periode grofier als 24 h. Leider sind mit Ny = 7388
zu wenig unabhingige Windbeobachtungen von Schiffen vorhanden, um das In-
versproblemn auf alle Félle eindeutig zu konditionieren. Wegen dieser Unsicherheit
wire ein weiterer Term in Gl 7 sinnvoll, wie in Gl. 12 des vorigen Kapitels ge-
zeigt wurde. Weil aber die Parametrisierung der Reibungsschicht unphysikalisch
ist, kann kein Hintergrundterm konstruiert werden, der gewisse a priori Informa-
tionen {iber die Bodenreibungsschicht enthilt. Eine Einschrinkung der Varianz
der Kontrollparameter oder die Beriicksichtigung der Windfelder aus dem Euro-
pamodell wiirde eine Glattung der optimierten Windfelder bedeuten und erschien
angesichts der Qualitit der DWD-Winde nicht sinnvoll {s.u.).

2. Da die Gradienten lediglich ndherungsweise berechnet wurden, indem durch die
Gstiindliche Abtastung nur die Signale mit Perioden grofler als 12 Stunden beriick-
sichtigt wurden, ist die Bestimmnng der Kontrollparameter durch den Fehler in
den Gradienten nicht mehr unbedingt eindeutig moglich. Durch den Ansatz fiir
die Kontrollparameter {GL 2 und 3) ist das verwendete Modell nichtlinear, so
daf auf jeden Fall durch die Niherung Informationen fiir die Gradienten verloren
gehen.

Das Problem der Eindeutigkeit 1dft sich moglicherweise durch einen lincaren Ansatz
fiir die Windschubspannungen (anstelle von Gl 2 und 3) in einem Zwillingsexperiment
lsen. Daliir miifiten die Komponenten der Windschubspannung in dreidimensionalen
Fourierreihen entwickelt werden. Die Gradienten kionnten dann in Zeit- bzw. Lingen-
intervallen abgetastet werden, die der Hilfte der kleinsten Periode bzw. Wellenlinge
entsprechen, ohne daB Information verloren geht. Dann liefle sich die Frage nach der
minimalen Wellenliinge beantworten, bei der das Variationsverfahren noch eindeutig
konvergiert.
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Die Einfiihrung von zweidimensionalen Fourierreihen fiir die riumliche Abhingigkeit
bietet zwei Vorteile: Es werden eindeutige Skalen definiert, und die Lisung ist nicht
mehr von der Wahl des Ursprungs abhiingig wie im Falle eines Polvnoms. Aus GI. 11 ist
ersichtlich, daB zur Berechnung des Gradienten fiir einen beliebigen Koeffizienten des
Polynoms, die Modell-Daten-Differenzen mit detn Abstand vom Ursprung gewichtet
werden, was zu unrealistischen Trends im Ergebnis fithren kann.

In Vergleichsexperimenten wurden die Wellenlingen des Modellwindes, die bei der
Optimierung variiert wurden, verkleinert, indem auch raumlich eine Fntwicklung zu
einer zweidimensionalen Fourierreihe durchgefiihrt wurde und die Skalen gegeniiber
denen eines Polynoms 4. Ordnung verkleinert wurden. Die Erhdhung der Freiheitsgrade
bei der Optimicrung hatte zur Folge, daB8 die Modellwindfelder anch beziiglich der
Windbeobachtungen wesentlich verbessert wurden. Da aber eine Unterbestimmung des
Inversproblems nicht ausgeschlossen werden konnte, werden diese Experimente hier
nicht weiter beschrieben.

Die analysierten Bodenwindfelder aus dem Europamodell des DWD wurden hier nicht
als erste Schiatzung verwendet, weil die zu Gl. 3 entsprechenden Korrekturfunktionen
keinen Bezug zu sonst in der Meteorologie gebrduchlichen Ansdtzen zur Parametri-
sicrung der Bodenreibungsschicht hitten. Die oben erwidhnten Abweichungen dieser
Modellwinde von Beobachtungsdaten kdnnen mdglicherweise auf die zu niedrige ho-
rizontale Aufldsung im Europamodell oder auf eine unzureichende Parametrisierung
der Grenzschicht zuriickgefithrt werden. Die mittlere horizontale Auflésung im Euro-
pamodell betriigt 55 km, so dafl die Orographie nur gegliittet dargestellt werden kann
(vgl. Abb. 5.6 bei Schrodin, 1995). Land-Seewindeffekte kionnen daher nicht richtig
beriicksichtigt werden. Die Inseln Oland und Bornholm sowie die Alandinseln sind ver-
nachlissigt, und der EinfluB der Kiiste mit einer ungefdhren Ausdehnung von 20 km
{iber der Ostsee (Karger, 1995) kann nicht aufgeldst werden. Die aus Beobachtungsda-
ten abgeleiteten Reduktionskoeflizienten schwanken {iber See als Funktion des Kiisten-
abstandes zwischen @ = 0.4% und a = 0.86 (Karger, 1995), so daf} die Windschub-
spannungen in Kilstennihe bis zu einem Faktor 3.7 falsch sein kénnten, wenn sich die
Kiistenlinie verschobe.

Analysen der Weibullverteilungen haben ergeben, daB im Europamodell die Hauflig-
keit der Windgeschwindigkeiten bis zu 10m/s svstematisch im Vergleich zu Beol»-
achtungsdaten iiberschitzt und die der hoheren Windgeschwindigkeiten deutlich un-
terschitzt werden (Bumke 1996, pers. Mitteilung).

Zum Schluf der Diskussion sei betont, da zwar formal gesehen Bodenwindfelder
optimiert worden sind. Wegen der Vernachlissigung der funktionalen Abhingigkeiten
in ¢4 wurden aber aus physikalischer Sicht durch die Einbezichung der Pegeldaten
Windschubspannungen ermittelt,

7.7 Die genestete Modellversion

Die Ergebnisse aus dem beschriebenen Assimilationsexperiment wurden genutzt, um
das regionale Modell der westlichen Ostsee gemill Abb. 21 21 verbessern. Die Boden-
windfelder aus dem Furopamodell bzw. die quasigeostrophischen Windfelder, die fiir
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eine erste Schidtzung im Assimilationsverfahren verwendet worden sind, wurden durch
die optimierten Windfelder ersetzt. Statt der zwischen zwei Pegelstationen linear in-
terpolierten Wasserstinde an den offenen Réndern des regionalen Modells wurden die
optimierten Oberflichenauslenkungen des barotropen Modells vorgeschrieben. Da fiir
diese Modellkopplung eine Reihe von Testexperimenten notwendig war, um gute Er-
gebnisse zu erzielen, wurde dafiir die Version des regionalen Modells mit der geringeren
Auflosung von 2 sm in horizontaler und 6 m in vertikaler Richtung verwendet, die weni-
ger Rechenzeit als die hochauflosende Version verbraucht. Zum Beispiel muBite getestet
werden, wie die Reibungszonen am Rand gewihlt werden miissen, um die Losung stabil
zu halten, oder wie grol die mittlere Wasserstandszunahme vom Kattegat bis in das
Bornholmbecken anzusetzen ist, damit die einjihrige Integration des Modells eine mit
allen verfiigbaren Daten konsistente Volumen- und Salzbilanz liefert (vgl. Kapitel 9).

Die Ergebnisse dieser Modellkopplung konnen wie folgt zusammengefaBt werden:

1. Die optimierten Windfelder im Bereich der westlichen Ostsee weisen keine gravie-
renden Mingel auf. Das barokline Antwortverhalten des regionalen Modells ist
mit den vorhandenen Daten konsistent. “Ausreifler”, die das Assimilationsverfah-
ren moglicherweise in die Windfelder projiziert hiitte, konnten nicht beobachtet
werden. Der erfolgreiche Antrielh des regionalen Modells ist daher als eine Vali-
dierung der optimierten Windfelder zu verstehen.

2. Tm Detail ergeben sich gravierende Unterschiede fiir die Transporte, insheson-
dere im Bornholmbecken, aufgrund der verinderten Randbedingung im Osten.
In Abb. 33 werden die Transporte vom 5. Dezember 1992 gezeigt, wie sie durch
eine Modellversion ohne und mit Ausnutzung der Assimilationsergebnisse simu-
liert worden sind. Im Inneren des Modellgebietes sehen die Verteilungen dhnlich
aus, wihrend sich die Transporte durch die Stolper Rinne umkehren. In Abb,
33b ist ein starker Einstrom durch die Stolper Rinne in das Modelligebiet hinein
zu beobachten, und der Austausch itber den offenen Rand erscheint intensiviert
gegeniiber Abb. 33a. Allerdings ist es nicht mdglich zu entscheiden, ob wirklich
in jedem Fall eine Verbesserung durch die Modellkopplung stattgelunden hat. Ts
muB beriicksichtigt werden, dafl das barotrope Ostseemodell nur eine Auflosung
von 6 sm hat.

Fiir die Untersuchungen, die in den nichsten Kapiteln erldutert werden, wurde das
2 sm-Modell in der genesteten Version genutzt.
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Abbildung 33: Horizontalverteilungen der vertikal integrierten Geschwindigkeiten vom
5. Dezember 1992 im regionalen Ostseemodell in der 2sm-Version mit: (a) qua-
sigeostrophischem Windantrieb und linear interpolierten Pegeldaten an den offenen
Rindern, (b) optimierten Windschubspannungen und Oberflichenauslenkungen an den
offenen Randern, die sich aus der Assimilation in das barotrope Ostseemodell ergeben.
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8 Kopplung mit einem Deckschichtmodell

8.1 Der Richardsonzahl-abhingige Reibungsansatz

Ergebnisse des hochaufidsenden Modells der westlichen Ostsee in der urspriinglichen
Version mit Richardsonzahl-abhéingigen Austauschkoeffizienten wurden in Kapitel 4
vorgestellt. Durch den Vergleich mit Daten wurde deutlich, daB die Salzbilanz fiir das
Jahr 1992/93 sowie die Scherungen der Geschwindigkeiten im Groflen Belt mit diesem
Ansatz richtig simuliert werden konnen. Dabei wurden die Austauschkoeflizienten I fiir
Impuls und Tracer {iber eine empirische Funktion mit der Richardsonzahl Ri verkniipft:

. Ky N?
K=o0—————"+Kny mt Riz=————. (1)
Ri 2 2
(1+4%) (%) +(%)
N ist die Brunt-Véiisidla-Frequenz
dp
N2=_9 % : 9
po Oz (2)

und Ry, Apin, 1 sowie Rig sind Konstanten, die mit Hilfe der vorhandenen Daten
angepalit werden miissen.

Dieser Ansatz wurde in einem dreidimensionalen Zirkulationsmodell des tropischen
Atlantik von Pacanowski und Philander (1981) erfolgreich getestet. Allerdings ist es
damit nicht moglich, die Ausbildung einer Deckschicht in der Ostsee richtig zu modellie-
ren. Abb. 34 zeigt die Tiefen der Isothermen als Funktion der Zeit (September 1992 bis
September 1993) im Bornholimtief fiir das hochauflosende Modell mit Richardsonzahl-
abhingiger Reibung (a) im Vergleich zu einem Modellexperiment mit eingebautem
Deckschicht- und Strahlungsmodell (b), dessen interne Parameter so gewihlt wurden,
daB} die Deckschichttiefen den beobachteten entsprechen. Eine genauere Beschreibung
der in dieser Arbeit getesteten Deckschichtmodelle erfolgt in den ndchsten Abschnitten.

Die Unterschitzung der Deckschichttiefen im Modell kann im Prinzip folgende Ursa-
chen haben:

e Die Parameterwah! des Richardsonzahl-Ansatzes erfolgte nicht richtig.

o Die Windschubspannungen sind zu klein und verursachen daher zu grofle Ri-
chardsonzahlen.

e Die verwendeten Karten der analysierten Meeresoberflichentermnperaturen haben
einen zu grofen Fehler, so dall die mit der Relaxation verbundenen Wirmefliisse
falsch sind.

¢ Die solare Einstrahlung bedingt eine zusétzliche Aufwirmung der tieferen Mo-
dellschichten, die in Abb. 3da nicht beriicksichtigt wurde.

e Es ist prinzipiell nicht moglich, die Diffusion lediglich an die Richardsonzahl zu
koppeln. Die turbulenten Vermischungsprozesse in der Deckschicht erfordern ein
separates Deckschichtmodell.
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Abbildung 34: Tiefen der Isothermen (in °C') von September 1992 bis September 1993

im Bornholmtief: (a) Richardsonzahlansatz (oben), (b) Deckschichtmodell (unten).
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Da die Wahl der hier verwendeten Parameter fiir den Richardsonzahl-Ansatz (vgl.
Kapitel 4) in Anlehnung an das Modell von Lehmann (1992) erfolgte, stellt sich die
Frage, ob es einen wesentlichen EinfluB der Gitterauflésung auf das Modellergebnis
gibt. Daher wurde ein zu Abb. 34a identisches Modellexperiment durchgefiihrt, das
eine Gitterauflésung von 2 sm in horizontaler und 6 m in vertikaler Richtung besitzt.
Die Zeitskala, mit der die Temperaturen der obersten Modellschicht an die analysier-
ten Meeresoberflichentemperaturen gezwungen werden, betragt dabei At = 24 h (statt
12 h), damit die Warmefliisse vergleichbar bleiben. Das Ergebnis (Abb. 35) zeigt, daf
die Deckschichttiefen ungefihr unverdndert bleiben. Daraus kann geschlossen werden,
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Abbildung 35: Tiefen der Isothermen (in °C) als Funktion der Zeit im Bornholmtief:
wie Abb. 34a, nur betrdgt die Gitterauflosung 2 sm bzw. 6 m.

daf} die zeitliche Entwicklung der Deckschichttiefe im Bornholmbecken nicht von der
Auflosung (3 oder 6 m) abhéngig ist, so daB im folgenden einige der Simulationen
mit dem grobauflosenden Modell gerechnet wurden. In dem hier gezeigten Experiment
fand allerdings nach dem Salzwassereinstrom im Februar 1993 keine Erneuerung des
Bodenwassers im Bornholmbecken statt, was daraus ersichtlich ist, daB die Temperatur
unterhalb der Haloklinen nicht auf weniger als 5°C wie in Abb. 34 absinkt. Bei gleicher
Wasserstandsdifferenz zwischen Kattegat und Arkonabecken und bei gleicher Boden-
reibung sind die Volumentransporte durch die Dénischen Meeresstrafien wéihrend des
Salzwassereinstroms im Januar geringfiigig, die Salztransporte jedoch viel kleiner als
im Falle des hochauflésenden Modells. Daher ist eine andere Bodenreibung fiir das
grobauflésende Modell erforderlich (vgl. Kapitel 4).

Es wurden Experimente mit verschiedenen Ansitzen fiir die Richardsonzahl-abhangi-
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gen Austauschkoeffizienten durchgefithrt. Um die Durchmischung im Bereich der vom
Wind beeinfluiten obersten Schicht zu erhéhen, wurde z.B. die differenzierbare Funk-
tion in Gl. 1 durch eine Sprungfunktion ersetzt (n = oco):

ST 175 : Ri< Rip=0.1
el { 01...0001 :  sonst (3)
Fiir Ri kleiner als die kritische Richardsonzahl Ri, werden die Diffusionskoeffizienten
so grof} wie die Viskositétskoeffizienten. Fiir groflere Richardsonzahlen wurde eine Tie-

fenabhingigkeit vorgeschrieben. Es laft sich auf diese Weise zwar eine Vertiefung der
Deckschicht erreichen (Abb. 36), die aber nicht homogen durchmischt ist.
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Abbildung 36: Tiefen der Isothermen (in °C') als Funktion der Zeit im Bornholmtief:
Modellergebnisse der im vorigen Kapitel beschriebenen einseitig genesteten Version mit
Richardsonzahl-abhingiger Diffusion gemif GI. 3.

Krauss (1981) zeigte, dafl die Auflésung der sommerlichen Temperatursprungschicht
im Gotlandbecken durch windinduzierte Triagheitswellen erfolgen kann, die an der Un-
terkante der Deckschicht durch einen Phasensprung um 180 ¢ besonders kleine Richard-
sonzahlen verursachen. Um den Einfluf} des Windes bzw. der Windschubspannungen
auf die zeitliche Entwicklung der Deckschicht zu untersuchen, wurden Vergleichsex-
perimente mit quasigeostrophischen und den optimierten Windfeldern aus Kapitel 7
durchgefiihrt. Unterschiede ergaben sich besonders im Herbst, die aber sehr viel gerin-
ger sind, als die in Abb. 34 gezeigten.

Die analysierten Meeresoberflichentemperaturen haben sicherlich einen Fehler, weil
im wesentlichen die Messungen von Landstationen beriicksichtigt wurden, so daf die
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horizontalen Verteilungen aufgrund von Auf- oder Abtriebsgebieten verfilscht sein
kénnen. Da aber die Datendichte der Schiffsmeldungen im Bereich der westlichen Ostsee
noch relativ hoch ist (Bumke 1995, pers. Mitteilung), wurden die analysierten Tempe-
raturkarten infraroten Satellitendaten vorgezogen, die das BSH als wichentliche Ober-
flichentemperaturkarten ab 1.1.1993 zur Verfiigung stellt. Ein Vergleich der zwischen
2. und 3. Modellschicht gemittelten Temperatur, die ungefihr aufgrund der kurzen
Relaxationszeit von 124 der vorgeschriebenen Oberflichentemperatur entspricht, it
unabhingigen Daten von der Verankerung SBFO7 im Groflen Belt in einer Tiefe von
6.1 m zeigt, daBl der Jahresgang der analysierten Temperaturen Abweichungen bis zu
2°C aufweist (Abb. 37). Diese Groflenordnung der Fehler wurde auch durch Vergleiche
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Abbildung 37: Jahresgang der Temperalur in 6 m Tiefe als Funktion der Zeit an der
Position der Verankerung SBF07 im Groflen Bell: (1) Daten, (2) Modell.

mit den Profildaten im Bornholmbecken festgestelit (s.u.).

Aus der Diskussion iiber die Ursachen der Unterschitzung der Deckschichttiefen er-
gibt sich die SchluBfolgerung, daff nur ein verbesserter Ansatz fiir die Deckschicht-
prozesse in Verbindung mit einemn Strahlungsmodell Abhilfe liefern kann. Die hier
verwendeten Oberflichenfliisse von Impuls und Wirme weisen zwar ebenfalls Fehler
auf, die aber nicht allein fir die Modell-Daten-Differenzen der Temperaturen in der
Deckschicht verantwortlich sein kénnen.
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8.2 Das Strahlungsmodell

Das hier verwendete Strahlungsmodell ist bei Rosati und Miyakoda (1988) beschrieben.
Aus dem Zenitwinkel der Sonne wird die solare Einstrahlung Q¢ an der Meeresober-
fliche unter Beriicksichtigung von Absorption und Riickstreuung in der Atmosphére
berechnet. Der Abschwichung der solaren Einstrahlung durch Wolken wird durch die
Parametrisierung von Reed (1977) Rechnung getragen:

Q, =Qu (1 - 0.62C +0.001938) (1 — ). (4)

Dabei ist C der Bewdlkungsgrad, der der Wolkenklimatologie von Defant (1972) ent-
nommen wurde.  bezeichnet die Mittagshihe der Sonne in ® und « die Albedo, die
vereinfacht zu o = 0.06 fiir diffuse Strahlung angenommen wurde (Dietrich et al,,
1975).

Der solare WiarmefluB an der Meeresoberfliche @, wurde von dem Nettowdrmeflu
abgezogen, der sich formal aus dem Relaxationsterin berechnen lifit. Die Divergenz
der eingestrahlten, absorbierten Intensitit I stellt eine zusitzliche Wirmequelle in den
tieferen Modellschichten der Erhaltungsgleichung fiir Temperatur (Gl. 5 in Kapitel 4)

dar: oT 1 o1
E+F(T):FT+

Die Absorption wird dabei gemifl der Arbeit von Paulson und Simpson (1977) para-
metrisiert:

(5)

PoCp 0::

I'=Qs [Reap(z/Gi) + (1 - R)exp(z/G)] (6)

mit =078, (, = 1.4dm und { = 7.9m, was dem optischen Ozeanwassertyp ITI von
Jerlov (1968) entspricht. Jerlov selbst gibt allerdings fiir das Skagerrak einen Iiisten-
wassertyp 1 und fiir die zentrale Ostsee einen Kiistenwassertvp 3 an, was noch kleineren
Absorptionslidngen entsprechen wiirde, die aber von Panlson und Simpson (1977) nicht
berechnet wurden.

Da die Temperaturen der ersten Modellschicht mit einer relativ kurzen Zeitskala zu
den analvsierten Meeresoberflichentemperaturkarten relaxiert werden, fithrt die Sub-
traktion der solaren Einstrahlung nicht zu einer Verdnderung der Oberflachentempera-
turen im Modell. Lediglich fitr die tieferen Modellschichten ergeben sich Unterschiede,
die im wesentlichen vom nicht genan bekannten Bewolkungsgrad und optischen Was-
sertvp abhingen.

Fiir die Parametrisierung der Bewdlkung werden in der Literatur sehr unterschied-
liche empirische Ansétze angegeben (vgl. z.B. Parkinson und Washington, 1979). Nie-
kamp (1992) verglich drei verschiedene Modelle u.a. das von Reed {1977) mit Daten,
konnte jedoch wegen teilweise fehlerhafter Strahlungsmessungen keine Entscheidung
beziiglich der Giite treffen. Wegen dieser Unsicherheiten kann das Strahlungsmodell
hier nur dein Zweck dienen, die Grofenordnung der Erwiirmung durch die solare Ein-
strahlung abzuschitzen. Simpson und Dickey (1981) zeigten jedoch mit Hilfe eines ein-
dimensionalen Deckschichtmadells, daB die solare Einstrahlung in tiefere Schichten die

Struktur des oberen Ozeans wesentlich veriindern kann und daher nicht vernachlissipt
werden sollte.



8.3 Das reduzierte Kraus—Turner—Deckschichtmodell

Die Deckschichtmodelle vomn “Kraus-Turner”-Tvp basieren auf der vertikal integrier-
ten Gleichung [iir die turbulente kinetische Energie, die sich mit Hilfe der Reynolds-
mittelung aus den Navier-Stokes-Gleichungen herleiten 1aBt (Niiler und Kraus, 1977):

1
5 We (Abh—sis) = mgu +—[(1 +n)By — (1 — n) | Bol] + Jo (ﬁ —C) . {7)
e 2

Dabei ist w, die Entrainmentgeschwindigkeit:
dh dh
=0 >0
={ @

I bezeichnet die Deckschichttiefe, Ab die Anderung des spezifischen Auftriebs iiber die
Unterkante der Deckschicht hinweg, i, die horizontale mittlere Geschwindigkeit in der
Deckschicht, u, die Reibungsgeschwindigkeit im Ozean, By den AuftricbsfluB an der
Meeresoberfliche, .Jy die solare Einstrahlung (.Jy = g @Q,/pp ¢, mit dem thermischen
Ausdehnungskoeflizienten «), ¢ die Absorptionslinge (falls nur ein Frequenzband im
Gegensatz zu Gl. 6 betrachtet wird} und s, mg, n Konstanten, die die Dissipation
parametrisieren. Bei der Herleitung von Gl. 7 wurden zwei wesentliche Annahmen
gemacht:

1. Die turbulenten Fliisse an der Unterkante der Deckschicht werden durch die so-
genannten “Sprungrelationen” beschrieben, d.h. fiir den turbulenten Wirmefluf
gilt z.B.

w' T , T weAT =0. {9)

2. Das vertikale Integral der Dissipation {iber die Deckschicht ist proportional zu
den Turbulenz erzeugenden Termen.

Dicse Annahmen zusammen mit der Vereinfachung durch die Vertikalintegration un-
terscheiden die Kraus-Turner-Deckschichtmodelle von den unten beschriebenen Tur-
bulenzmodellen. Hingegen ist die Vernachlissigung der zeitlichen Anderung der tur-
bulenten kinetischen Energie immer eine gute Approximation fiir Zeitskalen grofier als
eine Stunde (Gargett at al., 1979).

Es wird nun die Annahme gemacht, dafl die Turbulenzerzeugung bzw. -vernichtung
durch die Auftriebsfliisse, durch die solare Einstrahlung und durch die Geschwindig-
keitsscherungen an der Deckschichtunterkante klein gegeniiber der windinduzierten
Turbulenzerzeugung sind, so daf lediglich die beiden Termme {iber den geschweiften
Klammern in Gl 7 zuriickbleiben. Die Vernachlissigung der Geschwindigkeitsscherun-
gen ist keine gute Annahme, wie unten gezeigt wird, und auch nicht unbedingt notwen-
dig (vgl. Sterl und Kattenberg, 1994). Ebenso 148t sich das reduzierte Kraus-Turner-
Modell einfach durch die Beriicksichtigung der Warmefliisse an der Meeresoberfliche
(in By) und durch die solare Einstrahlung verbessern.

Die Vernichtung von turbulenter kinetischer Energie durch Entrainment ist dquiva-
lent zur zeitlichen Anderung der potentiellen Energie PE in der Wassersiule (vgl. z.B.
Dengg, 1993), so dafl

JoPFE
dt

= mo u? (10)
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gilt. Die Dissipation in der Deckschicht wird beriicksichtigt, in dem die Ekmanlingen-
skala A als Abklinglinge angenommen wird (Wells, 1979):

mg=m ey mit m= 42, A=20m. (11)

Eine Ubersicht iiber andere Ansitze gibt Gaspar (1988). Die hier verwendeten Parame-
ter sind durch Anpassung an die gemessenen Temperaturprofile im Bornholmbecken be-
stimmt worden. Die numerische Implementation wurde von Dengg (1995) iibernommen.
Es werden so viele Gitterboxen von der Meeresoberfliiche an vollstindig durchmischt,
bis die turbulente kinetische Energie, die durch den Wind zur Verfiigung gestellt wird,
aufgebraucht ist. Wie bei Ster] und Kattenberg (1994) wird iiberschiissige Energie, die
nicht mehr ausreicht, um eine weitere Gitterbox vollstindig zu durchinischen, durch
partielle Vermischung aufgebraucht, so daf§ die hier verwendete Formulierung Energie
erhaltend ist. Die benutzten Parameter bewegen sich im iiblichen Rahmen. Gargett
et al. (1979) geben eine Ubersicht iiber die bis dahin veréffentlichten Literaturwerte
mit 0.15 < m < 17(75). Lueck und Reid (1981) argumentierten, dafB lediglich 10%
der Windarbeit {(in 10 m Hdhe) in turbulente kinetische Energie umgewandelt werden
kann. Das wiirde bedeuten, dafl m auf jeden Fall kleiner als 100 sein muB.

Da das regionale Madell der westlichen Ostsee aus Stabilidtsgriinden nicht mit kon-
stanten Austauschkoeffizienten fiir Impuls gerechnet werden kann, wurde fiir den Im-
puls die Richardsonzahl-abhiingige Formulierung {Gl. 1) beibehalten. Der wesentliche
Unterschied zu dem Referenzexperiment aus Abb. 36 besteht darin, dafl die Entschei-
dung, ob Vermischung in der Deckschicht stattfindet, nicht von der Richardsonzahl
sondern von einer Energiebilanz abhangig gemacht wird.

Das Ergebnis eines Modellexperiments mit gekoppeltem Kraus-Turner-Deckschicht-
und Strahlungsmodell zeigt Abb. 38. Die Deckschicht ist in den Sommermonaten Juli,
August und September bis zur Auflssung durch die ersten Herbststiirme homogen bis zu
einer maximalen Tiefe von ungefiihr 21 m durchmischt, was eine deutliche Verdnderung
gegeniiber den Ergebnissen in Abb. 36 darstelit. AuBerdem wurden in Abb. 38 noch die
Tielen der vollstindig und partiell durchmischten Gitterboxen eingezeichnet, die fiir die
Berechnung der Dissipation in Gl. 11 bendtigt werden. Die tatsiichliche Deckschichttiefe
stellt die Einhiillende dieser zeitlich und riwmlich stark veriinderlichen Grofie A dar.

8.4 Das Turbulenzmodell

Das Turbulenzmodell, das im Rahmen dieser Arbeit in das regionale Modell der westli-
chen Ostsee eingebaut wurde, ist im wesentlichen der Arbeit von Blanke und Delecluse
(1993) entnommen worden, die eine vereinfachte Version des Modells von Gaspar et al.
(1990) in ein Zirkulationsmodell des tropischen Atlantik eingebaut hatten. An jedem
Gitterpunkt des Modells wird eine weitere prognostische Gleichung fiir die turbulente
kinetische Energie ¢ berechnet:

do Q. d\ . . (0nN .. .. o
5{—6): ([\p;a)“f]\” (E—) —[\Tf\‘ --(,T. (12)
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Abbildung 38: Tiefen der Isothermen (in °C) als Funktion der Zeit im Bornholmtief:
Modellergebnisse mit einem gekoppelten Kraus—Turner-Deckschicht- und Strahlungs-
modell. Die weiffe Kurve kennzeichnet die Tiefe der durch den Wind durchmischten
Schichten.

Kg, Ky und Kp stellen die Austauschkoeffizienten fiir turbulente kinetische Ener-
gie, Impuls und Tracer dar. Die Momente hoherer Ordnung in Gl. 12 sind durch das
Mischungswegkonzept von Prandtl mit der Mischungsweglidnge [ parametrisiert:

f\-E. =Cy4 I\'M, IX’)\{ =CK l \/E, [\’T = I\'M/Prt. (13)

Prt ist die Prandtlzahl, die von der Richardsonzahl Ri wie folgt abhéngt:

1 g Ri <0.2
Prt=<{ 5Ri : 02<Ri<?2 . (14)
1] I o 2< Ri

Die Konstanten cu, ci, ¢ miissen spezifiziert werden. Im Gegensatz zu dem Modell
von Blanke und Delecluse (1993) ist eine Mittelung der Austauschkoeffizienten auf den
verschiedenen Gitterpunkten nicht notwendig. Die physikalische Bedeutung der Terme
auf der rechten Seite von GI. 12 ist:

e Diffusion von turbulenter kinetischer Energie,
e Turbulenzerzeugung durch Scherungen in den Geschwindigkeiten,

e Turbulenzvernichtung durch die Schichtung des Dichtefeldes,
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e Kolmogorov-Dissipation.

Da durch die separate Parametrisierung der Konvektion N? niemals negativ werden
kann, wird in dieser Version des Modells durch Konvektion keine turbulente kinetische
Energie erzeugt. Es wiire auch moglich gewesen, die Konvektion mit in das Turbulenz-
modell einzubauen. Eine instabile Schichtung wiirde dann durch grofie Diffusivititen
abgebaut wie im Falle der Konvektionsparametrisierung von Cox (1984). Da die Si-
mulation der Ausbreitung des salzhaltigen Bodenwassers aber mit dem Vertauschungs-
algorithmus, wie oben beschrieben wurde, besser gelingt, wurde die Nonvektion nicht
mit in das Turbulenzmodell einbezogen.

Im Gegensatz zu Blanke und Delecluse (1993) wurde eine Fluirandbedingung fiir die
turbulente kinetische Energie verwendet:

Je 3

KEE =mu;, (15)

=0

um den Eintrag von turbulenter kinetischer Energie durch die Windarbeit mit dem
Kraus-Turner-Modell vergleichen zu kénnen.

Entscheidend fiir Turbulenzmodelle ist die Bestimmung der Mischungsweglinge {, die
hier lecdiglich diagnostisch berechnet wurde:

V2e

Die so definierte Mischungsweglinge ergibt sich aus dem allgemeineren Integralkrite-
rium von Bougeault und Lacarrére (1989) (vgl. Gaspar et al., 1990) fiir die Niherung
einer kontinuierlichen Schichtung. Im Falle einer instabilen Schichtung muf} eine be-
grenzende Lingenskala eingefiihrt werden. In dieser Arbeit wurde der vertikale Gitter-
abstand Az gewihlt. Blanke und Delecluse (1993) hatten dagegen den Abstand zur
Wasseroberfliche |z| als Begrenzung benutzt. Willebrand {1992) weist mit Hilfe ei-
ner Skalenanalyse darauf hin, daf} das Mischungswegkonzept nur sinnvoll ist, wenn die

Mischungsweglange folgenden Ungleichungen geniigt:
1< Ve tg%, 1< 2], [<H—|e. (17)
dz

]

Die gleichzeitige Begrenzung der Mischungsweglinge durch die Entfernung zur Mee-
resoberfliche und zum Boden bereitet z.B. im Arkonabecken wegen der geringen Was-
sertiefe konzeptuelle Schwierigkeiten, denn die windinduzierte Durchmischung kann bis
zum Boden reichen mit theoretischen Mischungsweglingen in der Grofenordnung der
Wassertiefe. Andererseits sind aber auch Bodenreibungschichten in Verbindung mit
einstrémendem salzreichem Wasser moglich, das durch Entrainment mit Oberflichen-
wasser verdiinnt wird. Die Mischungsweglédngen sollten in diesem Fall die Dicke der
Bodenreibungsschicht nicht iiberschreiten. Daher wurde der vertikale Gitterabstand als
einheitliche Begrenzung fiir beide Regime gewiihlt. Da die Geschwindigkeitsscherungen
im Modell sehr groB werden konnen, ist aus numerischen Griinden eine Beschrinkung
durch die 2. Ungleichung in Gl. 17 nicht mdglich.
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Mit dem SchlieBungsansatz in Gl. 16 ist das beschriebene Modell vom Typ “level
1.5" in der Modellhierarchie von Gleichungen von Mellor und Yamada (1974, 1982).
Alternativ dazu gibt es die k — e-Turbulenzmodelle (vgl. z.B. Burchard und Baumert,
1995), die neben der Gleichung fiir die turbulente kinetische Energie (Gl. 12) eine wei-
tere prognostische Gleichung fiir die turbulente Energiedissipation beinhalten. Einen
Uberblick geben Davies et al. (1995).

Verschiedene Einstellungen der Modellparameter wurden getestet. Gute Ubereinstim-
mung mit den vorhandenen Daten wurde mit

ea =100, ex=004 =07 m=20...100 (18)

erreicht, wobei die Modellosung gegeniiber der Konstanten cx sehr sensitiv ist, weil
diese die GroBenordnung der Austauschkoeffizienten bestimmt. Das Ergebnis eines
Modellexperiments mit gekoppeltem Turbulenz- und Strahlungsmodell zeigt Abb. 39.
Eine deutliche Deckschicht wird in den Sommermonaten ausgebildet, die der in Abb. 38
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Abbildung 39: Tiefen der Isothermen (in °C') als Funktion der Zeit im Bornholmtief:
Modellergebnisse mit einem gekoppelten Turbulenz- und Strahlungsmodell.

dhnelt. Die maximale Deckschichttiefe im September liegt jedoch mit 27 m etwas tiefer.

Im Juli erfolgt die Erwidrmung der tieferen Schichten im Bornholmbecken langsamer
als im Falle des Kraus-Turner-Modells.
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8.5 Vergleich der Deckschichtmodelle

Die Unterschiede der in Abb. 36, 38 und 39 dargestellten Ergebnisse der drei verschiede-
nen Vermischungsparametrisierungen werden in Differenzenabbildungen am deutlich-
sten. Abb. 40 zeigt die mit dem Turbulenzmodell simulierten Temperaturen abziiglich
der mit dem Richardsonzahlansatz berechneten Temperaturen. Es ergeben sich in den
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Abbildung 40: Tiefen der Isothermen (in °C) der Differenz zwischen Turbulenzmodell
und Richardsonzahlansatz als Funktion der Zeit im Bornholmtief.

Sommermonaten Temperaturdifferenzen von ungefihr 5 bis 6 °C' im Tiefenbereich von
15 bis 30 m. In den Wintermonaten reicht die Vermischung mit Turbulenzmodell sehr
viel tiefer, so daf§ sich in einer Tiefe von ca. 40 m das Wasser um fast 5°C stérker
abkiihlt als im Falle der Richardsonzahl-abhéngigen Reibungskoeffizienten. Der Jah-
resgang des Wirmeinhaltes des Oberflichenwassers oberhalb der Haloklinen ist fiir
die beiden Vermischungsansitze sehr unterschiedlich, so daf§ fiir Betrachtungen der
Wirmebilanz in der Ostsee die Giite des Deckschichtmodells eine wesentliche Rolle
spielt.

Die beiden hier vorgestellten Deckschichtmodelle weisen dagegen sehr viel geringere
Temperaturdifferenzen untereinander auf (Abb. 41). Da die Modellparameter bei bei-
den Vermischungsansitzen an die Beobachtungsdaten angepafit wurden, sind die Un-
terschiede vermutlich prinzipieller Natur. Mitte Juli bis Mitte September liegt die Tem-
peratursprungschicht im Turbulenzmodell etwas tiefer als im Kraus-Turner-Modell. Im
Juli ist die Deckschicht im Kraus-Turner-Modell dagegen homogener erwirmt, so daf
in einer Tiefe von ca. 20 m eine negative Temperaturdifferenz von mehr als 2°C auftritt.
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Abbildung 41: Tiefen der Isothermen (in °C) der Differenz zwischen Turbulenz- und
Kraus—Turner-Deckschichtmodell als Funktion der Zeit im Bornholmtief.

Da die Deckschichttiefe vom Kraus-Turner-Modell im Vergleich zu den Daten im Au-
gust und September unterschitzt wird, wurde der urspriinglich zu m = 3.2 festgelegte
Proportionalitdtsfaktor zwischen der Windarbeit und der fiir die Deckschichtvertie-
fung zur Verfiigung stehenden Arbeit auf m = 4.2 erhdht. Die Deckschicht konnte so
tatsachlich geringfiigig vertieft werden. Allerdings nahm gleichzeitig die unrealistische
Homogenisierung im Juli zu (vgl. Abb. 41). Das reduzierte Kraus-Turner-Modell 1a£t
sich also nicht beliebig genau den Daten aus verschiedenen Jahreszeiten anpassen. Das
Turbulenzmodell fiihrt auch gegeniiber dem Kraus-Turner-Modell zu einer tieferen
Abkiihlung in den Wintermonaten, die oberhalb der Salzgehaltssprungschicht mehr als
3°C betragen kann.

Der EinfluBl des Strahlungsmodells in der Form, wie es oben beschrieben wurde, ist
aus Abb. 42 ersichtlich. Von Juni bis September gibt es in einem Tiefenintervall zwi-
schen 10 und 30 m eine nennenswerte zusitzliche Erwdrmung durch die solare Einstrah-
lung bis zu knapp 2°C. Wird statt des angenommenen optischen Ozeanwassertyps I1I
von Jerlov (1968) der klarste Wassertyp I der Berechnung der Absorption der solaren
Einstrahlung zu Grunde gelegt, ergeben sich zusdtzliche Erwéirmungen bis zu ungeféhr
99

Die drei verschiedenen Parametrisierungen der Vermischung werden im folgenden
mit gemessenen Temperaturprofilen aus dem Bornholmtief verglichen und beziiglich
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Abbildung 42: Tiefen der Isothermen (in °C') der Differenz zwischen einem Turbulenz-
modell mit und ohne Strahlungsmodell als Funktion der Zeit im Bornholmtief.

der Ausbildung einer sommerlichen Deckschicht diskutiert.

Am 4. November 1992 weist die obere Wassersiule im Bornholmtief eine homoge-
ne Temperaturverteilung von 9°C auf (Abb. 43). Uber der Salzgehaltssprungschicht
befindet sich kilteres, altes Winterwasser und darunter wirmeres Wasser, das nach
einem friitheren Einstrom aus dem Arkonabecken, seinem Salzgehalt entsprechend, in
die Salzgehaltssprungschicht eingelagert worden ist. Bis auf eine geringere Abweichung
des Richardsonzahlansatzes in 33 m Tiefe reproduzieren alle drei Modelle ungefihr den
gemessenen vertikalen Temperaturverlauf.

Am 15. Juni 1993 ist durch die sommerliche Erwdrmung bereits eine deutliche
Temperatursprungschicht ausgebildet (Abb. 44). Die Meeresoberflichentemperatur be-
tragt ungefihr 13.5°C. Die Deckschichttiefe wird vom Modell mit Richardsonzahl-
abhéngigem Ansatz vollkommen unterschitzt, wihrend die Ergebnisse der beiden Deck-
schichtmodelle besser mit den Daten iibereinstimmen. Allerdings ist die analysierte
Meeresoberflichentemperatur, an die die Temperatur der ersten Modellschicht ange-
paBt wird, um ungefihr 1°C zu niedrig, so da der NettowidrmefluB nicht richtig sein
kann. Abweichungen ergeben sich auch in der Salzgehaltssprungschicht. Eine mégliche
Erklarung dafiir ist, dal bei dem Salzwassereinstrom offensichtlich vom Volumen her
etwas zu viel neues Wasser mit mittleren Salzgehalten eingestromt ist, so daf} das alte
Bodenwasser im Bornholmbecken zu hoch angehoben wurde. Dieses hat z.T. das Born-
holmbecken nicht iiber die Stolper Rinne in Richtung Gotlandbecken verlassen kinnen,
obwohl es iiber die Hohe des Sattels der Stolper Rinne angehoben worden ist, weil die
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Abbildung 43: Temperaturprofile im Bornhobmtief am 4. November 1992 (Tag 65):
(1) Daten, (2) Richardsonzahl-abhingige Diffusion, (3) vereinfachtes Kraus-Turner-
Deckschichtmodell, ({) Turbulenzmodell.

Salzgehalte durch Verdiinnung zu niedrig geworden sind.

Maximale Temperaturen an der Meeresoberfliche bis zu 16 °C wurden am 4. August
1993 beobachtet (Abb. 15). Wiederum wird die vertikale Temperaturverteilung von
dem Modell mit Richardsonzahlansatz nicht richtig wiedergegeben. Die Deckschicht
ist viel zu flach ausgebildet und durch den erneuten Einstrom von zu warmem, salz-
haltigem Wasser aus dem Arkonabecken FEnde Juli, das sich in die Salzgehaltssprung-
schicht einbettet, entsteht ein unrealistisch grofles Temperaturmaximum von 9°C in
ungefithr 57 me Tiefe. Die Daten in Ubereinstimmung mit den beiden anderen Parame-
trisierungsansitzen zeigen, dafl dieses Temperaturmaximum lediglich 7°C betrigt. In
der Deckschicht bis zu einer Tiefe von 20 m stimmen sowohl das Kraus Turner- als
auch das Turbulenzmodell gut mit den Messungen iiberein, Wie schon it Abb. 41
gezeigt wurde, treten grofie Differenzen zwischen beiden Modellen in der Temperatur-
sprungschicht zwischen 20 und 10 m auf. Der Temperaturabfall mit der Tiefe erfolgt im
Kraus-Turner-Modell viel zu schnell, withrend das Turbulenzmodell den Gradienten
im Vergleich zu den Daten richtig simuliert.

Unter dem EinfluB des Windes vertieft sich im Herbst die Deckschicht, und die
Meeresoberflichentemperaturen betragen am 19. September 1993 nur noch etwas
mehr als 12°C' (Abb. 46). Die Deckschichttiefe wird vom Turbulenzmodell geringfiigig
tiberschiitzt und vom Kraus-Turner-Maodell unterschitzt. Im Prinzip stimmen aber al-
le drei Modelle einschlieBlich des Richardsonzahlansatzes gnt mit den Daten (iberein,
so dal} der Schiufl gezogen werden kann, daB} die herbstliche Aufidsung der Deckschicht
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Abbildung 44: Wie Abb. 43, nur am 15. Juni 1993 (Tag 288).
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Abbildung 15: Wie Abb. 43, nur am 4. August 1993 (Tag 338).
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Abbildung 46: Wie Abb. 43, nur am 21. September 1993 (Tag 386).

auch mit Richardsonzahl-abhingigen Austauschkoeflizienten einigermaflen simuliert
werden kann.

Eine Vorstellung iiber horizontale Temperaturverteilungen gibt ein Vertikalschnitt
vom Fehmarnbelt zur Stolper Rinne mit Stationskarte in Abb. 47, dessen einzelne
Profile zwischen dem 28. Juli und 6. August 1993 aufgenommen wurden (Abb. 48),
Die Tiefen der Temperatursprungschicht im hochauflésenden Modell, das hier mit ei-
nem Kraus-Turner-Deckschichtmodell und einem Strahlungsmodell gekoppelt worden
ist (vgl. Abb. 34D}, stimmen gut mit gemessenen Tiefen iiberein, Wie aber schon im
Zusammenhang mit Abb. 15 erwihnt wurde, sind die Gradienten der Temperatur-
sprungschicht im Kraus-Turner-Deckschichtmodell viel zu gro8, und die Deckschicht
ist viel zu homogen. Letzteres ist auch eine Folge der sehr glatten analysierten Ober-
flichentemperaturen, die regionale Strukturen wie Auf- und Abtrieb nicht enthalten.
Die Beobachtungsdaten aus dem siebentiigigen Zeitintervall variieren dagegen an der
Meeresoberfldche bis zu 4°C.

Eine bessere Darstellung der Vertikalstruktur der saisonalen Thermokline gelingt
mit einem Turbulenzmodell (Abb. 49). Die Gradienten sind viel kleiner als im Kraus-
Turner-Deckschichtmodell. Die horizontale Verteilung im Arkonabecken ist offensicht-
lich realistischer simuliert (allerdings in 30 m Tiefe un ca. 2°C zu warnn iim Vergleich
zu den Beobachtungen). Auch im Turbulenzimodell mit der obigen Parameterwahl ist
die horizontale Struktur der Deckschicht noch unbefriedigend.
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Abbildung 47: Stationskarte fir die in Abb. 48 und {9 gezeigten Schnitte vomn Feh-
marnbelt zur Stolper Rinne.

8.6 Diskussion

Die Einstellung der Parameter erfolgte zundchst genau wie bei Blanke und Delecluse
(1993). Da die Turbulenzerzeugung durch Scherung aber sehr viel grofier in dem hoch-
auflosenden Ostseemodell als in grobauflosenden Modellen des Atlantiks ist, werden die
Austauschkoeflizienten zu grof}, so dafl das einstrémende Salzwasser zu stark vermischt
wird. Daher wurde der Modellparameter ¢jc reduziert. Ohne den Scherungsterm in Gl
12 konnte die Parameterwahl von Blanke und Delecluse (1993) tibernommen werden.
Eine Erklarung fiir diesen Unterschied konnte das Spektrum interner Wellen fiir die
Geschwindigkeitsscherungen liefern (Gargett et al., 1981; Gargett, 1993}, das bei einer
Wellenldnge von 10 m abfilit. Ozeanmodelle mit einem vertikalen Gitterabstand grofer
als 5m unterschitzen demnach die Turbulenzerzeugung durch Geschwindigkeitssche-
rungen von internen Wellen. Neben der hheren vertikalen Gitterauflésung unterschei-
det sich das regionale Ostseemodeil von den Ozeanmodellen durch den Antrieb mit
6stiindlichen anstatt mit monatlichen Windfeldern einer Klimatologie. Es ist also nicht
verwunderlich, dafl der Scherungsterm in Gl. 12 hier eine sehr viel groere Bedeutung
hat als in dem Modell von Blanke und Delecluse (1993).

In der Deckschicht balancieren sich in G. 12 in den vorgestellten Experimenten Dif-
fusion und Geschwindigkeitsscherung mit der Dissipation von turbulenter kinetischer
Energie. Wie Willebrand (1992) zeigte, ist eine Balance in Gl. 12 ohne den Dissipa-
tionsterm nicht mdglich. Der Scherungsterm wird an der Deckschichtunterkante und
darunter vergleichsweise immer wichtiger. Der Auftriebsterm ist nur in der Salzge-
haltssprungschicht von Bedeutung. Die zeitliche Anderung von turbulenter kinetischer
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Abbildung 48: Vertikale Temperaturverteilung (in °C') entlang eines Schnittes vom Feh-
marnbelt zur Stolper Rinne, aufgenommen zwischen dem 28. Juli und 6. August 1993:

(a) Daten (oben), (b) Modell mit gekoppeltem Kraus-Turner-Deckschichtmodell (un-
ten).
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Abbildung 49: Vertikale Temperaturverteilung (in °C') entlang eines Schnittes vom Feh-
marnbelt zur Stolper Rinne, aufgenommen zwischen dem 28. Juli und 6. August 1993
im Modell mit gekoppeltem Turbulenzmodell.

Energie ist immer zu vernachlissigen. Die Bedeutung der Diffusion und damit der Grad
der Homogenisierung wird iiber die Parameter m und cy4 eingestellt, die hier grofler als
bei Blanke und Delecluse (1993) sind. Dafi K grofier als K, gewdhlt wird, mag theo-
retisch begriindet (vgl. Large et al., 1994) oder aber auch nur eine Folge davon sein, daf
das gekoppelte Deckschichtmodell lediglich eindimensional ist und daher stdrker an die
Turbulenz erzeugenden Oberflichenfliisse gekoppelt werden muf, damit die zeitliche
Entwicklung der Deckschicht an den einzelnen Gitterpunkten ausreichend korreliert ist
(Blanke und Delecluse, 1993). Vermutlich werden dadurch auch die grofieren Werte fiir
m erklért.

Die in Gl. 7 vernachldssigten Terme konnen auf relativ einfache Weise ergénzt werden.
Der Scherungsterm kann durch die Addition der kinetischen Energie zu der Energie-
bilanz in Gl. 10 beriicksichtigt werden, die dariiber entscheidet, ob zwei Gitterboxen
vermischt werden oder nicht (Sterl und Kattenberg, 1994). Dieses wurde hier nicht
unternommen, weil prinzipiell Turbulenzmodelle den Kraus-Turner-Modellen aus den
folgenden Griinden vorzuziehen sind:

1. Turbulenzmodelle stellen vertikale Strukturen innerhalb der Deckschicht dar (An-

dré und Lacarrere, 1985), die in vielen Fillen nicht vollstindig homogen ist (vgl.
Abb. 48).

2. Turbulenzmodelle berechnen die Austauschkoeffizienten an jedem Gitterpunkt,
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so daf auch Turbulenzerzeugung unterhalb der Deckschicht dargestellt werden
kann.

Das Kraus-Turner-Deckschichtmodell wurde hier lediglich zum Vergleich herangezo-
gen, weil die beiden Parameter m und A leicht an die Daten anzupassen sind und weil
die Frage untersucht werden sollte, ob in dem hier verwendeten Zirkulationsmodell
ein aufwendiges Turbulenzmodell iiberhaupt notwendig ist. Am Jahresgang der Deck-
schichtentwicklung wurde jedoch gezeigt, daB das Turbulenzmodell bessere Ergebnisse
liefert.

Daneben miissen jedoch auch die Diffusion in der Haloklinen und Entrainmentprozes-
se im Zusammenhang mit Stromungen von dichtem Bodenwasser beschrieben werden.
Stigebrandt {1987) trennt diese drei Regime in einem Prinzipmodell voneinander. Von
dem hier eingebetteten Turbulenzmodell wird jedoch erwartet, das es alle drei Regime
in einem beschreibt. In der Salzgehaltssprungschicht sollte die Diffusion gering und
proportional zu N~! oder N~2 sein (Gargett, 1984). Wenn die turbulente kinetische
Energie einen Minimalwert erreicht, ist diese Forderung durch das Turbulenzmodell
aufgrund von Gl. 16 automatisch erfiillt. Die vertikale Diffusion von turbulenter ki-
netischer Energie darf also nicht zu gro werden, damit die Halokline nicht erodiert.
Geringe Auflosungserscheinungen werden allerdings sowohl mit dem Kraus-Turner- als
auch mit dem Turbulenzmodell beobachtet.

Die Auswirkung der unterschiedlichen Vermischungsparametrisierungen auf die Salz-
bilanz wird im nichsten Kapitel beschrieben.

Die offensichtlichen Verbesserungsmaoglichkeiten fiir das Turbulenzmodell in zukiinf-
tigen Untersuchungen sind:

e Einbeziehung der Auftriebsfliisse in die Oberflichenrandbedingung (Gl. 15),

e cine andere diagnostische oder prognostische Formulierung fiir die Vermi-
schungslinge { anstelle von Gl. 16 (z.B. SchlicBungsansidtze héherer Ordnung,
k-e-Modlelle, etc.).
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9 Volumen- und Salzbudgets
9.1 Bilanz fiir die Ostsee 1992/93

Mit Hilfe des regionalen Ostseemodells lassen sich Volumen- und Salzbudgets fiir das
BALTEX Testjahr 1992/93 berechnen, in dem die Transporte bzw. Salztransporte zeit-
lich integriert werden.

Wie in Kapitel 4 gezeigt wurde, ist es durch die bessere Darstellung der kritischen
Querschnitte aufgrund der hohen Auflosung und durch die Vorgabe der Wasserstinde
irn Kattegat und Bornholmbecken moglich, gemessene Geschwindigkeiten mit dem Mo-
dell zu reproduzieren. Die Bilanz auf Zeitskalen von ldnger als einem Monat hingt ne-
ben der Bodenreibung auch von der mittleren Wasserstandsdifferenz zwischen Nord-
und Ostsee ab. Da der akkumulierte Transport in die Ostsee wihrend des Salzwasser-
einstroms recht gut bekannt ist (Jakobsen (1995) berechnet aus Daten ein Volumen
von 288 k3, oder Matthius et al. (1993) schitzen 310 km?® ab), lieB sich der Boden-
reibungskoeflizient ¢, durch den Modeil-Daten-Vergleich bestimmen (vgl. Kapitel 4).
Die mittlere Wasserstandsdifferenz, die in Modell vorgegeben werden muf und die
nicht aus geoditischen Untersuchungen mit der erforderlichen Genauigkeit bekannt
ist, wurde so eingestellt, dafl der Nettoausstrom dem mittleren festlindischen Abflu
ungefihr entspricht. Eine weitere Zwangsbedingung ist die Forderung nach Uberein-
stimmung mit den Salzgehaltsdaten, so dafl sich eine mittlere Wasserstandsdifferenz
fiir das 13monatige Integrationsintervall zwischen dem Ost- und Nordrand des Mo-
dells von A¢ = 12... 14 em ergibt. Da die Salzbilanz der Ostsce sehr sensitiv beziiglich
dieser Wasserstandsdifferenz ist, stellen die Ergebnisse des regionalen Modells eine
Moglichkeit dar, Pegel zu eichen, vorausgesetzt die Integrationsdauer betrigt minde-
stens mehrere Jahre.

Durch den Salzwassereinstrom im Januar 1993 wird die Salzbilanz der westlichen
Ostsee grundlegend verindert. Die zeitliche Entwicklung des Modellsalzgehaltes in der
einseitig genesteten Version (vgl. Kapitel 5) im Arkona- und Bornholmtiel zeigt Abb.
50. Das salzhaltige Wasser mit Salzgehalten iiber 15 PSU ist amm Ende des Testjahres
vollstandig aus dem Arkonabecken abgeflossen, und entsprechend nimmt der Salzgehalt
des Bodenwassers im Bornholmbecken um mehr als 3 PSU zu.

Die Transportfunktionen durch die Dinischen Straffen sind zeitlich stark verénder-
lich. Die integrierten Volumentransporte durch die Dénischen Straflen (Schnitte bet
Sprogo und Oskarsgrundet) sind in Abb. 51 dargestellt. Das Volumen der Ostsee kann
sich auf der Zeitskala eines Monats auch unter normalen Windverhiltnissen erheblich
verindern (A1 =100 km3). Wihrend des Einstromereignisses strémen innerhalb von 21
Tagen (vom 6. bis zum 27. Januar 1993) sogar 270 km® durch die Dinischen Strafen in
die Ostsee hinein in guter Ubereinstimmung mit Beobachtungen (vgl. Jakobsen, 1995).
Von dieser Wassermenge werden 190 km? durch den Grofen Belt und 80 km? durch
den Oresund transportiert. Das Verhiltnis betrigt also 70 % zu 30 % (vgl. Abschnitt
1.2.2). Wie jedoch aus Abb. 51 ersichtlich ist, kann auf der Zeitskala bis zu einem Jahr
dieses Verhiltnis sehr variabel sein. Nach 13 Monaten ist die Volumenbilanz negativ
(AV= — 00 km?).

Die Salzbilanz zeigt einen Einstrom von 2.8 Gt (=2.8 x 102 kg) iiber die Darfer
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Abbildung 51: Zeitlich integrierte Volumentransporte durch die Didnischen Straflen ins-
gesamt (1), den Groflen Belt (2) und den Oresund (3) von September 1992 bis Sep-
tember 1993.

Schwelle und 2.1 Gt iiber die Drogdenschwelle {(Abb. 52). Die Summe betrdgt also
4.9Gt, und das Verhiltnis der Salztransporte ist 57 zu 43 %. Beziiglich der Salzbilanz
ist der Austausch iiber die Drogdenschwelle also fast genauso wichtig wie der {iber
die Darfer Schwelle, weil das eingestromte Wasser salzhaltiger ist. Ein grofler Teil des
Salzes verldfit die Ostsee in der anschliefenden Ausstromphase wieder, weil sich die
Fronten {iber die Schnitte auf den Schwellen in die Beltsee zuriickschieben und weil
sich salzhaltiges Wasser (> 15 PSU) iiber der Erhebung der Darfler Schwelle im Ar-
konabecken befunden hat (vgl. Kapitel 4).

Da die Salzgehalte und Geschwindigkeiten im Modell gut mit den Beobachtungen
{ibereinstimmen, sind die Ergebnisse fiir das Volumen- und Salzbudget vermutlich rea-
listisch. Aus MeBdaten, die in dieser Arbeit auch beriicksichtigt wurden, bestimmten
Hakansson et al. (1993) einen Salzeintrag iiber die Drogdenschwelle von 2.1 Gt, was
sich mit den Modellergebnissen deckt. Im Gegensatz dazu wurde von Matthius und
Lass (1995) ein Salzeintrag von nur 0.9 Gt {iber die Darfer Schwelle errechnet. Um die
Sensitivitit der advektiven Salzfliisse zu untersuchen, wurde eine Reihe von Experi-

96



5.5 LN N S B A B B L BN SN S S St s S B B S B b o B SRSER T B

?

J

!

SALZMENGE (Gt

]
|
|

w :

FIII\!\1ITIIII]IEI!]ITIW|1_TT.{|IIT}II|ITIT[I|EI'\

JUW N
W,/

(1NN I [T SO TS O TR T GO W T OO UMMM T N S SN N S S | Ll
100 hR=1%] 200 259 309 350 402

2EIT [TAG]

AN
v D b T by et e s b e i by sa iy Lvv gy by

Abbildung 52: Zeitlich integrierte Salztransporte insgesamt (1), iber die Darfer Schwel-
le (2) und iber die Drogdenschwelle (3) von September 1992 bis September 1993,

menten durchgefiihrt, in denen die Modellparameter A¢ und ¢y, die Parametrisierung
der Austauschkoeffizienten, die Windfelder und die Randbedingungen verindert wur-
den. ZusammengefaBt ergeben diese Studien, daf ein Salzeintrag kleiner als 2 Gt iiber
die Darfler Schwelle unwahrscheinlich ist. Die gemessenen Geschwindigkeiten an der
Verankerung auf der Darfler Schwelle sind daher offensichtlich nicht reprisentativ fiir
die Berechnung cines Salztransportes iiber den gesamten Querschnitt von Zingst bis
Mon. Das Modell zeigt in vielen Situationen ein sehr inhomogenes Geschwindigkeitsfeld
iber der DarBer Schwelle, z.13. mit Einstrom nahe der dénischen Kiiste und Ausstrom
im Siiden.

9.2 Bilanz fiir das Arkonabecken 1992/93

In der Beltsee, it Arkonabecken und im Bornholms Gatt modifizieren Vermischungs-
und Entrainmentprozesse das einstromende salzhaltige Wasser. Im folgenden werden
die Auswirkungen der verschiedenen Parametrisierungen, die im vorigen Kapitel vor-
gestellt wurden, am Beispiel einer Arkonabeckenbilanz fiir das salzreiche Bodenwasser
aufgezeigt, welches durch einen Salzgehalt von mehr als 15 PSU definiert ist. Das Salz-
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Abbildung 53: Budget der Salzmasse M mit Salzgehalten Gber 15 PSU fiir das Arkona-
becken von September 1992 bis September 1993: (1) Integrierter Salziransport diber die
Schwellen abziglich dem durch das Bornholins Gail, (2) Salzmasse im Arkonabecken,
(3) Integrierter Salztransport durch das Bornholns Gatt, (4) Differenz von (1) und (2).

budget ist in Abb. 53 dargestellt. Die Summe der advektiven Salztransporte in das Ar-
konabecken iiber die DarBer Schwelle und iiber die Drogdenschwelle hinein und durch
das Bornholms Gatt hinaus weist eine positive Salzbilanz von etwa 4Gt auf (Kurve
1). Uber die Verbindungslinie zwischen Stubbenkammer auf Riigen und Bornholmn iiber
den Adlergrund gelangt kein Wasser mit Salzgehalten iiber 15 PSU| weil die Wassertie-
fe zu gering ist. Am Ende des Integrationszeitraumes hat alles eingestromte salzhaltige
Wasser das Arkonabecken wieder verlassen. Kurve 2 zeigt die durch Integration iiber
das Volumen des Arkonabeckens berechnete Masse des Bodenwassers. Innerhalb von 30
Tagen ist ein Teil des eingestromten Wassers von knapp 2GY in das Bornholmbecken
abgelaufen (Kurve 3). Also sind in demm BALTEX Testzeitjahr insgesamt 6 Gt einge-
stromt. Die Differenz der Kurven 1 und 2 wird als der integrierte vertikale Salzflufl im
Arkonabecken interpretiert und ist von der verwendeten Vermischungsparametrisierung
abhingig. Die Abb. 53 ist fiir das Turbulenzmodell berechnet worden. Entscheidend
fiir die Salzbilanz der Ostsee sind die Salztransporte durch das Bornholms Gatt, die
von dem vertikalen SalzfluB in der Beltsee und im Arkonabecken abhiingig sind. Im
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Falle des Richardsonzahlansatzes ergeben sich 2.7 Gt, die in das Bornholmbecken ab-
flieBen, wihrend 2.1 Gt fiir das Kraus-Turner- und 1.8 Gt fiir das Turbulenzmodell
errechnet wurden. Das Turbulenzmodell verursacht also eine stirkere Vermischung als
das Richardsonzahl-abhingige Modell um ungefahr 30 %.
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10 Schlu3betrachtung und Ausblick

In dieser Arbeit wurde ein regionales Modell der westlichen Ostsee entwickelt, das sich
durch die héhere vertikale und horizontale Gitterauflésung, durch offene Randbedin-
gungen, durch verbesserte realistische Start- und Antriebsfelder und durch die Kopp-
lung mit einem eindimensionalen Deckschichtmodell von friiheren Arbeiten unterschei-
det. Es wurde das Testjahr 1992/93 ausgewdhlt, fiir das so viele Beobachtungsdaten
wie moglich zusammengetragen wurden. Diese dienten der Modellvalidierung und der
Datenassimilation, so daB das Modell in “hindcast”-Simulationen dafiir genutzt wer-
den konnte, Untersuchungen zum realistischen Wasseraustausch durch die Dinischen
Strafen durchzufithren. Es ergaben sich dabei neue Erkenntnisse iiber den Vorgang des
“Overflows” von salzhaltigem Nordseewasser itber die Schwellen der Ddnischen Strafien
in das Arkona- und Bornholmbecken hinein, iiber die Ausbreitungswege des Bodenwas-
sers im Arkonabecken und {iber Vermischungs- und Entrainmentprozesse im Bereich
der gesamten westlichen Ostsee. Obwohl durch die Verankerungsdaten und durch die
Monitoringfahrten einer Reihe von Instituten zahlreiche Beobachtungsdaten von Tem-
peratur, Salzgehalt und Geschwindigkeit vorhanden sind, ist es nicht moglich allein
aus diesen Daten ein zuverlissiges Salzbudget der Ostsee aufzustellen, wie am Beispiel
der Salztransporte iiber die Darfler Schwelle dargestellt wurde. Daher sind physikali-
sche Modelle wie das hier vorgestellte notwendig, die durch Assimilation an die Daten
angepalit worden sind. Prinzipstudien haben gezeigt, dafi der Wasseraustausch wegen
der komplizierten Bodentopographie und der groflen horizontalen Salzgehaltsgradien-
ten nicht durch einfache Approximationen an die primitiven Gleichungen beschrieben
werden kann. Auf der Basis des hier benutzten Modells erscheint, z.B. eine hvdraulische
Kontrolle in den Danischen Straflen unwahrscheinlich.

Numerische Probleme mit dem verwendeten hochaufgelosten GFDL-Modell ergaben
sich aufgrund der Steigungen der Bodentopographie, der z.T. sehr groffen Wasser-
standsdifferenzen zwischen Kattegat und Bornholmbecken in Verbindung mit orkan-
artigen Winden und mit den offenen Randbedingungen, die jedoch zufriedenstellend
gelist werden konnten, so dafl Simulationen {iber 13 Monate moglich waren.

Die Oberflichenauslenkungen an den offenen Modellrandern lieferte ein durch As-
similation von Pegelstinden und Windmessungen verbessertes, barotropes Modell fiir
die gesamte Ostsee. Die mit Hilfe der adjungierten Methode optimierten Windfelder
konnten dureh unabhéngige Winddaten im Bereich der westlichen Ostsee und durch
den erfolgreichen Einsatz als Antrieb iin regionalen Modell validiert werden. Bei Be-
ginn dieser Arbeit war nicht klar, warum das dreidimensionale Kieler Ostseemodell
Wasserstiinde nicht richtig modellicren kann, was ein besonders grofies Problem fiir die
Transporte in den Déinischen Straflen darstellt, die durch die Wasserstandsdifferenz zwi-
schen Kattegat und Arkonabecken angetriehen werden. Es konnte gezeigt werden, daf
die Modellphysik sicherlich Oberflachenschwerewellen hinreichend genau beschreibt,
die Diskretisierung auf dem C-Gitter aber dem B-Gitter vorzuziehen ist. Daher wurde
eine eigenes barotropes Modell fiir die Assimilation der Wasserstiinde entwickelt. Bei
der in dieser Arbeit angestrebten Genauigkeit stellten sich Defizite in den Windfeldern
als die wesentliche Ursache fiir die Modell-Daten-Differenzen heraus.

Das hier entwickelte Assimilationsverfahren reduziert die Anzahl der Kontrollpara-
meter und berechnet die Gradienten der Kostenfunktion niherungsweise, so dafl auch
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grofiere Minimierungsprobleme mit heute zur Verfiigung stehenden Rechnerkapazititen
auf diese Weise gelost werden kdonnen.

Trotz der erzielten guten Ergebnisse ist die Auflosung von 6 sm im barotropen Modell
sicherlich nicht ausreichend: die Bodentopographie dndert sich und damit der Wasser-
austausch durch die Dénischen Straflen. Auflerdem ist das Modell nicht mehr wirbel-
auflosend. Daher wire eine Auflésung und eine Bodentopographie wie im regionalen
Ostseemodel]l wiinschenswert.

Da das Assimilationsverfahren auf Temperaturmessungen zur Verbesserung der Ober-
flichenwirmefliisse in Zukunft ausgedehnt werden soll, war es notwendig, die Modell-
physik durch die Einbettung eines Deckschichtmodells zu verbessern, um die Ober-
flichentemperaturen besser simulieren zu konnen. Es wurde gezeigt, da ein einfa-
ches Turbulenzmodell die Deckschichtdynamik wesentlich besser simulicren kann als
der frither verwendete Richardsonzahi-abhiingige Ansatz. Weitere Verbesserungen des
Turbulenzmodells, auch in Bezug auf die Simulation der Diffusion unterhalb der Deck-
schicht, werden durch Schliefungsmodelle hherer Ordnung erwartet, die aber auch
rechenzeitaufwendiger sind.

Fiir die Assimilation von Temperaturdaten wurde das regionale Modell in der verbes-
serten 2 sm—Version mit dem zugehdrigen adjungierten Modell, das in der Naherung
von Schiller und Willebrand (1993) angesetzt wurde, in Zwillingexperimenten getestet.
Da die Nettowirmelliisse wieder in Fourterreihen zerlegt wurden, deren Koeffizienten
als Kontrollparameter angesehen werden, besteht die berechtigte Hoflnung, dafl das
hier vorgestellte Assimilationsverfahren auch mit realistischen Temperaturdaten fiir
das BALTEX Testjahr 1992/93 Ergebnisse liefern wird.

Eine weitergehende Frage, die sich anschlieft, aber nur mit einem Modell fiir die
gesamte Ostsce beantwortet werden kann, ist die nach den tatsichlichen Zeitskalen der
theriohalinen Zirkulation entsprechend den Untersuchungen im Nordatlantik. Stérun-
gen im Bereich der Labradorsee breiten sich zundchst durch Kelvinrandwellen inner-
halb von wenigen Jahren aus (Doscher, 1991). Die permanent vorhandenen Strémmungs-
svsteme des Nordatlantik fithren zu einer advektiven Adaptation auf der Zeitskala von
Dekaden, gefolgt von einer diffusiven Anpassung in der GriBenordnung von mehreren
Jahrhunderten (Rahmstorf, 1995). Die entsprechenden Zeitskalen in der Ostsee sind
sehr viel kiirzer. Simulationsrechnungen mit dreidimensionalen Zirkulationsmodellen
liefern méglicherweise Einblick in das langzeitliche Responseverhalten der Ostsee ge-
geniiber Stérungen in der Siiwasserzufuhr und im atmosphirischen Antrieb.
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Figure captions
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1: The drainage basins and mean annual inflows of the Baltic Sea, the Danish
Sounds and Kattegat (from Bergstrém and Carlsson, 1994).

2: Principal coupling mechanisms between atmosphere, land surface and Baltic
Sea. Arrows denote direction of influence.

E, P Evaporation and precipitation over land and sea,
F Inflow and outflow through the Danish Straits,

H Heat and energy flux at the air-sea and air-land interfaces,
including radiation,

L Lateral exchange with the atmosphere outside the BALTEX region,
R River runoff,

W Wind stress at the sea surface
(from BALTEX, 1995).

: The estuary basin model from Welander (1974).

3

4: Linear time scales ¢; and ¢, in a as functions of the model parameters in %.
5: Number of available profiles between September 1992 and December 1993.
6:

: Bottom topography of the western Baltic Sea with the positions of moorings
(distance of isolines: 3 m).

7: Geographical distribution of tide gauge positions.

8: Surface current velocities from December 30, 1992 calculated with the regional
model. Only every second vector of the model grid is depicted.

9: Surface salinity in PSU of the regional model: (a) January 4, 1993 (upper
figure) (b) January 16, 1993 (lower figure).

10: Surface salinity in PSU of the regional model: (a) January 25, 1993 (upper
figure) (b) January 28, 1993 (lower figure).

11: (a) Salinity data at 5m depth at Drogden Sill/Oskarsgrundet (heavy line)
compared with model results (thin line) from October 1992 until Mai 1993. (b)
Arithmetic mean salinity calculated from measurements at 7m, 17 m and 19.5m
depths at Darss Sill (heavy line) compared with model results (thin line).

12: Model salinity in PSU at 7.5 m depth in the Arkona Basin from January 28,
1993.

13: Map showing the position of the section in Fig. 14.

14: Section of model salinity in PSU through the Arkona Basin: (a) January 28,
1993 (upper figure) and (b) February 1, 1993 (lower figure).
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15: Section of salinity in PSU from Fehmarn Belt to Stolpe Channel through the
Arkona and Bornholm Basin on February 3, 1993. The positions of the profiles
are taken according to those of the observed section shown in Fig. 17 which is

described below.

16: Section of salinity in PSU from Fehmarn Belt to Stolpe Channel through
the Arkona and Bornholim Basin taken between February 14 and 17, 1993: (a)
observations (upper figure), (b) model (lower figure).

17: Map showing the position of the section through the Arkona Basin in Fig.
16.

18: North—south component of current velocity at different depths of the mooring
SBF07 in the Great Belt recorded during November and December 1992: (a)
observations, (b) model.

19: Transports through the Danish Straits as a function of time (corresponding to
the sea level difference between Kattegat and Bornholm Basin) recorded during
a principal inflow situation: (1) Little Belt (closed), (2) @resund, (3) Great Belt
(upstream according to the critical cross—section), (4) Great Belt (downstream).

20: Surface elevations in the region of the southern Great Belt after 30 days of
integration. Distance of isolines: 10 cm.

21: Model hierarchy.

22: Sea levels at Hamina simulated with a barotropic model (1) compared to
hourly, not smoothed observations (2) during October and November 1989.

23: Sea levels at Hamina simulated with a barotropic model (1) compared to
results of the baroclinic Model 1 (2) during October and November 1989.

24: Surface elevations after seven days of integration using constant southwest
wind on the Arakawa B- (a) and C-grid (b). Distance of isolines: 7 ¢cm. Contour
lines from —63 ¢cm until +56 em in (a) and from —42 ¢m until +70 em in (b).

25: (a) Sea levels at Hamina simulated with a barotropic C—grid model (1) com-
pared to data (2) during 20 days of integration. (b) Difference between the sea
level at Hamina simulated with a B— and a C—grid model during the same inte-
gration period.

26: Relative periods P/P, of the first three modes of a closed rectangular basin
with flat bottom as a function of grid distance calculated with an explicit scheme
on the Arakawa B- and C-grid related to Rao’s results P, (1966).

27: Spectra of Baltic Sea modes calculated with realistic bottom topography: (a)
B-grid, f =0, (b) B-grid, f = 2Q sin¢ and (¢) C-grid, f = 2Q sing.
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28: Normalized cost function as a function of the number of iterations. (a) Split-
ting of the cost function into a part concerning the sea level and the wind data.
(b) Cost function of the sea level data as in (a) (heavy line) compared to an
experiment without assimilation of wind observations (thin line).

29: Cost functions of all tide gauges.

30: Sea level data from the Danish tide gauge Redby (thin line) compared to
model results (heavy line) without (a) and with assimilation (b) from October
1992 until January 1993.

31: Observed east—west component of wind speed at Arkona weather station (thin
line) compared to model results (heavy line) without (a) and with assimilation
(b) from July 1992 until September 1992.

32: Horizontal distributions of wind speed from August 15, 1992: (a) Geostrophic
wind. Maximum vector length: 13.3 m s~!. (b) Optimized wind in 10 m height.

Maximum vector length: 9.3 m s~L.

33: Horizontal distributions of vertically integrated velocities from December 5,
1992 calculated with the 2 nm version of the regional Baltic Sea model: (a) qua-
sigeostrophic wind forcing and linear interpolated sea level data at the open
boundaries, (b) optimized wind forcing and prescribed surface elevations at the
open boundaries which are taken from the assimilation experiment.

34: Depths of isotherms in °C' from September 1992 until September 1993 at
Bornholm Deep: (a) Richardson number dependent vertical friction (upper figu-
re), (b) mixed layer model (lower figure).

35: Depths of isotherms in °C' from September 1992 until September 1993 at
Bornholm Deep as shown in Fig. 34a, but here a grid distance of 2nm and 6m,
respectively, is used.

36: Depths of isotherms in °C' as a function of time at Bornholm Deep: results
of the one way nested model version described in the previous chapter with Ri-
chardson number dependent diffusion according to Lq. 3.

37: Annual cycle of temperature in 6 m depth at the position of the mooring
SBFO07 in the Great Belt: (1) data, (2) model.

38: Depths of isotherms in °C' as a function of time at Bornholm Deep: results
of a coupled Kraus-Turner mixed layer and radiation model. The white curve
denotes the depth of the wind mixed layer.

39: Depths of isotherms in °C' as a function of time at Bornholm Deep: results
of a coupled turbulence closure and radiation model.

40: Depths of isotherms in °C of the difference between the results of a turbulence
closure model and a Richardson nummber dependent scheme as a function of time
at Bornholm Deep.
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41: Depths of isotherms in °C' of the difference between the results of a turbulence
closure and a Kraus-Turner model as a function of time at Bornhoim Deep.

42: Depths of isotherms in °C' of the difference between the results of a turbu-
lence closure model with and without a radiation model as a function of time at
Bornholm Deep.

43: Temperature profile at Bornholm Deep on November 4, 1992 (day 65): (1)
data, (2) Richardson number dependent diffusion, (3) simplified Kraus-Turner
mixed layer model, (4) turbulence closure model.

44: As Fig. 43 but on June 15, 1993 (day 288).
45: As Fig. 43 but on August 4, 1993 (day 338).
46: As Fig. 43 but on September 21, 1993 (day 386).

47: Map of the position of the section from Fehmarn Belt to Stolpe Channel
shown in Fig. 48 and 49.

48: Section of temperature in °C' from Fehmarn Belt to Stolpe Channel taken
between Juli 28 and August 6, 1993: (a) data (upper figure), (b) results of a
coupled Kraus-Turner mixed layer model (lower figure).

49: Section of temperature in °C' from Fehmarn Belt to Stolpe Channel taken
between Juli 28 and August 6, 1993: results of a coupled turbulence closure model.

50: Depths of model isohalines in PSU from September 1992 until September
1993: (a) Arkona Deep (upper figure), (b) Bornholin Deep (lower figure).

51: Accumulated volume transports through the Danish Straits from September
1992 until September 1993: (1) total, (2) Great Belt, (3) Oresund.

52: Accumulated salt transports through the Danish Straits from September 1992
until September 1993: (1) total, (2) Darss Sill, (3) Drogden Sill.

53: Budget of salt mass M with salinities above 15 PSU in Arkona Basin from
September 1992 until September 1993: (1) difference of the accumulated salt
transports through the Danish Straits and the Bornholm Channel, (2) salt mass
in Arkona Basin, (3) accumulated salt transports through the Bornholm Channel,
(4) difference between (1) and (2).
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Table captions

Tab. 1: Institutes providing the data.

Tab. 2: Positions of the monitoring stations maintained by the Swedish Coast Guard.
(¢ and A denote latitude and longitude, respectively.)

Tab. 3: Depths of temperature, salinity and velocity measurements in m at the posi-
tions of the moorings.

Tab. 4: Tide gauge positions.

Tab. 5: Mean sea levels on the open boundaries and geodetical results from Ekman
and Mékinen (1991, 1994) and Ekman (1994) in cm. A dash denotes a not pre-
scribed sea level in the model or an unspecified literature value. The literature
values are arranged approximately according to their position at the western or
eastern boundary.

Tab. 6: Periods of the first seven modes in h for different grid distances in km on the
B-grid (upper line) and on the C-grid (lower line) compared with results from
Rao (1966). Notation of the mode order corresponds to Rao’s (1966).
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