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1 Einleitung

Die Ozeane werden, abgesehen von gezeitenerzeugenden Kriften, atmosphérischen
Luftdruckschwankungen und geothermischen Energiefliissen, durch drei externe Ein-
fliilsse angetrieben, die alle an der Phasengrenze Wasser - Luft angreifen:

e Windstress,
e Erwidrmung und Abkiihlung,
e Verdunstung und Niederschlag.

Die ozeanische Deckschicht ist nach oben durch die Phasengrenze Wasser - Luft und
nach unten durch eine stabil geschichtete Sprungschicht oder Land begrenzt. Sie wird
direkt durch die Prozesse an der Phasengrenze beeinflusst und kommuniziert zwi-
schen diesen Prozessen und der Dynamik des inneren Ozeans. Somit setzt sie fiir die
Dynamik des inneren Ozeans eine obere Randbedingung.

Um die Dynamik der Ozeane als Funktion externer Einfliisse zu modellieren, miissen
also die Prozesse in der Deckschicht besonders sorgfiltig beschrieben werden. Was
anschaulich erscheint, wurde z.B. von BLANKE UND DELECLUSE (1992) in einem
Modell des tropischen Atlantik bewiesen. In zwei Modelldufen, die sich nur durch
das verwendete Deckschichtmodell unterschieden, zeigten sich bis in 200 Meter Tiefe
Unterschiede in den modellierten Dichteverteilungen und Strémungsgeschwindigkei-
ten. Bei STERL UND KATTENBERG (1994) zeigte sich in einem Modell des gesamten
Atlantik, dass fehlerhafte Deckschichtmodellierung sogar zu einem Verschwinden des
subpolaren Wirbels fiihren kann.

Problematisch bei der Deckschichtmodellierung ist, dass die in der Deckschicht vor-
herrschenden Bewegungen turbulent sind. Die kleinen turbulenten Skalen kénnen in
einem dreidimensionalen globalen Ozeanmodell wegen des hohen Rechenaufwandes
nicht aufgelést werden. Deshalb muss der Effekt der kleinskaligen (bis hin zu O(cm))
turbulenten Bewegungen auf aufgeloste Skalen (O(km) horizontal, O(m) vertikal) pa-
rametrisiert werden.

Besonders wichtig ist die Parametrisierung des Effektes der Turbulenz auf die verti-
kale Vermischung, die meist mit diapyknischer gleichzusetzen ist.

In dieser Arbeit werden drei eindimensionale Deckschichtmodelle untersucht, die auf
unterschiedliche Weise mit diesem Problem der Parameterierung umgehen:

e Das Kraus-Turner Modell nach KRAUS UND TURNER (1967),
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e das TKE-Modell nach GASPAR ET AL. (1990), das eine prognostische Gleichung
fiir die turbulente kinetische Energie (TKE) beinhaltet und

e das 'K-Profile Parameterization’ (KPP) Modell nach LARGE ET AL. (1994).

Hierzu werden Modellliufe mit idealisierten und realen Randbedingungen durch-
gefiihrt.

Ziel dieser Arbeit ist eine Beschreibung der systematischen Unterschiede zwischen
den drei Modellen sowie deren Abhé#nigkeit von der vertikalen Auflésung. Letzteres
ist insofern von Bedeutung, da OGCMs (Ocean General Circulation Models) in der
Regel auf nicht dquidistanten Gittern rechnen um Prozesse in der Deckschicht besser
aufzuldsen.

Im folgenden Kapitel werden die drei verwendeten Modelle beschrieben, im dritten
werden die Modelle mit Beobachtungen im Pazifik verglichen, Modellparameter op-
timiert und die Sensitivitit der Modelle gegeniiber Anderungen der Auflésung, des
CorioLis-Parameters und der Parametrisierung der Absorption von solarer Einstrah-
lung untersucht.

Das vierte Kapitel dient mit seinen Experimenten mit idealisierten und einfachen
Randbedingungen einem tieferem Verstéindnis sowie der Forschung nach den Ursa-
chen der im zweiten Kapitel entdeckten Unterschiede zwischen den Modellen.

In Kapitel fiinf werden Modellldufe des TKE-Modells mit Beobachtungen in einem
kleinen Tank verglichen. Ziel dieses Kapitels ist es zu zeigen, dass die im dritten Ka-
pitel optimierten Parameter, die sich wesentlich von Literaturwerten unterscheiden,
im Falle destabilisierenden Antriebes zu deutlich realistischeren Ergebnissen fiihren.



2 Die Modelle

In diesem Kapitel werden die drei verwendeten Deckschichtmodelle vorgestellt.
Nach Erlduterung einiger Grundlagen von eindimensionalen Deckschichtmodellen
werden modellrelevante Gleichungen hergeleitet.

2.1 Grundlegendes iiber eindimensionale Deckschicht-
modelle

Das hydrodynamische, dreidimensionale, BOUSSINESQ-approximierte adiabatische
Gleichungssystem beschreibt Bewegungen auf Skalen bis unterhalb von 1Tmm und ist
deshalb zur Modellierung von Turbulenz wohlgeeignet. Technisch ist es jedoch wegen
des Rechenaufwandes nicht moglich, in einem dreidimensionalen globalen Ozeanmo-
dell alle Skalen aufzul6sen. Zur Losung dieses Problems behilft man sich mit der
REYNOLDS-Mittelung. Die Divergenzen der jeweiligen REYNOLDS-Transporte bein-
halten dann der Einfluss der nicht aufgeldsten Bewegungen auf rdumlich und zeitlich
gemittelte (aufgeloste) Grofen.

In dieser Arbeit werden eindimensionale Modelle verwendet, die sich darauf be-
schrinken, vertikale Vermischungsprozesse zu modellieren. Vertikale Vermischungs-
prozesse sind mit besonderer Sorgfalt zu modellieren, da in groflen Teilen des Ozeans
sowohl vertikale Austauschprozesse zwischen Ozean und Atmosphire als auch vertika-
le Vermischung innerhalb der Wassersdule den lokalen Zustand des Ozeans effektiver
beeinflussen als horizontale Austauschprozesse. Dies ist darauf zuriickzufiihren, dass
vertikale Vermischung aufgrund grofier vertikaler Dichtegradienten meist mit diapy-
knischer Vermischung gleichzusetzen, wohingegen horizontale Vermischung meist iso-
pyknisch ist. Da Dichtefeld und Impuls in der Impulserhaltung miteinander verkniipft
sind, ist klar, dass die diapyknische Vermischung erheblich grofleren Einfluss auf die
Dynamik nimmt.

Formal ist die Reduktion auf eine rdumliche Dimension die Folge der vorausgesetzten
horizontalen Homogenitét aller iiber ein passendes Raum-Zeit Intervall gemittelten

FeldgroBen (---). Aus der horizontalen Homogenitét

ai("') =0, i=1,2 (2.1)
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folgt {iber die Kontinuitdtsgleichung fiir den vertikalen Gradienten der mittleren Ver-
tikalgeschwindigkeit W zudem o
ow
9 = 0 (2.2)
und daher mit entsprechenden Randbedingungen W = 0.
Dies bedeutet, dafl simtliche vertikalen Transportprozesse iiber die Vermischung von-
statten gehen miissen, da es vertikale Advektion nicht gibt, was jedoch nach SEND
UND MARSHALL (1995) eine realistische Modellierung von Konvektion nicht aus-
schlielt. Sie argumentieren, dass eine mittlere Vertikalgeschwindigkeit den oberen
Teil der Wassersédule dehnen und den Unteren stauchen wiirde, was iiber die lineare
Vorticity-Balance % = %—’;’ mit einer unrealistischen Zirkulation um das Konvekti-
onsregime herum verkniipft wére.
Vernachlissigt man den Einflufl von Anderungen des Salzgehaltes auf die Dichte und
setzt horizontale Homogenitdt voraus, dann gilt fiir die boussinesg-approximierten

reynoldsgemittelten Bewegungsgleichungen:

ou 9 —

- 7 e

ov. 9 —

S s
OT . 8 — 7 Fsol 6] (Z)

Fo ist die solare Einstrahlung, die in den Ozean eindringt, und I (z) ist der Anteil
von Fj,, der bis in die Tiefe z vordringt.

Die in dieser Arbeit verwendeten Modellversionen gehen der Einfachheit halber von
einer linearen Zustandsgleichung der Form

p=po+al—T) (2.6)

aus, was jedoch keine prinzipielle Einschréinkung zur Folge hat. Das Gleichungssystem
(2.3)-(2.5) ist aufgrund fehlender Ausdriicke fiir die Divergenzen der REYNOLDS-
Transporte nicht geschlossen. Der Unterschied zwischen verschiedenen eindimensio-
nalen Deckschichtmodellen besteht in der Art und Weise, wie sie mit diesem Schlie-
Bungsproblem umgehen:

Das in dieser Arbeit verwendete TKE-Modell nach GASPAR ET AL. (1990) parame-
trisiert die vertikalen REYNOLDs-Transporte analog zur molekularen Reibung bzw.
Diffusion mit einem down-gradient Ansatz. Die Diffusionskoeffizienten sind jedoch
nicht konstant, sondern abhéngig von der Léingenskala der turbulenten Wirbel und
von der Turbulenten Kinetischen Energie (TKE), fiir welche eine prognostische Glei-
chung gel6st wird.

Das KPP (K-Profile-Parameterization)-Modell nach LARGE ET AL. (1994) parame-
trisiert den REYNOLDSs-Transport von Impuls ebenfalls mit einem down-gradient-
Ansatz. Die Parametrisierung fiir den REYNOLDS-Transport von Wérme enthélt zu-
dem noch einen ’'nichtlokalen” Term, der auch counter-gradient-Transporte zulésst.
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Die Profile der Diffusionskoeffizienten werden diagnostisch in Abhéngigkeit von den
Randbedingungen an der Oberfliche und der Deckschichttiefe bestimmt. Diese Zu-
ordnung basiert auf Beobachtungen in der atmosphérischen Grenzschicht und in der
ozeanischen Deckschicht sowie auf Ergebnissen aus Tankexperimenten und Modell-
rechnungen in denen ein Grofiteil der turbulenten Skalen aufgelost wurden.

Das Kraus-Turner Modell nach KRAUS UND TURNER (1967) geht a priori von einer
homogenen vollstdndig durchmischten Deckschicht aus. Die wichtigste prognostische
Variable ist hier die Tiefe der Deckschicht. Diese wird mit Hilfe einer vereinfachten
iiber die Deckschicht integrierten Balance der turbulenten kinetischen Energie (TKE)
sowie der ebenfalls vertikal integrierten Erhaltungsgleichung fiir Temperatur berech-
net.

Die Diskretisierung ist in den drei verwendeten Modellversionen identisch. Diskre-
tisiert werden finite Volumina. Jedes dieser diskreten Wasserpakete ist homogen.
Eigenschaften wie Temperatur 7' und horizontale Geschwindigkeit Uy sind, wie
Abbildung (2.1) zu entnehmen ist, inmitten der diskreten Wasserpakete definiert.
Difussionskoeffizienten von Temperatur (Ky) und Impuls (K,,), turbulente kineti-

KT-Modell TKE-Modell KPP-Modell

KX KKK NK K TKES KKK, NK
H m H

Tiefe

Abbildung 2.1: Skizze der Diskretisierungen

sche Energie (TKE), Léngenskalen (1) sowie die BRUNT-VAISALA-Frequenz hingegen
auf den Berandungen der Wasserpakete.

2.2 Herleitung der modelirelevanten Gleichungen des
Kraus-Turner Modells

Das in dieser Arbeit verwendete Kraus Turner Modell basiert auf den Arbeiten von
KRAUS UND TURNER (1967) und NIILER UND KRAUS (1977). Ausgangsgleichungen
fiir dieses Modell sind die Gleichung fiir turbulente kinetische Energie (TKE), die sich
aus der Impulserhaltung herleiten ldsst

@ zﬁ w' p_+g - a—U cuw' +w'h — € (2.7)
ot 0z 0o 0z -~ =
e —

c

=9
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mit der TKE e = % (W+W+W), dem fluktuierendem Anteil des Auftriebes

b= —g% , der Dissipation von TKE € und die Erhaltungsgleichung fiir Temperatur

OI'  Fyy 0I (2) B OT"w 0 lK GT] | (2.8)

Bt poc, 0z 9z  0z| "oz

mit der solaren Einstrahlung F,. I (2) ist der Anteil von F,, der bis in die Tiefe 2
vordringt. In allgemeiner Form lisst sich 7 (z) mit

NI .
I(z)=>_r exp (——) (2.9)
i—1 Hi
parametrisieren. In Gleichung (2.9) wird das solare Spektrum in NI Frequenzbénder
aufgeteilt, von denen jedes den Anteil r; der gesamten Einstrahlung enthilt. p; sind die
Kehrwerte der Band-Absorptionskoeffizienten. Nach PAULSON UND SIMPSON (1977)
ist NI = 2 fiir die meisten physikalischen Modelle ausreichend. In derselben Arbeit
werden auch Parametersitze rq,rg, pt1, o empirisch mit verschiedenen water types
nach JERLOV (1976) verkniipft.
Der Diffusionsterm in Gleichung (2.8) ist auf Grund der a priori Annahme einer
homogenen Deckschicht nur unterhalb der der Unterkante der Deckschicht relevant.
Er steht nicht zwingenderweise fiir molekulare Diffusion, sondern auch fiir eine z.B.
durch interne Wellen bedingte Hintergrunddiffusion.
Die Terme in Gleichung (2.7) haben folgende Bedeutung:

a: lokal zeitliche Anderung der turbulenten kinetischen Energie
b: Divergenz der turbulenten Fliisse von TKE

c: Produktion von TKE aus vertikaler Scherung mittlerer Horizontalgeschwindigkei-
ten (KELVIN-HELMHOLTZ- Instabilitit)

d: Anderung der TKE durch Ubergang in potentielle Energie (z.B. ist das Einmischen
von dichterem Wasser an der Unterkante der Deckschicht in die durchmischte
Schicht mit einer Verlagerung des Schwerpunktes nach oben und somit mit einer
Erhéhung der potentiellen Energie verkniipft.)

e: molekulare Dissipation von TKE.

Geht man a priori davon aus, dass es eine turbulente vollstéindig durchmischte Deck-
schicht gibt, dann konnen die Gleichungen (2.7) und (2.8) vertikal iiber die gesamte
Deckschicht integriert werden. Aus Gleichung (2.8) folgt dann:

8Tm_ Toyl (_ T FSOl _ _ _ @ _
h=t = T’ (=h) Tw(0)+pocp[1 I(=1)] = Kn- (=), (2.10)

mit der Deckschichttemperatur 7,, und der Deckschichttiefe A.
Fiir den nichtsolaren Fluss von Wérme durch die Oberfiche gilt:

Fnsol

3
PoCp

~T7 (0) =

(2.11)
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wobei F} 5, die Summe aus der Netto infraroten Strahlung, dem latenten und sensiblen
Waérmefluss ist. Fiir den turbulenten Transport einer Grosse a an der Unterseite der
Deckschicht gilt allgemein:

—d'w' (—h) = w.Aa. (2.12)

Die entrainment Geschwindigkeit w, ist definiert als die Geschwindigkeit, mit der sich
die Deckschicht vertieft:

oh oh
- 2.1
W 5 9 >0 (2.13)
oh
c=0, —< 2.14
we =0, = <0 (2.14)

Aa ist der Sprung der Grofie a an der Unterkante der Deckschicht. Gleichung (2.12)
beschreibt somit den turbulenten Fluss der Grofle a in die Deckschicht hinein, der
mit einer Vertiefung der Deckschicht verkniipft ist.
Mit Gleichung (2.12) ergibt sich fiir den turbulenten Wirmetransport an der Unter-
kante der Deckschicht 77w’ (0) in Gleichung (2.10):

—w'T" (=h) = w.AT. (2.15)

Mit Hilfe der iiber die Deckschicht integrierten TKE-Gleichung (2.7) ldsst sich das
System schlieflen:

Unter der Voraussetzung eines stationdren Gleichgewichtszustandes folgt aus Glei-
chung (2.7)

! ! 0 U 0 0
0= (€+ p_) w' (—h) — (E—l— p_) w' (0) —/ u'w' - a—Udz—i-/ Vw'dz —/ edz .
Po Po —h 0z J—n o J=n

N N _ ~ ——
b c d e

(2.16)
Fiir die einzelnen Terme in der vertikal iiber die Deckschicht integrierten TKE Glei-
chung (2.16) werden folgende Ansitze gemacht:

a: Der Austausch von TKE zwischen Deckschicht und dem Inneren des Ozeans wird
vernachlassigt.

b: Der Fluss von TKE und Fluktuationen des Druckes durch die Oberfiche wird
hauptséchlich durch brechende Oberfachenwellen verursacht. Nach KRAUS UND
TURNER (1967) wird er durch myu? hinreichend beschrieben, wobei u, = ‘pio‘
die Reibungsgeschwindigkeit in Wasser und |7| der Betrag des Windstress ist.
Nach Messungen von TERRAY ET AL. (1996) im Ontariosee ist ms nicht wie
in der in dieser Arbeit verwendeten Modellversion konstant, sondern abhéingig

vom Alter der Oberflichenwellen.

c: Der Eintrag von TKE durch Stromscherung (Kelvin- Helmholtz Instabilitéit) wird
ebenfalls als proportional zur dritten Potenz der Reibungsgeschwindigkeit ange-
setzt (mgu?). Dass dieser Eintrag lediglich Funktion des Windstress ist, macht
insofern Sinn, als dass oberflichennahe Stromungen und damit auch vertikale

10
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Gradienten von Horizontalgeschwindigkeiten in der Deckschicht hauptséchlich
windgetrieben sind.

d: Fiir TKE, die durch "Hochmischen’ von schwerem Wasser an der Unterkante der

Deckschicht in potentielle Energie umgewandelt wird, ergibt sich mit Gleichung
(2.12): —0.5hAbw,. (Herleitung z.B. in Kim (1976)).
In dieser Modellversion wird davon ausgegangen, dass der durch eine Desta-
bilisierung der Wassersédule in der Deckschicht (z.B. durch Abkiihlung an der
Oberfliche) erzeugte Anteil an der TKE-Produktion, vollstéindig dissipiert wird.
Die Parametrisierung der Konvektion ist somit als non-penetrative zu bezeich-
nen. Konvektion wird in dieser Modellversion durch convective adjustment si-
muliert. (Die Wassersdule wird in jedem Zeitschritt auf Instabilitéit untersucht.
Liegt Instabilitdt vor, wird vor Aufruf des eigentlichen KT-Modells soweit ho-
mogenisiert, bis die Wassersidule wieder stabil bzw. neutral geschichtet ist. Diese
Reihenfolge stellt wie zum Beispiel bei BONING UND HERRMANN (1994) be-
schrieben ist, sicher, dass das eigentliche KT-Modell lediglich den windbeding-
ten Anteil der Vermischung berechnet.) Hierbei wird, wie sich aus Tankexperi-
menten ergeben hat, etwa 10 % der durch Destabilisierung eingetragenen TKE
vernachléssigt.

e: Die iiber die Deckschicht integrierte molekulare Dissipation wird in integralen

Deckschichtmodellen meist als Anteil der TKE-Eintrige angesetzt. In der in
dieser Arbeit verwendeten Modellversion ist die iiber die Deckschicht inte-
grierte Dissipation nach WELLS (1979) parametrisiert. Der Anteil des gesam-
ten TKE-Eintrages (m; + mg)u? der in der Deckschicht dissipiert wird ist
demnach abhéngig vom Eintrag und von der Deckschichttiefe und betrigt:
(mag +ms) ud — (my +ms) ude "o Wobei hier im Unterschied zu WELLS
(1979) Hy nicht die Ekman Lingenskala u,/f, mit dem Coriolisparameter f,
sondern eine konstante Langenskala ist.
Nach TERRAY ET AL. (1996) ist der exponentielle Verlauf der Dissipation nicht
zutreffend. Nach Messungen im Ontariosee ist davon auszugehen, dass die Dis-
sipation in der Nihe der Oberfliiche konstant ist und in gréfierer Tiefe mit 22
abféllt.

Die modellrelevanten Gleichungen fiir Prozesse in der Deckschicht sind somit:
Die stark vereinfachte iiber die Deckschicht integrierte TKE-Gleichung

0=m-ule T — 0.5hAbw, (2.17)

*

mit m = my + mg, die zur Berechnung der Deckschichtttiefe h dient, sowie die iiber
die Deckschicht integrierte Erhaltungsgleichung fiir Temperatur

8Tm Fnsol Fsol aT
h— = —w,AT 1—1(—h)|— Kg— (—h 2.18
- = AT S ] (h)] — K (<) (2.15)

11
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Unterhalb der Deckschicht gilt:

(2.19)

ot pocy 0% 02| "oz

0T Fudl(z) 0 [K @]

Das Kraus-Turner Modell hat somit drei ’freie’ Parameter:

e Den Diffusionskoeffizienten fiir Temperatur Ky, der den Effekt von internen
Wellen auf die Vermischung im Inneren des Ozeans und an der Unterkante der
Deckschicht parametrisiert,

e die Lingenskala Hy, die die Abbhéangigkeit des integralen Effektes der Dissipa-
tion von der Deckschichttiefe entscheidend mit bestimmt

e und den Parameter m, der die Effektivitit des Windeintrages von TKE steuert.

2.3 Herleitung der modellrelevanten Gleichungen des
TKE Modells nach Gaspar et al. (1990)

Die in diesem Kapitel hergeleiteten Gleichungen gelten fiir die gesamte Wasserséule.
Fiir die Deckschicht werden keine gesonderten a priori Annahmen gemacht.
Ausgehend von den Gleichungen (2.3)-(2.5) mit den Oberflidchenfliissen

2 2l Fnso
T (0) = — % (2.20)
PoCp
un'w (0) = —— (2.21)
Po
mit dem Austauschansatz T
S T
—T'w' = Kyg— 2.22
v "9z (222)
oUg
—ug'w' = K,—— 2.23
ug'w P (2.23)
mit der PRANDTL-Zahl P,; = % und der Abhéngigkeit der PRANDTL-Zahl von der
RICHARDSON-Zahl R; = m nach Abbildung (2.2) fehlt zur SchlieBung des Pro-

blems nur noch ein Ausdruck fiir K,,.

Der Diffusionskoeffizient K,, ist nicht konstant, sondern wird als Produkt einer
Lingenskala [, mit einer turbulenten Geschwindigkeitsskala verstanden. Die turbu-
lente Geschwindigkeitskala ergibt sich aus der Wurzel der TKE €. Es gilt:

K,, = ciliVe. (2.24)

mit ¢, = konst. Die Lingenskala [, ist in der in dieser Arbeit verwendeten Modell-
version analog zu GASPAR ET AL. (1990) eine Funktion der TKE und der Stabilitét

12
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Prt
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Abbildung 2.2: Abhdngigkeit der PRANDTL-Zahl Prt von der RICHARDSON-Zahl Ri.

der Schichtung bzw. der BRUNT-VAISALA-Frequenz N = [(—g/pg) %]1/2. Es gilt im
Falle stabiler Schichtung:

I = ~——. (2.25)

lr kann nicht grofler als der Abstand zur Oberfliche bzw. zur Unterkante der Deck-
schicht sein, da turbulente Wirbel weder die Oberfliche noch die Pyknokline durch-
queren konnen. Diese geometrische Begrenzung gilt auch im Falle instabiler Schich-
tung.

Nach Gleichung (2.25) ist [, die Distanz zum Ausgangszustand die ein Wasserpa-
ket nach vollstindiger Umwandlung seiner TKE in potentielle Energie erreicht hétte.
(Vorausgesetzt Anderungen von N auf Skalen in der Gréfenordnung von I, sind ver-
nachlissigbar.)

Mit den Gleichungen (2.24) und (2.25) folgt fiir den Diffusionskoeffizienten fiir Impuls:

e

Fiir die TKE & wird die prognostische Gleichung (2.7) gelost. Im Unterschied
zum Kraus-Turner Modell wird die lokalzeitliche Entwicklung der TKE nicht
vernachléssigt. Hierdurch werden die Diffusionskoeffizienten, die den FEinfluss der
Turbulenz beschreiben sollen, abhéingig von der zeitlichen Entwicklung der Turbulenz
in der Vergangenheit.

Das ist ein entscheidender konzeptioneller Unterschied zu den diagnostischen
Ansitzen des KT und KPP-Modells. Nach MAILHOT UND BENOIT (1982) ist ein
prognostischer Ansatz vorzuziehen, da es fiir den diagnostischen keine schliissige
theoretische Rechtfertigung gibt.

Fiir die Terme auf der rechten Seite von Gleichung (2.7) werden folgende Annahmen
gemacht:
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2 Die Modelle

Der vertikale Fluss von TKE aufgrund von turbulentem Transport von TKE
und Fluktuationen des Druckes wird mit einem down-gradient Ansatz (z.B. bei
TENNEKES UND LUMLEY (1972) beschrieben) parametrisiert:

W e
— v +—|=K,— , 2.27
(ew + P ) 92 ( )

mit K, = a- K,,, und a = konstant. Es gibt keine physikalische Begriindung fiir
einen Unterschied zwischem dem Diffusionskoeffizienten fiir Impuls und TKE.
In Kapitel (3.2.1) zeigt sich jedoch, dass es giinstig sein kann, von einem a > 1
auszugehen.

Fiir den windbedingten Eintrag von TKE an der Oberfliche gilt in der in dieser
Arbeit verwendeten Modellversion analog zur Parametrisierung im KT-Modell

(W + ’%) (0) = my - u,®, mit der Konstanten mo.
Fiir die Dissipation gilt nach KOLMOGOROV (1942)
e=ce?/l, (2.28)

mit ¢, = konst. Zudem wird angenommen, dass die Lingenskalen der Vermi-
schung (l;) und Dissipation (/) identisch sind.

Fiir die TKE-Produktion aufgrund von KELVIN-HELMHOLTZ- Instabilititen er-
gibt sich mit dem Austauschansatz aus Gleichung (2.23)

aﬁ_ aﬁ_aﬁ
9z " 0z 0z

—ug'w' - (2.29)
Die Umwandlung von TKE in potentielle Energie bzw. der Auftriebsfluss wird
ebenfalls mit einem down-gradient Ansatz als Funktion mittlerer Gréflen para-
metrisiert:

0B
V' = —K,— 5 (2.30)
mit K, = Ky = K,/ P, und 28 = N2,
Die modellrelevanten Gleichungen sind somit:
OT  Fyu 01 (2) 0 cke OT
— = — V2 — 2.31
ot pocy 0% 0z \/_PrtN 0z ( )
aUH e 0Ug
— =—fk - — 2.32
o fk x Uy [\/_Ck]\fa ] (2.32)

oe
ot

_2 € Je e@UH @_ Iy —
= [a ck\/_ ] +ck\/_ P C’“\/EprtN C.€ /(\/%/N)

(2.33)

Demnach hat das TKE-Modell nach GASPAR ET AL. (1990) vier 'freie’ Parameter:

14



2 Die Modelle

e Die Konstante ¢, aus K,, = cxlx Ve,
e die Konstante ¢, aus dem Ansatz fiir Dissipation von KOLMOGOROV,

e den konstanten Faktor ms, der den windbedingten Eintrag von TKE an der
Oberfliche mit dem Windstress verkniipft

e und die Konstante a, die das Verhiltnis der Diffusionskoeffizienten von Impuls
und TKE bestimmt.

Ein weiterer kommt durch die Einfiihrung eines Minimums fiir die TKE hinzu. Hier-
durch ergibt sich selbst in Gebieten, in denen die TKE nach Gleichung (2.33) ver-
schwindet, ein Diffusionskoeffizient ungleich null, der proportional zu % ist, denn es

gilt
V 26min 1
N / Cmin X N (2.34)
Die Giiltigkeit der Beziehung (2.34) ist noch umstritten. Beobachtungen von GAR-
GETT (1984) legen eine Proportionalitiit der Vermischung durch interne Wellen zu +
nahe, wohingegen GREGG (1989) schlussfolgert, dass K, o 1 keine gute Niherung
ist.

Km:Ck

2.4 Herleitung der modellrelevanten Gleichungen des
KPP-Modells nach Large et al. (1994)

Ausgangsgleichungen sind hier analog zum TKE-Modell Gleichungen (2.3)-(2.5). Fiir
die Oberflichenfliisse gelten ebenfalls Gleichung (2.20) und Gleichung (2.21). Der
Austauschansatz fiir Impuls ist mit Gleichung (2.23) identisch, der fiir Temperatur
unterscheidet sich um den ’nichtlokalen” Term ~y:
—_— oT
T'w = -Kg | — — . 2.35
@ =<5 (G5~ ) (2.

K,, und Ky sind nicht direkt iiber eine vorgegebene PRANDTL-Zahl miteinander
verkniipft, so dass zur SchlieBung des Problems Ausdriicke fiir:

e den Diffusionskoeffizienten fiir Impuls K,,,
e den Diffusionskoeffizienten fiir Temperatur Ky
e und den nichtlokalen Transportterm fiir Temperatur vy

benotigt werden.

15



2 Die Modelle

2.4.1 Der Diffusionskoeffizient fiir Impuls

Analog zum TKE-Modell wird auch hier der Diffusionkoeffizient als das Produkt einer
Langenskala h mit einer turbulenten Geschwindigkeitsskala w,, verstanden. Hinzu
kommt im Unterschied zum TKE-Modell keine Proportionalitdtskonstante, sondern
eine dimensionslose Formfunktion G. Es gilt:

K, (0) = hwy, (0) G (0), (2.36)

wobei h gleich der Deckschichttiefe und o = # eine dimensionslose vertikale Koor-

dinate ist. o ist ein Maf3 fiir die relative Hohe in der Deckschicht und variiert von
0 (Oberflache) bis 1 (Deckschichttiefe). Die Formfunktion ist nach O’BRIEN (1970)

ein kubisches Polynom. Es gilt also: G (0) = ag + a10 + a»0? + azo®.

Die turbulente Geschwindigkeitsskala

In der Nahe der Oberflache wird nach MONIN-OBUKHOV die Turbulenz allein durch
den Abstand zur Oberfliche und durch den Antrieb bestimmt. Zwei fundamentale
Groflen lassen sich bilden:

Die 'Reibungsgeschwindigkeit’ u, und die Monin-Obukhov Léngenskala L. Es gilt:

ux = \/[70]/po (2.37)

3
Polly

" kguw'p (0)’
mit der VON KARMAN-Konstante x = 0.4. Mit konstantem Salzgehalt und linearer
Zustandsgleichung ergibt sich:

(2.38)

3
/e S (2.39)
—kgaw'T" (0)
Solange man in der Nahe der Oberfliche bleibt und die Oberflichenfliisse bestim-
mend bleiben, kénnen mit Hilfe einer Dimensionsanalyse dimensionslose Profile ¢ als

universelle Funktionen des Stabiblitidtsparameters ¢ = % definiert werden:

Kz 0 —

¢(Q) = —=|V]. (2.40)

Uy 0z

Ersetzt man in Gleichung (2.40) den vertikalen Gradienten mit Hilfe des Austauschan-
satzes fiir Impuls (Gleichung (2.23)) und anschliefend K,,, mit Gleichung (2.40), dann
folgt mit der Néherung G (o) = a,0 + ay0>

W (0) (a1 + az0) = l¢:u(*6)] (%Eg;) . (2.41)

(Obige Niherung ist zuléssig, da wie sich in Abschnitt 'Die Koeffizienten der Form-
funktion fiir Impuls und Temperatur’ ergeben wird ag = 0 ist und in der Nihe der
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2 Die Modelle

Oberfliche die Formfunktion hauptsichlich durch den linearen und quadratischen
Term bestimmt wird.) Aus Dimensionsgriinden entspricht der Term in den eckigen
Klammern der turbulenten Skala der Geschwindigkeit w,,. Nach TROEN UND M AHRT
(1986) gilt Gleichung (2.41) fiir die gesamte mit stabilisierendem Antrieb getriebene
Deckschicht, bei destabilisierendem Antrieb bleibt die turbulente Skala der Geschwin-
digkeit konstant auf ihrem 0 = € Wert, wobei ¢ = 0.1. Das ist nach LARGE ET AL.
(1994) notwendig, um die Skala der turbulenten Geschwindigkeit in grofieren Tiefen
auf realistische Werte zu begrenzen. Fiir die turbulente Skala der Geschwindigkeit gilt
somit bei destabilisierendem Antrieb unterhalb von e:

Ky,

m = s <o < 1, C < 0. 2.42
w ((7) (62) € ( )

Sonst gilt: .
ml o) = — 2.43

Das dimensionslose Flussprofil fiir Impuls

In diesem Abschnitt wird davon ausgegangen, dass sich die dimensionslosen
Flussprofile der Atmosphére auf den Ozean iibertragen lassen.

Fiir das dimensionslose Flussprofil ¢,, () gilt bei stabilisierendem und neutralem
Antrieb nach TROEN UND MAHRT (1986) die empirische Relation

bm =145, ¢ >0. (2.44)

Fiir schwach destabiliserenden Antrieb hat nach PANOFSKY UND DUTTON (1984)
ém (¢) die BUSINGER-DYER-Form. Die Koeffizienten sind aus Daten von HOGSTROM
(1988) ermittelt. Es gilt:

SN

bm = (1-16¢)" %, —02<¢<0. (2.45)

Fiir stark destabilisierenden Antrieb gilt nach Daten von CARL ET AL. (1973):

o=

bm (€)= (1.26 —8.38¢) 7%, (< —0.2. (2.46)

Die Definition der Deckschichttiefe
Die Deckschichttiefe ist iiber eine Bulk-RICHARDSON-Zahl Rz,

, B (B, — B(2)) 2
e = v Er Vi (240

17



2 Die Modelle

definiert. B, und V, sind Mittel iiber die Oberflichenschicht 0 < o < e. V(2)
entspricht der nicht aufgelosten Scherung von turbulenter Geschwindigkeit und wird
durch .

Ri,

mit den Konstanten C' und Ri., parametrisiert. Die Deckschichttiefe h ist der kleinste
Wert von z bei dem Riy (2) gleich dem kritischen Wert Ri., = 0.3 ist.
Bei Konvektion ohne mittlere Stromscherung kommt der Parametrisierung der
nichtaufgelosten Stromscherung besondere Bedeutung zu. Nach LARGE ET AL. (1994)
soll die Konstante C in Gleichung (2.48) so gewihlt werden, dass das Modell im Fal-
le reiner Konvektion dem empirischen Gesetz (DEARDORFF ET AL. (1969)) folgt,
wonach das Verhéltnis des Oberflichenauftriebsflusses zum entrainment unabhéingig
von der Schichtung der Pyknokline und dem Wiarmeverlust an der Oberfliche -0.2
betrigt.

V., (z)2

Nuwyz, (2.48)

Die Koeffizienten der Formfunktion fiir Impuls und Temperatur

Turbulente Wirbel konnen die Oberfliche nicht durchqueren, so dass es keinen tur-
bulenten Transport bei ¢ = 0 geben kann. Da

K (0) = hw (o) G (o) (2.49)
und
G (0) = ag + a10 + ayo® + azo® (2.50)
gilt, muss
ap =0 (2.51)
sein.

Setzt man in Gleichung (2.41) den Term in eckigen Klammern auf der rechten Seite
aus Dimensionsgriinden gleich der turbulenten Skala der Geschwindikeit, so folgt:

(a1 + azo) = (%) . (2.52)

Fiir 0 — 0 soll der Term auf der rechten Seite eins werden, woraus folgt:

Unterhalb der Deckschicht sind die Diffusionskoeffizienten fiir Temperatur und Impuls
in der verwendeten Modellrealisierung konstant. Die Konstanten as und a3 werden fiir
Impuls und Temperatur getrennt ermittelt. Sie ergeben sich aus der Bedingung, dass
sowohl die Vertikalprofile der Diffusionskoeffizienten selbst als auch deren vertikale
Gradienten an der Unterkannte der Deckschicht stetig sein sollen.

18
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2.4.2 Der Diffusionskoeffizient fiir Temperatur

Der Diffusionskoeffizient fiir Temperatur wird ebenfalls nach Gleichung (2.36) para-
metrisiert. Fiir die turbulente Skala der Geschwindigkeit fiir Temperatur wg findet
sich mit der zusétzlichen Ndherung vy = 0 analog zur Herleitung der turbulenten
Skala der Geschwindigkeit fiir Impuls bei destabilisierendem Antrieb unterhalb von
€

SR 1 0. 2.54
wy (o) p (e%)’ e<o<l1, (< ( )
Sonst gilt: .
== _. 2.55
WH (0') ¢ (0-%) ( )

Das dimensionslose Flussprofil fiir Temperatur

In diesem Abschnitt wird wieder davon ausgegangen, dass die dimensionslosen Flus-
sprofile der Atmosphire auf den Ozean tibertraghar sind.

Fiir das dimensionslose Flussprofil fiir Temperatur gibt es bei stabilisierendem oder
neutralem Antrieb nach PANOFSKY UND DUTTON (1984) keinen Unterschied zum
dimensionslosen Flussprofil fiir Impuls:

¢H (U, L) = ¢m (07 L) ) C > 0. (256)

Fiir schwach destabiliserenden Antrieb hat nach PANOFSKY UND DuUTTON (1984)
¢n die Businger Dyer-Form. Die Koeffizienten sind aus Daten von von HOGSTROM
(1988) ermittelt:

N |

oy =(1-160)"2, —1<(<0. (2.57)

Fiir stark destabiliserenden Antrieb gibt es keine Datenbasis. In Ermangelung besse-
ren Wissens wird fiir ¢ die Form von ¢, iibernommen. Die Koeffizienten ergeben
sich aus der Bedingung der Stetigkeit der Formfunktion ¢y (¢). Es gilt:

W=

dr (C) = (—28.86 — 98.96¢) 3, (< —I. (2.58)

2.4.3 Der ’'nichtlokale’ Transportterm

Die folgende Herleitung der Parametrisierung des 'nichtlokalen’ Transportterms sowie
der Vergleich zur Herleitung von DEARDORFF (1972) stammt von HOLTSLAG UND
MoENG (1991).

Das Konzept des 'nichtlokalen” Transports von Wirme stammt aus der Meteorolo-
gie und wurde noch nicht durch Messungen im Ozean bestétigt. Analog zur TKE-
Gleichung ldsst sich auch eine Erhaltungsgleichug fiir den turbulenten Wérmetrans-
port T'w' formulieren. Setzt man horizontale Homogenitit und die Giiltigkeit der
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2 Die Modelle

Boussinesq-Approximation voraus, dann gilt:

ow'T" ow”?T' — 0T — 1 Top
S —wr I 220D (2.59)
ot 0z 0z Ty po 0z
e e e — .\ ,
T M B P

(Herleitung z.B. bei DEARDORFF (1972) ).

Zwei Skalen, die in direktem Zusammenhang mit dem kinematischen Oberflichenfluss
von Wirme T'w’ (0) stehen, lassen sich definieren:

Die konvektive Skala der Vertikalgeschwindigkeit w;,

p 1/3
w, = <——wa' (0) h) , (2.60)
Ty

mit der Deckschichttiefe h und die konvektive Skala der Temperatur 7T,

T, = . (2.61)

HoOLTSLAG UND MOENG (1991) leiten aus Large-Eddy Simulationen (LES) von
MOENG UND WYNGAARD (1989) und Messungen von LENSCHOW ET AL. (1980)
und ADRIAN ET AL. (1986) folgende empirische Parametrisierung des Transportter-
mes T in Gleichung (2.59) ab:
w?2T,

TxPtd== dx2 (2.62)
Nach MOENG UND WYNGAARD (1986) und CrOw (1968) kann der Druck-
Kovarianzterm P mit

P= aiﬁ — Wi
Tg T
modelliert werden, wobei 7 ein Maf} fiir die Zeit ist, die das System braucht, um
zu isotroper Turbulenz zuriickzukehren und a = konst ist. Fiir vollstindig isotrope
Turbulenz kann man zeigen:

(2.63)

a=g. (2.64)

MOENG UND WYNGAARD (1986) folgern fiir die konvektive atmosphérische Grenz-
schicht:

1
= —. 2.65
a=g (2.65)
Mit Gleichung (2.62) und Gleichung (2.63) folgt fiir die Erhaltungsgleichung fiir den

turbulenten Wiarmefluss (2.59):

ow'T’ — 0T g wT  dw’T,
= w22 (1-20) 1T 9 s
TR P GO T

(2.66)
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Mit a ~ % verschwindet der Auftriebs-Produktionsterm %W und die Gleichung
(2.66) reduziert sich im quasi-stationédren Fall zu

w'T’ w?oT  dw?T,
o 0L G 2.
T 2 0z + 2 h (2.67)

Gleichung (2.67) ldsst sich auch schreiben als:

- oT
"M = - K —_— — 2.
w H <8z 7H> ( 68)

mit dem Diffusionskoeffizienten fiir Temperatur Ky
Ky = w'?— (269)
und dem ’nichtlokalen’ oder auch counter-gradient genannten Transportterm vy

w?T,

w?h’

DEARDORFF (1972) erhilt ebenfalls die Form von Gleichung (2.68), indem er den
Transportterm T in der Erhaltungsgleichung fiir den turbulenten Wirmefluss (2.59)
vernachléssigt und in der Parametrisierung des Druck-Kovarianzterms von a = 0
ausgeht. In seinem Fall ergibt sich fiir den Diffusionkoeffizienten fiir Temperatur Ky

Ky = w2 (271)
und fiir den 'nichtlokalen’ Transportterm vy

g T

-9 2.72
T o (2.72)

TH
Die physikalische Deutung der ’nichtlokalen’ Transportterme nach DEARDORFF
(1972) (Gleichung (2.72)) und HOLTSLAG UND MOENG (1991) (Gleichung (2.70)) un-
terscheiden sich. Nach DEARDORFF (1972) wird der 'nichtlokale’ Transportterm durch
den Auftriebs-Produktionsterm verursacht.Nach HoLTsLAG uND MOENG (1991) ist
der turbulente Transportterm T die Ursache fiir den 'nichtlokalen’ Transportterm.
Mit den Parametrisierungen

w? =& cjw? (2.73)

T2 ~ c,T?, (2.74)
wobei ¢; = konst und ¢, = konst, folgt fiir sowohl den Ansatz von DEARDORFF (1972)
als auch fiir den Ansatz von HOLTSLAG UND MOENG (1991)
w'T" (0)
wyh

YH X (2.75)
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Nach Gleichung (2.75) kann der 'nichtlokale’ Transportterm also durch sowohl den
turbulenten Transportterm T als auch durch den Auftriebs-Produktionsterm verur-
sacht sein.

Dieses Ergebnis deckt sich mit Ergebnissen von KONDO UND HAGINOYA (1984), die
aus Beobachtungen der atmosphérischen Grenzschicht zwei mogliche Ursachen fiir
'nichtlokalen’ Transport ableiten:

e Austauschprozesse benachbarter warmer und kalter Luftblasen und
e Eindringen von warmen Luftblasen in die stabile Schicht

konnen zu ’'nichtlokalen’ Transporten von Temperatur fiihren. In der in dieser Mo-
dellrealisierung verwendeten Parametrisierung gilt im Fall von neutralem oder stabi-
lisierendem Antrieb (¢ > 0):

Bei destabilisierendem Antrieb ({ < 0) gilt analog zu Gleichung (2.75):

(w’T’ (0) + w’T’R)

R TR (2.77)

wobei w'T" g der Anteil des solaren Wirmeflusses ist, der in der Deckschicht absorbiert
wird.
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

Experimente mit idealisiertem Antrieb wie z.B. mit ausschliefflich Windantrieb oder
ausschliefflich mit Abkiihlung an der Oberfliche kénnen viel iiber qualitative Eigen-
schaften von eindimensionalen Deckschichtmodellen aussagen. Zur Klarung der Frage,
wie gut ein ozeanisches Deckschichtmodell in quantitativer Hinsicht die Realitét ab-
bildet, muss es mit Beobachtungen verglichen werden. Tankexperimente sind hierzu
nur bedingt zu gebrauchen, da in ihnen der Antrieb der Ozeane, der eine Vielzahl
von Zeitskalen umfasst, auf die die Deckschicht in nichtlinearer Weise reagiert, nicht
in seiner gesamten Komplexitédt simuliert werden kann.

In diesem Kapitel werden Parameter der drei Deckschichtmodelle empirisch opti-
miert. Anschliefend wird die Abhéngigkeit der optimierten Modelle von der vertika-
len Auflésung, vom CORIOLIS-Parameter und von der Parametrisierung der solaren
Einstrahlung untersucht.

Eine Abschéitzung des Einflusses von horizontaler Advektion, die von eindimensiona-
len Deckschichtmodellen nicht modelliert werden kann, wird ein Maf} der Signifikanz
der Unterschiede unter den Modellen und unterschiedlicher Parameterwahl geben.
Drei Griinde fiihrten zur Wahl der Station Papa zur Evaluierung der Modelle:

e der geringer Einfluss horizontaler Advektion,

e die hohe zeitliche Auflésung von Antrieb und Temperaturbeobachtungen in der
Deckschicht

e und die leichte Verfiigharkeit der Daten.

3.1 Meteorologische Antriebs- und ozeanische Evalua-
tionsdaten

Die Station Papa befindet sich im Nordpazifik bei 145°W , 50°N. Sie liegt somit fast
im Zentrum des subpolaren Wirbels. Horizontale Advektion ist daher so klein, dass die
hier an Bord eines Wetterschiffes gemessenen Daten zur Evaluation eines eindimensio-
nalen Deckschichtmodelles geeignet sind (DENMAN (1973), MARTIN (1985), LARGE
ET AL. (1994), KANTHA UND CLAYSON (1994) und D’ALESSIO ET AL. (1998)).
Der Antrieb und die beobachteten Temperaturprofile wurden aus dem GOTM-Projekt
(BURCHARD ET AL., 2000) {ibernommen.

Der GOTM Dokumentation ist zu entnehmen, dass der Windstress, der sensible und
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der latente Wérmefluss nach den Bulkformeln von KONDO (1975) berechnet wurden.
Die langwellige Riickstrahlung wurde mit Hilfe der Formel von WYRTKI (1965) be-
rechnet. Fiir die kurzwellige Einstrahlung folgten die Autoren ROSATI UND MI1YAKO-
DA (1988) die in ihrem globalen Zirkulationsmodell die solare Einstrahlung fiir klaren
Himmel nach LisT (1958) und die Korrektur auf Grund der Wolkenbedeckung nach
REED (1977) berechneten. Fiir den atmosphérische Transmissonskoeffizient setzten
die Autoren 7 = 0.7 an.

Insgesamt standen beobachtete Temperaturprofile fiir den Zeitraum 1.1.1960 -
31.12.1968 und meteorologischer Antrieb von August 1959 bis Juli 1981 zur
Verfiigung.

Fiir den Vergleich zwischen den Modellen und den Beobachtungen wurde der Zeit-
raum 26.3.61 - 6.11.61 ausgewihlt. Zum Einen, weil es eine Vielzahl von Arbeiten

OWS-Papa
8 T T

Beobachtung
1-D Modell

vert. gemittelte Temperatur [°C]

| | |
0 50 100 150 200 250 300 350
Zeit [dez. Tag seit 26.3.1961]

2 | | | |

Abbildung 3.1: Beobachtete (Punkte) und mit wéirmeerhaltendem Modell modellier-
te (Linie) vertikal iber die ersten 295m gemittelte Temperatur. Die
gestrichelte Linie markiert mit dem 6.11.1961 das Ende der Evalua-
tionsperiode.

gibt, die sich ebenfalls mit der Evaluation von Deckschichtmodellen bei OWS-Papa
zu diesem Zeitraum beschéftigen ( DENMAN (1973), MARTIN (1985), LARGE ET AL.
(1994), KANTHA UND CLAYSON (1994) und D’ALESSIO ET AL. (1998) ), und zum
Anderen wurde kein vollsténdiges Jahr ausgewihlt, da vom spéten Oktober an Netto-
Wirmefliisse und Warmeinhalt der Wasserséule nicht mehr zusammenpassen (siehe
Abb. 3.1), was auf Advektion von kaltem Wasser unterhalb der saisonalen Thermo-
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

kline (LARGE ET AL., 1994) zuriickzufiihren ist. Im verwendeten Zeitraum 26.3.61

OWS-Papa Temperatur [°C] 26.3.1961-6.11.1961

14
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Abbildung 3.2: Temperaturbeobachtungen bei OWS-PAPA fiir den zur Evaluation der
Deckschichtmodelle verwendeten Zeitraum.

- 6.11.61 stehen insgesamt 2514 beobachtete vertikale Temperaturprofile mit einer
vertikalen Aufésung von 5m bis in eine Tiefe von 295m zur Verfiigung. Die zeitliche
Auflésung liegt im Mittel bei 2 Stunden 10 Minuten, die gréfite Datenliicke hat eine
Dauer von 48 Stunden.

Nach Abbildung 3.2 beeinhaltet der Evaluationszeitraum die Bildung einer sommerli-
chen flachen Deckschicht sowie deren Vertiefung im Verlaufe des Herbstes. Die einge-
zeichnete 6°C Isotherme verdeutlicht die Variabilitat auf kleinen Zeitskalen, die selbst
unterhalb der Deckschicht zu finden ist.

An meteorologischem Antrieb liegt Betrag und Richtung des Windstresses, solare
Einstrahlung und die Summe aus sensibler und latenter Warme vor. Die zeitliche
Auflésung liegt bei genau 3 Stunden.

Abbildung 3.1 verdeutlicht, dass ein wérmeerhaltendes eindimensionales Deckschicht-
modell die beobachteten Warmeinhalte auch vor Oktober 1961 mit vorliegendem An-
trieb nur bedingt reproduzieren kann.

In den beobachteten Wiarmeinhalten stecken im Gegensatz zu den modellierten grofie
Schwankungen auf kleinen Zeitskalen. Diese groflen Schwankungen auf kleinen Zeits-
kalen konnen auf Grund ihrer Gréflenordnung (siehe Abbildung (3.3)) nicht aus lo-
kalen Wechselwirkungen des Ozeans mit der Atmosphére stammen, sondern miissen
durch Advektion von Wirme verursacht sein. Das Histogramm in Abbildung (3.3)
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

lasst auf einen Prozess schliefflen, der nahezu GAuss-verteilt ist und im zeitlichen
Mittel keinen Beitrag zur Wirmebilanz liefert.
Da keinerlei Messungen von Stromungsgeschwindigkeiten und nur vertikale Tempe-
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Abbildung 3.3: Anteil der Anderung des beobachteten Wirmeinhaltes, der nicht auf
den verwendeten Antrieb zuruckzufihren ist. Die durchgezogene Linie
im Historamm ist die entsprechend skalierte GAUSS-Verteilung.

raturprofile an einem Punkt zur Verfiigung stehen, kann der Einfluss von Advektion
in den verwendeten eindimensionalen Deckschichtmodellen nicht simuliert werden.
Im Folgenden soll die Abweichung zwischen beliebigen wirmerhaltenden Modellen
und Beobachtung, die durch horizontale Advektion von Wérme zustande kommt ab-
geschétzt werden:

Als quantitatives Mafl des Unterschiedes zwischen Modellen und Beobachtung wird
in dieser Arbei die RMS (rout mean square)-Abweichung verwendet. Es gilt:

N 2
2o a4

MS =
RMS o

(3.1)
wobei a; die Temperaturabweichungen des Modells von den einzelnen (i = 1,2...N)
Beobachtungen sind.

Der RMS wird einmal fiir Temperaturdifferenzen auf allen Tiefenstufen (RMS,y) und
einmal nur fiir die Oberflichentemperaturdifferenzen (RMSg;) berechnet.

Die Frage, wie grol nun der Anteil des RMS ist, der allein durch die in eindimen-
sionalen Deckschichtmodellen nicht modellierbare horizontale Advektion von Wérme
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

zustande kommt, ist nicht einfach zu beantworten. Um so mehr, da sich meteorologi-
scher Antrieb und der Einfluss der horizontalen Advektion auf den Wéarmeinhalt nicht
nach ihren Zeitskalen trennen lassen, da sich nach Abbildung (3.4) das Spektrum des
Anteils der Anderung des beobachteten Wirmeinhaltes der nicht auf den verwendeten
Antrieb zuriickzufiihren ist, mit den Spektren des Antriebes iiberschneidet.

.02 : ‘ ;

! NTUVWALATS P

-1 100

It [*f

Frequenz [1/d]

Abbildung 3.4: Varianzerhaltendes Spektrum des Anteils der Anderung des beobach-
teten Wirmeinhaltes, der nicht auf den verwendeten Antrieb zurick-
zufiihren ist (a) und des meteorologischen Antriebes Fps, (b) sowie
des Betrages des Windstresses (c).

Abschatzung des Einflusses horizontaler Advektion auf den RMS

Fiir ein beliebiges wiremerhaltendes Deckschichtmodell betrégt die RMS-Abweichung
von modellierter und beobachteter vertikal {iber die oberen 295 Meter gemittelten
Temperatur 0.24K. Der Einfluss von horizontal advehierter Warme ist mit Sicherheit
nicht in jeder Tiefe gleich grofl. Deshalb ist 0.24K eine untere Grenze fiir den Anteil
von RM S, der durch horizontale Advektion von Wéarme verursacht wird.

An der Oberfliche ist der Einfluss der Oberflichenfliisse besonders bestimmend. Zu-
dem sind horizontale Gradienten der Oberflichenfliisse in Relation zu typischen Ad-
vektionsgeschwindigkeiten klein. Deshalb ist zu erwarten, dass der Einfluss horizon-
taler Advektion auf den oberflichennahen Wérmeinhalt besonders klein ist. Also ist
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

0.24K zudem eine obere Grenze fiir den Anteil von RMSggr, der durch horizontale
Advektion verursacht wird.

Eine obere Grenze fiir den Anteil von RMS,);, der durch horizontale Advektion ver-
ursacht wird, lédsst sich mit Hilfe von zwei Annahmen finden:

e Eine mittlere barotrope Geschwindigkeit transportiert Wirbel durch das Mo-
dellgebiet.

e Bei der Entstehung der Wirbel wird die Deckschichttiefe beeinflusst, woraus ein
verdnderter Wéarmeinhalt der ersten 295m resultiert.

Daraus folgt, dass der Einfluss der horizontalen Advektion auf die Temperatur nicht
in jeder Tiefe gleich grof§ ist. In der folgenden Abschitzung wurde der tiefenabhéingige
Einfluss der horizontalen Advektion mit dem ersten baroklinen Dichte-Mode M, (2)
angenéhert. Der erste barokline Dichte-Mode M), (z) wurde mit dem Jahresmittel von
Salz und Temperatur der Levitus-Klimatologie bei 154.1°W , 49.9°N berechnet.
RMS (z) sei nun der RMS der Differenz der modellierten und beobachteten Tempe-
ratur in der Tiefe z. Mit den Annahmen

1 295m J
0.24K = m/0 RMS (2) dz (3.2)
und -
RMS (2) o« M, (2) (3.3)

liisst sich RMS (z) berechnen. GemiiB den Rechenregeln fiir den RMS erhélt man
dann fiir den Anteil von RMS,y;, der durch horizontale Advektion verursacht wird,
die obere Grenze 0.3K.

3.2 Optimierung von Parametern

In diesem Abschnitt werden Parameter der drei Deckschichtmodelle mit Hilfe von
Beobachtungen bei Station OWS-Papa optimiert. Die vertikale Auflésung betriagt bei
allen Modellldufen in diesem Abschnitt 5m, die Zeitliche 5min. Die Absorption von
solarer Einstrahlung wurde nach JERLOV (1976) mit dem water type IB parametri-
siert.

3.2.1 Die Parameter des KT-Modells
Nach Abschnitt (2.2) sind drei Parameter festzulegen:

e Der Diffusionskoeffizient Ky fiir Temperatur,

e die Lingenskala H,, iiber die der integrale Effekt der Dissipation in der Deck-
schicht beeinflusst wird und

e der dimensionslose Parameter m, der die Effektivitéit des Windeintrages steuert.
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

In Abbildung (3.5) sind die Abweichungen von der Beobachtung RM Sgsr und RM Sy
in Abhéngigkeit von Hy und m fiir zwei verschiedene Diffusionskoeffizienten aufge-
tragen. Das Ergebnis dieses Vergleichs deckt sich mit dem Ergebnis von Gaspar:
Das Ergebnis von Optimierungen ist nicht in signifikanter Weise von der Wahl des
Diffusionskoeffizienten abhéngig solange K in einem ’realistischen’ Bereich liegt.
Ein zusétzliches Ergebnis ist das Indiz, dass mit zunehmendem Diffusionskoeffizienten
die Sensitivitit der Modelllosungen gegeniiber der Wahl von Hy und m abnimmt. Im
Folgenden wird der Diffussionskoeffizient Ky = 0.1 verwendet. Dieser Wert stammt
aus einem Experiment von LEDWELL ET AL. (1993), bei dem Tracer in der Pykno-
kline ausgebracht wurden.

Nach Abbildung (3.5) unterscheiden sich Ort und Betrag im (m, Hy)-Raum der Mi-
nima von RMSgsr und RMS,; nicht in signifikanter Weise. Im Folgenden werden
m und H, des Minimums von RM Ssgr verwendet weil die SST die entscheidende
ozeanische Variable des Energieaustausches zwischen Ozean und Atmosphére ist und
ihre Modellierung z.B. in gekoppelten Ozean-Atmosphéirenmodellen essenziell ist, will
man Flusskorrekturen zur Vermeidung von Klimadrift umgehen. Die optimierten. Pa-
rameter sind somit:

_ _ 2 — _ 2
RMSSST KH—1.4E 3cm‘/s RMSALL KH—1.4E 3 cm‘/s

50 |_1|OO 150 50 100 150

Abbildung 3.5: RMS-Abweichungen des KT-Modells von den Beobachtungen bei Sta-
tion OWS-Papa in Abhdngigkeit von m und Hy fiir zwei verschiedene
Ky in K. Jeder Punkt symbolisiert einen Modelllauf. Rot hervorgeho-
ben sind die Modellliufe mit minimalem Fehler.
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

o Ky=012,
e Hy=125m und
e m=1.

Direkt vergleichbare Referenzwerte wurden in der Literatur nicht gefunden. Zumeist
wurde die Langenskala Hj nicht als konstant betrachtet, sondern war iiber

Hy x 7 (3.4)
mit der Reibungsgeschwindigkeit u, in Wasser und dem CORIOLIS-Parameter f ver-
kniipft. Bei OSCHLIES (1998) wurde zwar ein identischer Ansatz verwendet, allerdings
in einem dreidimensionalen Modell des Nordatlantik, dessen Antrieb sich aus Monats-
mitteln des Windstresses und aus Restoring an Klimatologien zusammensetzt. Des-
halb sind die bei OSCHLIES (1998) verwendeten Parameter Hy = 50m und m = 0.3
nicht direkt mit den in dieser Arbeit optimierten vergleichbar.

3.2.2 Die Parameter des TKE-Modells

Nach Kapitel 2.2 miissen fiinf Parameter bestimmt werden:

e Die Konstante ¢, aus dem Ansatz fiir den Diffusionskoeffizienten fiir Impuls
Km = Cklk\/ga

e die Konstante ¢, aus dem Ansatz fiir Dissipation nach KOLMOGOROV,

e der konstante Faktor my, der den windbedingten Eintrag von TKE an der Ober-
fliche mit dem Windstress verkniipft,

e der minimale Wert fiir TKE e,,;,, der in Regionen in denen die TKE nach
der prognostischen Gleichung verschwinden wiirde fiir eine Proportionalitét des

Diffusionskoeffizienten zu % sorgt

e und die Konstante a, die das Verhéltnis der Diffusionskoeffizienten von TKE
und Impuls bestimmt.

GASPAR ET AL. (1990) verwenden ¢, = 0.7 , ¢ = 0.1, €pin = 1072 0 = 1
und im Gegensatz zu der in dieser Arbeit verwendeten Modellversion nicht die VON
NEUMANN sondern die DIRICHLET-Randbedingung fiir den Eintrag von TKE an der
Meeresoberfliche.

TERRAY ET AL. (1996) schliefit aus Messungen der Dissipation im Ontariosee, dass
mo abhéngig vom Alter der Oberflichenwellen und Windstress bis zu 5 betragen kann.
¢. ist nach BOUGEAULT UND LACARRERE (1989) mit 0.7 relativ sicher bestimmt.
Nach GARGETT (1984) liegt das Verhiltnis von Dissipation zur Brunt-Véisild Fre-

quenz + zwischen 0.4 - 10*6?—; und 1.2 - 1076,
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

Aus dem KOLMOGOROV-Ansatz fiir die Dissipation (Gleichung (2.28)) und der Be-
ziehung fiir die Lingenskala nach Gleichung (2.25) folgt mit ¢, = 0.7 fiir €,,;,,:

2 2

0.8 1075 < epyn <1210, (3.5)
s s

Der Parameter mit der grofiten Unsicherheit ist ¢,. GASPAR ET AL. (1990) bestimmen

ihn iiber

v =2¢crc; ' Py, (3.6)

mit der PRANDTL-Zahl P,; und dem Koeffizienten der Effiziens der turbulenten Ver-
mischung

. Rf . —b'w’
N 1-— Rf N € .
Die PRANDTL-Zahl variiert nach Abbildung (2.2) zwischen eins und zehn. (Nach
Abbildung (2.2) gibt es PRANDTL-Zahlen von 10 nur in Regimen, die durch nicht-

turbulente (molekulare) Diffusion bestimmt sind. Nach Messungen von PETERS
ET AL. (1988) im dquatorialen Pazifik konnen PRANDTL-Zahlen von 10 jedoch auch

v (3.7)

_ n 2,2 _ a2, 2
RMSSST emin—O.SE 6 m°/s RMSALL emin—O.8E 6 m°/s

|

w

I

I

150

9'C—

w
> =
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Abbildung 3.6: RMS-Abweichungen des TKE-Modells von den Beobachtungen bei
Station OWS-Papa in Abhdingigkeit von a und ¢y fiir zwei verschiedene
emin 0 K. Jeder Punkt symbolisiert einen Modelllauf. Rot hervorge-
hoben sind die Modellldufe mit minimalem Fehler.

31



3 Experimente bei Station OWS-Papa

in Regimen, in denen Diffusion durch Turbulenz iiberwiegt, auftreten.) Nach Moum
ET AL. (1989) gilt 0.12 < v < 0.48. Damit ergibt sich

0.042 < ¢, < 1.68. (3.8)

Abbildung 3.6 zeigt den Fehler des TKE-Modells in Abhéngigkeit von ¢; und a fiir
zwei verschiedene e,,;,. Nach der Abschéitzung der Anteile der horizontalen Advektion
an RMS,; und RMSggt in Kapitel (3.1) ist die Abhéngigkeit der Modellfehler von
emin Nicht signifikant, so dass im Folgenden der Wert e,,;, = 10_6’?—; von (GASPAR
ET AL. (1990) verwendet wird.

Nach Abbildung (3.7) liegen die globalen Minima fiir RMSggr und RMS,; bei a = 1
und ¢, = 1.02 .

Nach Abbildung (3.11) liegt das Minimum fiir my bei 3.5. In dieser Arbeit wurde
fiir mg der Wert 3.0 verwendet. Nach Abbildung (3.11) hat dieser Unterschied in der
Parameterwahl jedoch keinen signifikanten Einfluss auf die Modelllsung.

Dieses Ergebnis stimmt mit der Aussage von KLEIN UND COANTIC (1981) iiberein,
wonach Turbulenzmodelle mit einem SchlieBungsansatz nur schwache Sensitivitit ge-
geniiber Anderungen von my zeigen. Nimmt man die Ergebnisse der Messungen von

—1n6 2,2 _an6_.2,2
ssT emin—lo m</s RMSALL emin—lO m</s

=

RMS
il el
N
o Tl 150
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2 \ o_.*s_
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Abbildung 3.7: RMS-Abweichungen des TKE-Modells von den Beobachtungen bei
Station OWS-Papa in Abhdngigkeit von a und c in K. Jeder Punkt
symbolisiert einen Modelllauf. Die unteren zwei Abbildungen sind Ver-
grofierungen der Oberen.
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TERRAY ET AL. (1996) hinzu, dann kann man das dadurch erkldren, dass ein Grofiteil
der eingetragenen TKE in einer oberflichennahen Schicht dissipiert wird.

Die optimierten Parameter des TKE-Modells, die in dieser Arbeit verwendet, werden
sind somit:

e my =3

e ¢, =1.02

e ¢c.=0.7

o ey = 10762
min 52

e a=1.

Dieses Ergebnis der Parameteroptimierung unterscheidet sich stark von der Para-
meterwahl von BLANKE UND DELECLUSE (1992). Festhaltend am Wert fiir ¢; von
GASPAR ET AL. (1990) schlielen sie aus Testldufen eines dreidimensionalen Ozean-
modells des tropischen Atlantik a = 30.

Abbildung (3.7) legt die Vermutung nahe, dass eine Optimierung iiber den Parameter
¢k zu dhnlich guten Ergebnissen gefiihrt hétte. Diese Art der Optimierung ist insofern
vorzuziehen, da es keine Beobachtungen gibt, die einen Unterschied der Diffusionsko-
effizienten von Impuls und TKE bestétigen.

3.2.3 Die Parameter des KPP-Modells

Unter der Voraussetzung, dass sich die dimensionslosen, stiickweise definierten
Flussprofile fiir Impuls und Temperatur von der Atmosphére auf den Ozean {ibert-
ragen lassen und dass die Konstante in der Parametrisierung des counter-gradient
Transportterms (Gleichung (2.77)) realistisch ist, sind fiir das KPP-Modell vier Pa-
rameter zu bestimmen:

e Die Diffusionskoeffizienten fiir Impuls K,,, und Temperatur Ky, die den Einfluss
von internen Wellen unterhalb der Deckschicht simulieren sollen,

e der Parameter (', der den Einfluss der nicht aufgelosten Stromscherung auf die
Deckschichttiefe bestimmt und

e der Parameter Ri., iiber den die Deckschichtiefe definiert ist.

In Ubereinstimmung mit LARGE ET AL. (1994) wurden fiir die Diffusionskoeffizienten

die konstanten Werte

cm2

Ky =01— (3.9)
S
nach LEDWELL ET AL. (1993) und

cm2

Kp=1"— (3.10)
S
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

gewéhlt. Der Diffusionskoeffizient fiir Impuls ergibt sich aus Messungen von PETERS
ET AL. (1988) im dquatorialen Pazifik, wonach die PRANDTL-Zahl in der Pyknokline
zwischen 7 und 10 liegen kann.

Der Parameter C' ist nach Abschnitt (2.4.2) so zu wihlen, dass das Verhiltnis des
Auftriebsflusses an der Oberfliche zum entrainment von Auftrieb an der Unterkante
der Deckschicht im Fall von reiner Konvektion konstant -0.2 betréigt. Nach LARGE
ET AL. (1994) erfiillt C' = 1.32 obige Bedingung bei einer vertikalen Auflésung von
20cm.

Wie sich in Abschnitt (4.1) zeigen wird, ist das entrainment bei einer vertikalen
Auflésung von 1m etwas zu schwach. Im néchsten Abschnitt wird sich zeigen, dass das
KPP-Modell im Vergleich zu Beobachtungen bei OWS-Papa zu tief mischt. Es ist also
davon auszugehen, dass eine Optimierung des Parameters C' zu einer Verminderung
des entrainments und damit zu einer weiteren Entfernung vom geforderten Verhéltnis
von -0.2 gefiihrt hitte. Aus diesem Grund wurde auf eine Optimierung des Parameters
C verzichtet und der Wert

C =132 (3.11)

iibernommen.

Nach LARGE ET AL. (1994) gilt Ri., = 0.3. Nach Abbildung (3.8) kann die Abwei-
chung der modellierten SST zur Beobachteten durch Wahl eines groflieren Wertes fiir
Ri., etwas vermindert werden. Allerdings ist die Verbesserung des Modellverhaltens
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T
O RMS-SST
O RMS-all

[Eny
T
I

02 | | |
0.2 0.25 0.3 Ri 0.35 0.4 0.45
i

cr

Abbildung 3.8: RMS-Abweichungen des KPP-Modells von den Beobachtungen bei Sta-
tion OWS-Papa in Abhdingigkeit von Ri... Jeder Kreis symbolisiert
einen Modelllauf. Der obere horizontale Strich markiert die obere
Grenze des Anteils von RM Sy, der durch horzontale Advektion ver-
ursacht sein kann. Der Untere markiert die obere Grenze des Anteils
an RM Sgsr, der durch horizontale Advektion verursacht sein kann.
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nach der Fehlerabschdtzung in Abschnitt (3.1) nicht signifikant, so dass im Folgenden
Riey = 0.3 (3.12)

verwendet wird.

3.3 Die Abhidngigkeit der Modelle von der vertikalen
Auflésung

Im ersten Abschnitt wird die Sensitivitiit der Modelle gegeniiber einer Anderung der
vertikalen Auflésung untersucht.

In den darauf folgenden Abschnitten wird untersucht, ob die Abhingigkeit von der
vertikalen Auflosung durch verédnderte Parameterwahl kompensiert werden kann.

3.3.1 Modelllésungen verschiedener Auflosung der drei Modelle
im Vergleich

In Abbildung (3.9) ist die SST der Modelllgsungen aller drei Modelle fiir drei ver-
schiedene (Im, 5m und 10m) vertikale Auflésungen iiber die Zeit aufgetragen.

Das KT-Modell mischt demnach bei identischer Parameterwahl mit steigender verti-
kaler Auflosung tiefer. Besonders auffillig ist der Modelllauf mit 1m Auflésung, dessen
sommerliche SST Werte sich um mehr als 2K von den Modellldufen mit 5m und 10m
vertikaler Auflésung unterscheidet. Nach Tabelle (3.1) und der Fehlerabschéitzung in
Abschnitt (3.1) ist der Unterschied zwischen den Laufen mit 1m und 5m Auflésung
signifikant, der Unterschied zwischen den Léufen mit 5m und 10m Auflésung hinge-
gen nicht.

Das TKE-Modell mischt mit sinkender vertikaler Auflésung tiefer. Dieser nach Ta-

Aufléosung KT-Modell TKE-Modell KPP-Modell

1m 2.33 0.67 1.37
om 0.34 0.32 0.69
10m 0.52 0.65 0.51

Tabelle 3.1: RMSggr-Abweichungen in Kelvin fiir Modellldufe bei Station OWS-Papa
mit unterschiedlichen vertikalen Auflésungen.

belle (3.1) signifikante Effekt ist besonders im Sommer zu beobachten.

Das KPP-Modell mischt dagegen bei erhéhter vertikaler Auflosung tiefer. Dieser Ef-
fekt ist besonders im Sommer auffillig. Der Unterschied zwischen den L&ufen mit
Im und 5m Auflésung ist nach Tabelle (3.1) signifikant und wesentlich grofier als der
nicht signifikante Unterschied der Laufe mit 5m und 10m Auflésung.

In allen Féllen erzielen die fiir eine vertikale Auflésung von 5 Metern optimierten Pa-
rameter bei einer Verdnderung der Auflésung von 5 auf 1 oder 10 Meter schlechtere
Resultate.
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Abbildung 3.9: SST’s der Modelllosungen mit unterschiedlichen vertikalen Auflosun-
gen bei Station OWS-Papa.

Vergleich der Modelllaufe mit 5m Auflésung

Nach Tabelle (3.1) unterscheiden sich die Modelllssungen des KT- und TKE-Modell
bei einer vertikalen Auflésung von 5m nicht in signifikanter Weise. Bei einem Blick auf
die Zeitreihen der SST in Abbildung (3.9) fillt jedoch auf, dass grofie Schwankungen
der SST auf kleinen Zeitskalen wie zum Beispiel zwischen Tag 106 und Tag 112 vom
TKE-Modell qualitativ besser reproduziert werden.

Der Fehler des KPP-Modells ist nach Tabelle (3.1) signifikant grofier als die Fehler
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des KT und TKE-Modells. Nach Abbildung (3.9) mischt das KPP-Modell nach Tag
80 zu tief. Besonders die Deckschichtvertiefung ab Tag 195 wird im Vergleich zu den
Beobachtungen massiv iiberschitzt.

Hieraus ist jedoch nicht zu folgern, dass das KPP-Modell die Prozesse in der Deck-
schicht ungeniigend modelliert, da der Unterschied zwischen dem KPP-Modell und
den Beobachtungen auch durch Fehler im Antrieb verursacht sein kann. Folgende ein-
fache Rechnung soll das illustrieren:

Nach WEARE (1989) und BLANC (1987) kann der Fehler im Netto-Oberflichenwéirme-
fluss mehr als 80W/m? betragen wenn, wie in diesem Fall, latenter und sensibler
Wirmefluss iiber BULK-Formeln abgeleitet werden. Bei einer konstanten Deckschicht-
tiefe von 60m fiihrt ein Unterschied im Netto-Wéirmeverlust von 80W/m? zu einem
Unterschied in der Deckschichttemperatur von etwa 1.5K.

Bezieht man mit ein, dass ein verminderter Netto-Warmeverlust an der Oberfliche
eine flachere Deckschicht zur Folge hitte, dann ist nicht mehr auszuschlieflen, dass
der Unterschied zwischen beobachteter und modellierter SST von 2K am Ende der
Evaluationsperiode durch Fehler im Antrieb erklart werden konnte.

AYOTTE ET AL. (1996) umgehen das Problem, dass Unsicherheiten im Antrieb grofier
sein konnen als die Unterschiede verschiedener atmosphiérischer Grenzschichtmodelle
untereinander, indem sie Grenzschichtmodelle nicht mit Beobachtungen sondern mit
LES-Modellen vergleichen, die einen Grofiteil der energiereichen turbulenten Wirbel
auflésen und deshalb nicht so sensitiv gegeniiber den Parametrisierungen der Prozesse
auf sub-grid Skalen sind.

Dieser Ansatz erscheint auch fiir den Vergleich ozeanischer Deckschichtmodelle viel-
versprechend.

An dieser Stelle kénnen also auf Grund der Unsicherheiten im Antrieb lediglich fol-
gende Aussagen getroffen werden:

e Die Modelllosungen des optimierten KT- und TKE-Modells unterscheiden sich
nicht in signifikanter Weise.

e Das KPP-Modell mit den Parametern nach LARGE ET AL. (1994) liefert mit
vorliegendem Antrieb signifikant schlechtere Ergebnisse als das TKE- und KT-
Modell, da es im Vergleich zu den Beobachtungen die Tiefe der Deckschicht
iiberschétzt.

3.3.2 Kompensation der Auflosungsabhingigkeit des KT-Modells

Eine Erniedrigung des Diffusionskoeffizienten fiir Temperatur Ky auf den molekula-
ren Wert Ky = 1.4 10*77"72 dnderte nichts an den groflen Vermischungstiefen der
Modelllésung mit einer vertikalen Auflésung von einem Meter.

Nach Abbildung (3.10) kann die Abhéngigkeit der Modelllssungen von der Auflosung
sehr gut durch eine Anderung von m oder Hy kompensiert werden. Bei erhéhter verti-
kaler Auflésung muss demnach entweder die Effektivitit des Windeintrages iiber den
Parameter m verkleinert werden oder {iber eine Verringerung des Parameter H, der
integrale Effekt der Dissipation erhéht werden.
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Abbildung 3.10: Abhdngigkeit von RMSsst von m und Hy bei verschiedenen wverti-
kalen Aufiésungen. Der rote horizontale Strich markiert die obere
Grenze des Anteils von RM Sgsr, der durch horizontale Advektion
verursacht sein kann. Das cyane Kreuz stammt aus der Optimierung
der Parameter fiir den Modelllauf mit 5m Auflosung

Auffillig ist, dass die Effektivitit des Windeintrages bei einer Anderung der vertikalen
Auflésung von 5m auf 1m halbiert werden muss, um eine vergleichbare Ubereinstim-
mung mit den Beobachtungen zu erreichen.

3.3.3 Kompensation der Auflosungsabhingigkeit des TKE-
Modells

Nach Abbildung (3.11) gibt es drei Mdoglichkeiten, die Auflssungsabhingigkeit der
Modelll6sungen zu kompensieren:

Eine Erhéhung der Konstanten a, die das Verhiltnis der Diffusionskoeffizienten von
Impuls und TKE bestimmt, oder eine Erh6hung der Konstante ¢, aus dem Ansatz fiir
den Diffusionskoeffizienten fiir Impuls K,,, = ¢;lx/€ oder eine Erhéhung der Konstan-
ten ms, die den windbedingten Eintrag von TKE iiber ms- (|7|/po)*? mit dem Betrag
des Windstress verkniipft, kann der Tendenz des Modells, bei hoheren Auflésungen
die Deckschichttiefe zu unterschéitzen, entgegenwirken.

Nach Messungen von TERRAY ET AL. (1996) liegt die obere Grenze von my in der
Néhe von 5. Dadurch sind der Kompensation der Auflésungabhéingigkeit durch den
Parameter my Grenzen gesetzt.

Da von eins abweichende Verhiltnisse der Diffusionskoeffizienten von Impuls und
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Abbildung 3.11: Abhdngigkeit von RMSsst von a, ¢, und mso bei verschiedenen ver-
tikalen Auflésungen. Der rote horizontale Strich markiert die obere
Grenze des Anteils von RM Sggr, der durch horizontale Advektion
verursacht sein kann. Die cyanen Kreuze stammen aus der Optimie-
rung mit 5m Auflosung.

TKE nicht durch Beobachtungen zu bestétigen sind bleibt zur Kompensierung der
Abhéngigkeit von der Auflésung nur noch die Konstante c¢;. Diese ist nach Abbil-
dung (3.11) und den Grenzen fiir ¢, in Abschitzung (3.7) fiir eine Kompensation der
Abhéngigkeit von der Auflésung wohlgeeignet.

Die Abhéngigkeit der Modelllssungen von der Aufldsung ist nach Abbildung (3.9) im
Sommer besonders grof. Das legt die Vermutung nahe, dass die solare Einstrahlung
ein Grund fiir die Abhéngigkeit von der vertikalen Auflosung darstellt:

Das Absorptionsprofil der solaren Einstrahlung setzt sich in der hier verwendeten
Modellversion additiv aus zwei mit der Tiefe exponentiell abfallenden Profilen zu-
sammen. Durch den exponentiellen Charakter des Absorptionsprofils wirkt die solare
Einstrahlung vergleichsweise stabilisierender auf hochaufgeloste Wasserséulen.

Ein Indiz fiir diese Theorie ist das Zusammenriicken von Modelllésungen verschiede-
ner Auflésungen mit gréflerer Eindringtiefe der solaren Einstrahlung:

Als Maf}, wie weit die Modelllosungen verschiedener Auflosungen zusammenliegen,
bzw. wie groB die Sensitivitit des Modells gegeniiber einer Anderung der Auflésung
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

ist, wurde ein RMS definiert:

RMS. = RMS (SSTiom (t:) — SST (t:)) + RMS (SSTsm (t:) — SST (t:))
+RMS (SSTim (t:) — SST (t:))

mit der SST aus dem Modelllauf mit 10m Auflésung SST}q,,, sowie der SST aus dem
Modelllauf mit 5m Auflésung SSTs,,, sowie der SST aus dem Modelllauf mit 1m
Auflésung SSTy,, und der iiber alle drei Modellldufe gemittelten Oberflichentempe-
ratur SST. t; entspricht der Zeit nach dem i-ten Zeitschritt.

Fiir die drei verschiedenen water types nach JERLOV (1976) IB, TA und I ergab sich
respektiv fiir RM S, 1.21 K, 1.16 K und 1.10 K, womit bewiesen wére, dass die Mo-
delllésungen mit verschiedenen vertikalen Auflésungen mit steigender Eindringtiefe
der solaren Einstrahlung nidher zusammenriicken.

Fiir das KT- und KPP-Modell gilt ebenfalls, dass die solare Einstrahlung bei héheren
Auflésungen einen stabilisierenderen Effekt auf die Schichtung der Wasserséule zur
Folge hat. Allerdings wirken dem andere Prozesse entgegen, was zur Folge hat, dass
die Modelllosungen mit verschiedenen vertikalen Auflésungen nicht mit steigender
Eindringtiefe der solaren Einstrahlung zusammenriicken.

3.3.4 Kompensation der Auflosungsabhingigkeit des KPP-
Modells

Das KPP-Modell mischt wie auch das KT-Modell nach Abbildung (3.9) bei erhohter
Auflosung im Sommer zu tief. Nach LARGE ET AL. (1994) kann das durch eine
Verringerung des Kriteriums Ri., = 0.3 fiir die Bestimmung der Deckschichttiefe
kompensiert werden. Nach Abbildung (3.12) trifft das auch fiir die in dieser Arbeit
vorgestellten Modellldufe mit 1m und 5m vertikaler Auflésung, deren Fehler sich
nach Tabelle (3.1) signifikant unterscheiden, zu:

Bei einem Wert von 0.2 fiir Ri., liegt der Fehler des Modelllaufs mit 1m vertikaler
Auflésung nach Abbildung (3.12) wieder im Bereich der Fehler der Modelllgsungen
mit 5m und 10m vertikaler Auflosung.
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Abbildung 3.12: Abhdngigkeit von RMSsst von Ri. fir verschiedene wvertikale
Auflosungen. Der rote horizontale Strich markiert die obere Gren-
ze des Anteils von RMSsst, der durch horizontale Advektion ver-
ursacht sein kann. Das cyane Kreuz ist das FErgebnis aus der
Parameteroptimierung mit 5m vertikaler Auflésung.
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

3.4 Einfluss des Coriolis-Parameters

Im folgenden Abschnitt wird das KT-Modell mit einer Modellversion verglichen,
die abhingig vom CoORIOLIS-Parameter und somit von der geographischen Breite
ist. AnschlieBend wird kurz erldutert woraus sich die Sensitivitit gegeniiber dem
CorioLis-Parameter des TKE- und KPP-Modells ergibt. Im dritten Teil dieses
Abschnittes werden die Sensititvititen aller drei Modelle gegeniiber einer Anderung
des CoORIOLIS-Parameters untersucht.

3.4.1 Allgemeines iiber die Abhédngigkeit der Modelllésungen vom
Coriolis-Parameter

Das K'T-Modell ist in der bisher verwendeten Modellversion nicht abhingig vom Co-
RIOLIS-Parameter.

Nach OBERHUBER (1993), WELLS (1979) und STERL UND KATTENBERG (1994)
kann die Lingenskala Hy durch

(3.13)

mit der Konstanten o parametrisiert werden. Das hat zur Folge, dass der integrale
Effekt der Dissipation mit steigendem CORIOLIS-Parameter ansteigt, was flachere
Deckschichttiefen in hoheren Breiten zur Folge hat.

STERL UND KATTENBERG (1994) setzen

a=04 . (3.14)

Mit einem monatlich gemittelten Windantrieb nach HELLERMAN UND ROSENSTEIN
(1983) ergeben sich bei STERL UND KATTENBERG (1994) in den Passatregionen
typische Werte von Hj zwischen 100m und 200m.

Fiir den Windstress bei Station OWS-Papa, dessen Mittel 0.17% betrigt, ergeben
sich mit @ = 0.4 bei 50° N fiir Hy unrealistische Werte in der Groflenordnung der
Wassertiefe von iiber 3700m. Damit sich bei vorliegendem mittleren Windstress von
0.1725 ein mittleren Wert fiir Hy von 125m ergibt, der dem in Abschnitt (3.2.1)
optimierten entspricht muss a = 0.034 sein. Aus einer Parameteroptimierung des
Parameters « ergab sich o = 0.04 bei einem RM Sgs7 von 0.35 K. Das bedeutet, dass
fiir eine fest gewéahlte geographische Breite obiger Ansatz fiir Hy in Abhéngigkeit des
CoriIioLis-Parameters und des Windstress weder bessere noch schlechtere Resultate
als der Ansatz mit konstantem H, liefert.

Der Einfluss des Coriolis-Parameters im TKE- und KPP-Maodell

Im TKE- und KPP-Modell ist die Abhingigkeit vom CoORIOLIS-Parameter in der
Gleichung fiir Impulserhaltung ((2.3)-(2.4)) gegeben.

Die Ekmantiefe D lésst sich in einem System mit konstantem vertikalen Diffusionsko-
effizienten fiir Impuls A, unter der Voraussetzung, dass Reibung und CorioLis-Kraft
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3 Experimente bei Station OWS-Papa

die bestimmenden Terme der Impulserhaltung sind, iiber

D= 7 (3.15)
berechnen. Die Ekmantiefe ist die Tiefe, in der der Betrag der windbedingten
Stromung auf e”™ &~ 1/23 abgenommen hat.

Je gréfer die Ekmantiefe ist, desto grofler ist auch die Tiefe in der es noch Produktion
von TKE durch Stromscherung gibt. Es ist also zu erwarten, dass das TKE-Modell
(obwohl es nicht mit konstanten Diffusionskoeffizienten rechnet) mit abnehmendem
CorioLis-Parameter tiefer mischt.

Beim KPP-Modell ist die Stromscherung iiber Gleichung (2.47) direkt mit der Defini-
tion der Deckschichttiefe verkniipft. Auch hier ist ersichtlich, dass grofiere Ekmantie-
fen bzw. kleine Werte fiir den CORIOLIS-Parameter zu tieferer Vermischung fiihren.
In allen drei Modellen geht der Einfluss des CORIOLIS-Parameters nur iiber die Strom-
scherung ein. Es gibt jedoch Hinweise aus LES Experimenten (z.B. MIRONOV ET AL.
(1998)), dass erhohte Rotation auch bei reiner Konvektion zu einer Verminderung
der Vermischung fithren kann. HASSID UND GALPERIN (1994) tragen in ihrem Mo-
dell diesem Effekt durch eine rotationsbedingte Begrenzung der turbulenten Lingens-
kala Rechnung. Dieser Ansatz wire leicht in das TKE-Modell zu integrieren, da es
im Gegensatz zum KT- und KPP-Modell auf der Formulierung einer turbulenten
Langenskala basiert.

3.4.2 Vergleich der Abhdngigkeiten vom Coriolis-Parameter

Nach Abbildung (3.13) mischen alle drei Modelle wie erwartet mit sinkender geogra-
phischer Breite tiefer.

Nach Tabelle (3.2) ist der Unterschied der Modelllssungen des KT-Modells bei einer
Anderung der geographischen Breite um 30° nicht signifikant. Im Unterschied hierzu
sind die Unterschiede der Modelllésungen des KPP und TKE Modells signifikant.
Besonders auffillig ist das Verhalten des KPP-Modells, dessen Modelllosung bei ei-

Geog. Breite KT-Modell TKE-Modell KPP-Modell

20° N 0.60 1.99 3.77
50° N 0.35 0.32 0.69
80° N 0.42 0.72 0.41

Tabelle 3.2: RMSgsr-Abweichungen in K fiir Modellldufe bei Station OWS-Papa mit
unterschiedlichen CoRIOLIS-Parametern.

nem CORIOLIS-Parameter, der 80°N entspricht, den Beobachtungen besonders nahe
kommt.

In diesem Abschnitt konnen keine Aussagen dariiber gemacht werden, wessen
Abhéngigkeit vom CoORIOLIS-Parameter der Realitdt besonders nahe kommt. Hier-
zu brauchte man Messungen von Temperatur und Antrieb an einer Station, deren
geographische Breite sich von OWS-Papa unterscheidet.
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Abbildung 3.13: SST’s der drei Modelle fiir Modellldufe bei Station OWS-Papa mit
unterschiedlichen CORIOLIS-Parametern.
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Das TKE-Modell wére fiir eine solche Untersuchung besonders gut geeignet, da es bei
Station OWS-Papa eine gute Ubereinstimmung mit den Beobachtungen aufweist und
zudem bereits eine Anderung des CORIOLIS-Parameters auf einen Wert, der 30°N ent-
spricht eine signifikante Abweichung der Modelllésung (RM Sssr = 0.96K bei 30°N
und einer vertikalen Auflésung von 5m) zur Folge hat.

Die signifikante Abweichung der Modelllésung bei 30°N ist dehalb von Vorteil, weil
sich das Zentrum des atlantischen Subtropenwirbels ebenfalls bei 30°N befindet und
somit Messungen an einem Ort vorgenommen werden kénnten wo der zu erwartende
Einfluss von horizontaler Advektion gering ist.

Im Pazifik wiirde sich fiir eine solche Untersuchung die Station ALOHA bei 22.75°N,
158°W des HOT (Hawaii Ocean Time-series) Programmes anbieten. An dieser Station
die wenig durch horizontale Advektion beeinflusst wird wurden iiber Jahre monatlich
neben bioloischen Parametern auch Temperatur, Salzgehalt und meteorologische Pa-
rameter gemessen. Zudem ist in der Nédhe bei 23.40°N, 162.27°W eine Messboje des
NATIONAL DATA BUoy CENTERS verankert, die kontinuierlich Wingeschwindigkeit,
Luft- und Wassertemperatur sowie Feuchte der Luft aufzeichnet. Lediglich fiir die
solare Einstrahlung miissten Daten aus einer Reanalyse (z.B. ECMWF) verwendet
werden.

3.5 Einfluss der Parametrisierung der solaren Einstrah-
lung auf die Modelllosungen

Die Absorption der solaren Einstrahlung ist nach Gleichung (2.9) parametrisiert.
Nach PAULSON UND SIMPSON (1977) ist es ausreichend, die eingestrahlte Energie auf
zwei Frequenzbénder aufzuteilen, die jeweils den Anteil r; der Gesamtenergie enthal-
ten. Die Parameter p; entsprechen den Kehrwerten der Band-Absoptionskoeffizienten.
Die verwendete Zuordnung der Parametersétze ry, o, p1, po mit dem water type nach
JERLOV ist in Tabelle (3.3) aufgelistet. Um ein Gefiihl zu vermittel, welchen Einfluss

water type nach JERLOV 1 Ty M1 o
I 058 042 0.35 23

IA 0.62 038 0.6 20

IB 0.67 0.33 1 17

II 077 23 1.5 14

III 0.78 022 14 79

Tabelle 3.3: Definition der water types nach JERLOV tber die Kehrwerte der Ban-
dabsorbtionskoeffizienten p; und Anteile an der Gesamtenergie r;.

die Anderung um einen water type auf das Absorptionsverhalten der Wassersiule
nimmt sei hier ein Beispiel angefiihrt:
Bei einer solaren Einstrahlung von 200% werden bei einer Anderung von Typ I auf

Typ IB in den obersten 20m 30% mehr Wirme absorbiert.
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Aus Messungen der SECCHI-Tiefe (der Tiefe, bis zu der eine weifle Scheibe sichtbar
ist) ergab sich, dass das Absorptionsverhalten bei Station OWS-Papa nicht konstant
ist. Nach LEwWIS ET AL. (1988) liegt ihm folgender Jahresgang zu Grunde:

Typ TA von Dezember bis Februar, Type II von Juni bis September und Typ IB in
den anderen Monaten.

In den Modellldufen der vorigen Kapitel wurde iiber den gesamten Zeitraum Typ IB
verwendet.

Nach Abbildung (3.14) sind die Modelllssungen der drei Deckschichtmodelle beson-
ders im Sommer sensitiv gegeniiber einer Anderung der Parametrisierung der solaren
Einstrahlung. Anderungen um einen water type nach JERLOV ziehen sowohl beim
TKE als auch beim KPP-Modell maximale Unterschiede der sommerlichen SST von
knapp unterhalb einem Kelvin nach sich. Die Sensitivitit des KT-Modells ist etwas
hoher, hier treten Unterschiede von iiber einem Kelvin auf.

Besonders auffillig ist, dass sich beim KT-Modell Auswirkungen unterschiedlicher
Parametrisierungen der solaren Einstrahlung schon ab Tag 65, also bereits im Juni
zeigen, wohingegen die Modelllésungen des KPP und TKE-Modells erst ab Tag 100,
also Mitte Juni, auseinanderlaufen.

Festzuhalten bleibt also, dass sich alle drei Modelle gegeniiber Anderungen der Pa-
rametrisierung der solaren Einstrahlung sensitiv zeigen. Aus diesem Grund sollte
in Gebieten, in denen es wihrend des Sommers starke Anderungen des Absorpti-
onsverhaltens der Wassersdule (z.B. auf Grund von Algenbliiten) gibt, die zeitliche
Abhéngigkeit des water types nach JERLOV nicht vernachlissigt werden.
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Abbildung 3.14: SST’s der drei Modelle fiir Modelllaufe bei Station OWS-Papa
mit unterschiedlichen Parametrisierungen der solaren Einstrahlung.
Sonstige Parameter stammen aus der Optimierung mit WATER-TYPE

IB.
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4 Experimente mit idealisiertem
Antrieb

In diesem Kapitel sollen die in Kapitel drei entdeckten Unterschiede zwischen den
Modellen mit besonderem Hinblick auf die Ursachen néher untersucht werden. Hierzu
werden verschiedene Experimente mit idealisiertem Antrieb durchgefiihrt.

4.1 Antrieb mit konstanter Abkiihlung an der Ober-
flache

Das in diesem Abschnitt beschriebene Experiment ist von LARGE ET AL. (1994)
iibernommen. Es soll die Vorgéinge in einer windstillen wolkenlosen Nacht simulie-
ren. Der Antrieb erfolgt {iber Warmeverlust durch langwellige Strahlung und be-
tragt 100W/m2. Zu Beginn ist die Wassersiule linear geschichtet. Die somit konstante
BRUNT-VAISALA- Frequenz betrigt 0.016s~" was mit der Verwendeten linearisierten
Zustandsgleichung einem vertikalen Temperaturgradienten von a = 0. 15 entspricht.
Nach Abbildung (4.1) zeigen sich nach drei Tagen nur geringfiigige Unterschiede zwi-
schen den Modelllosungen der verschiedenen Deckschichtmodelle:

Die Modelllosung des KPP-Modells mit 10m vertikaler Auflésung setzt die Deck-
schichttiefe etwas tiefer an.

Die hochaufgeloste (1m) Modelllsung des KPP-Modells weist in den ersten Metern
leichte Instabilitét auf.

Die hochaufgeloste (1m) Modelllosung des TKE-Modells ist in der gesamten Deck-
schicht leicht instabil.

Diese Unterschiede konnen jedoch auf Grund ihrer Gréflenordnung keinen Beitrag
zum Verstindnis der im vorigen Kapitel entdeckten Unterschiede zwischen den Mo-
delllésungen der drei Modelle liefern. Trotzdem sei das Verhalten der drei Modelle im
Folgenden etwas niher beschrieben:

Der Algorithmus des KT-Modells mischt bei reiner Konvektion lediglich so tief, bis
alle Instabilitéiten in der Wassersédule beseitigt sind (convective adjustment). Der Ver-
lauf des turbulenten Warmeflusses, der sich aus dem Ansatz des KT-Modells ergibt,
folgt aus der Erhaltungsgleichung fiir Temperatur (2.8). Ohne solare Einstrahlung
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Abbildung 4.1: Modelllosungen der drei Deckschichtmodelle fiir verschiedene vertikale
Aufiosungen nach drei Tagen Abkihlung der Oberfliche mit 100%.

reduziert sich diese in der a priori vorgegebenen homogenen Deckschicht zu

oT 0T
ot 0z

Weil in der homogenen Deckschicht die Temperatur nicht abhéngig von der Tiefe ist,
folgt, dass die Divergenz des turbulenten Wirmeflusses konstant ist. Hieraus folgt
wiederum, dass der turbulente Warmefluss linear mit der Tiefe verkniipft ist.
Der Vergleich der Diffusionskoeffizienten des KPP und TKE-Modells in Abbildung
(4.1) ergibt, dass das KPP-Modell durchweg mit hoheren Diffusionskoeffizienten
rechnet. Auch die Abhéngigkeit der Diffusionskoeffizienten von der Tiefe unterschei-
det sich, wie in den Féllen mit 1m vertikaler Auflésung zu sehen ist:
Der Verlauf des Diffusionskoeffizienten des TKE-Modells ist proportional zum
Abstand zur Oberfliche bzw. zur Unterkante der Deckschicht. Das ist die Folge der
in dieser Modellversion eingebauten geometrischen Begrenzung der Lingenskala im
Falle instabiler Schichtung.
Das KPP-Modell geht hingegen a priori von einem kubischen durch die dimensions-
lose Formfunktion G(o) bestimmten Verlauf des Diffusionskoeffizienten aus.
Nach Abbildung (4.2) fithren jedoch beide Ansiitze zu einem fast identischen linearen
Verlauf des turbulenten Warmeflusses, der sich lediglich durch die Gréfle des entrain-
ment an der Unterkante der Deckschicht unterscheidet. Nach DEARDORFF ET AL.
(1969) soll das Verhéltnis des turbulenten Oberflichenwérmeflusses zur Einmischung

(4.1)
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Abbildung 4.2: Turbulente Wdirmefiisse nach drei Tagen Abkihlung der Oberfliche
mit 100%. Der turbulente Wirmefluss des KPP-Modells ist zudem

in den ’lokalen’ Anteil Kgg und in den ’nichtlokalen’, oder auch
COUNTER-GRADIENT genannten Anteil Kgvy aufgespalten.

von Wérme an der Unterkante der Deckschicht -0.2 betragen. Fiir das KPP-Modell
ergibt sich ein etwas geringeres Verhiltnis von -0.16 und fiir das TKE-Modell ein
Wert von -0.06.

Nach KAESE (1998) ist der lineare Verlauf des turbulenten Wérmetransportes des
TKE-Modells bei reiner Konvektion nicht iiberraschend, weil er auch auf analyti-
schem Wege unter Vernachlissigung lokalzeitlicher Anderungen der TKE und mit
Hilfe der Annahme, dass die Lingenskala stiickweise linear ist, hergeleitet werden
kann.

Aus dem down-gradient Ansatz fiir den turbulenten Wéirmetransport des TKE-
Modells ergibt sich bei Abkiihlung an der Oberfléiche eine leicht instabile Deckschicht.
Im Gegensatz hierzu ist der turbulente Warmetransport des KPP-Modells durch den
counter-gradient Transportterm nicht zwingend an den lokalen Temperaturgradient
gebunden. In den unteren zwei Dritteln iibernimmt nach Abbildung (4.2) dieser
Term die dominante Rolle beim Transport von Wéarme durch turbulente Vermischung.
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4.2 Antrieb mit konstantem Windstress

Wie im vorigen Abschnitt ist die Wassersdule zu Beginn des Experimentes linear
stabil geschichtet. Der vertikale Temperaturgradient betrigt ebenfalls 0.1K/m.
Angetrieben werden die Modelle mit einem konstanten Windstress von 0.3N/m?. Mit
der von LARGE ET AL. (1995) veroffentlichten Beziehung fiir den drag-Koeffizienten
entspricht dies einer Windgeschwindigkeit in 10m Hohe von etwa 137

Ist das auflésungsabhdngige Verhalten der Modelle bei Station OWS-Papa durch
den Windstress bestimmt?

Nach Abbildung (4.3) gibt das Verhalten des KT-Modelles bei Antrieb mit konstan-
tem Windstress keinen Aufschluss iiber die starke Abhéngigkeit der Modelll6sungen
von der vertikalen Auflésung bei Station OWS-Papa:

Bei Antrieb mit konstantem Windstress mischt das KT-Modell mit steigender

0 : : L 0 — ‘
KPP 1m o O o
KPP 5m Eg Oo .
KPP 10m o o
5M o TKE1m € 1
O TKES5m o 9
+ TKE 10m b
10H O KT 1m o O | |
O KT5m 99
4+ KT 10m
O 0
O
157 '8' o
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S o O
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20t 2 § i
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251 FoH 1 1
O O
OO
30F53° 1 1
OO
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a
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500,
Temperatur [°C] K; [em“/s]
Abbildung 4.3: Modelllosungen der drei verschiedenen Deckschichtmodelle fiir unter-
schiedliche vertikale Aufiésungen nach 16 Stunden. Angetrieben wur-
den die Modelle mit einem konstanten Windstress von 0.3%.

Auflésung flacher. Das ist am besten an der Deckschichttemperatur zu erkennen,
denn in diesem Fall gilt je tiefer ein Modell die ehemals stabil geschichtete Was-
sersdule durchmischt, umso mehr kaltes Wasser wird in die Deckschicht eingemischt
und desto kilter wird die Deckschicht. Dieses Verhalten ist nur schwach ausgeprigt
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4 Experimente mit idealisiertem Antrieb

und zudem noch genau entgegengesetzt zu dem Verhalten bei Station OWS-Papa.
Das TKE-Modell mischt nach Abbildung (4.3) ebenfalls mit steigender Auflésung fla-
cher. Dieser Effekt ist etwas ausgepréigter als beim KT-Modell und passt gut in das
Bild der Ergebnisse der Modellldufe bei Station OWS-Papa:
In Abschnitt (3.3.3) wurde gezeigt, dass ein Grund fiir die Auflésungsabhéngigkeit
des TKE-Modells der stabilisierende Effekt der solaren Einstrahlung ist, der sich bei
hohen Auflésungen vergleichsweise verstirkt bemerkbar macht. Zusammen mit der
Tendenz des TKE-Modells, bei Windantrieb mit héherer Auflésung flacher zu mi-
schen, sind das die Griinde fiir das auflésungsabhingige Verhalten bei Station OWS-
Papa.
Die Abhéngigkeit des KPP-Modells von der Auflésung bei konstantem Antrieb durch
Windstress gleicht nach Abbildung (4.3) dem Verhalten bei Station OWS-Papa. Bei
einer Verringerung der Auflésung von 5m auf 10m wird die Deckschichttiefe etwas
tiefer. Bei einer Anderung der Auflssung von 5m auf 1m vertieft sich die Deckschicht
wesentlich, nach Abbildung (4.3) etwa um 25%.
Auf Grund der Groéflenordnung der Abhéngigkeit des KPP-Models von der Auflésung
bei Antrieb mit konstantem Windstress ist davon auszugehen, dass das Verhalten
des KPP-Modells bei Windstress die Auflésungsabhéngigkeit bei Station OWS-Papa
erklirt. Weil die Auflosungsabhiingigkeit nach Abschnitt (3.3.4) durch eine Ande-
rung des Parameters Ri. kompensiert werden kann, liegt die Vermutung nahe, dass
die Definition der Deckschichttiefe abhingig von der Auflésung ist. Bei Konvektion
ohne Windstress im vorigen Abschnitt konnte keine wesentliche Abh#ngigkeit von
der Auflésung festgestellt werden. Weil im Falle reiner Konvektion die aufgeloste
Stromscherung in der Definition der Deckschichttiefe (Gleichung (2.47)) gegeniiber
der Parametrisierung der nicht aufgeldsten Stromscherung vernachléssigbar ist, folgt,
dass das Verhiltnis

(B, — B (2))

Vi)

eine geringe Sensitivitit gegeniiber Anderungen der Auflésungen aufweist. Somit muss
die Differenz des Betrages der Stromungsgeschwindigkeit V', —V (2) in der Definition
der Deckschichttiefe abhéngig von der Auflésung sein. Der grofie Unterschied zwischen
den Modelllésungen mit 1m und 5m Auflésung bei Station OWS-Papa erklért sich
dann auch dadurch, dass in der verwendeten Modellversion V', nicht wie von LARGE
ET AL. (1994) gefordert die iiber die Oberflichenschicht gemittelte, sondern lediglich
die Geschwindigkeit des ersten diskreten Wasserpaketes ist. Schon bei einer etwas
groberen Auflésung von 2m vermindert sich der Modellfehler RM Ssgr bei Station
OWS-Papa um mehr als 1/2K auf 0.77K.

(4.2)

Vergleich der Diffusionskoeffizienten des TKE und KPP-Modells

Die Diffusionskoeffizienten des TKE-Modells sind nach Abbildung (4.3) im ersten
Drittel der Deckschicht durchweg hoher als die des KPP-Modells. Zudem ist am li-
nearen Verlauf des Diffusionskoeffizienten bei einer vertikalen Auflosung von 1m im
gleichen Bereich zu sehen, dass die Langenskala geometrisch durch den Abstand zur
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4 Experimente mit idealisiertem Antrieb

Oberfliche begrenzt ist. Dagegen ist der Verlauf des Diffusionskoeffizienten des KPP-
Modells wie bei Konvektion kubisch und durch die Formfunktion G (o) bestimmt.

Vergleich der Modelllésungen mit vertikaler Auflésung von einem Meter

In diesem Abschnitt werden die Modelllosungen mit vertikaler Auflésung von einem
Meter verglichen, da die Modelllosungen mit 5m Auflésung auf Grund ihrer groben
Auflésung nicht so viel Information iiber die Prozesse in der Deckschicht enthalten.
Die Modelllssungen der drei Modelle unterscheiden sich nach Abbildung (4.3)
grundlegend durch die Schérfe der Thermokline:

Der Temperaturgradient in der Thermokline in der Modelllosung des KT-Modells
ist auf Grund der a priori Annahme einer homogenen Deckschicht sehr groff. Der
Ubergang von der durch Turbulenz beeinflussten Deckschicht zum Inneren des
Ozeans umfasst maximal eine Gitterbox. Das ist die Folge des Konzepts, das dem
KT-Modells zugrunde liegt: Die Wassersdule wird in zwei Regime, in die homogene
Deckschicht und in das Innere des Ozeans, unterteilt. Das Modell beantwortet
iber eine vereinfachte TKE-Bilanz die Frage, in welcher Tiefe die Grenze verlduft.
Fillt die berechnete Grenze zwischen den Regimes nicht mit der Unterkante eines
diskretisierten Wasserpaketes zusammen, so wird das Wasserpaket, in welchem die
berechnete Grenze zwischen den Regimes verlauft, partiell gemischt.

Das Konzept des TKE-Modells beinhaltet keine solche Trennung der Prozesse in
der Deckschicht und im Inneren des Ozeans. Der Ubergang von der homogenen
Deckschicht zum Inneren des Ozeans ist flielend, der genaue Ort eine Frage der
Definition. KARA ET AL. (2000) haben in der Literatur verbreitete Definitionen
zusammengetragen und eine eigene hinzugefiigt. Gebréuchlich sind demnach Defi-
nitionen iiber Anderungen der Dichte oder Temperatur relativ zu Werten an der
Oberfliche. Das verwendete Kriterium fiir die Definition iiber derartige Tempera-
turdifferenzen liegt in der Literatur zwischen 0.1K und 1K. Auch die Definition der
Deckschichttiefe nach KARA ET AL. (2000) iiber eine Anderung der Temperatur
relativ zum Mittelwert einer ndhrengsweise homogenen Schicht ist problematisch.
Fiir den Bereich des Pazifiks, in dem auch die Station OWS-Papa liegt, wird gezeigt,
dass ein optimales Kriterium saisonal variabel sein miisste.

In dieser Arbeit wird davon ausgegangen, dass bei identischem Antrieb der Mo-
delllésung mit niedrigeren SST-Werten eine tiefere Deckschicht zu Grunde liegt. In
diesem Sinne mischt also das TKE-Modell bei konstantem Windstress nach Abbil-
dung (4.3) tiefer als das KT-Modell, obwohl das Ende der augenscheinlich homogenen
Schicht etwa in der gleichen Tiefe liegt. Derart kleine Temperaturgradienten in der
Pyknokline, wie sie in Abbildung (4.3) zu sehen sind, sind die Folge der Verénderung
der Parameter von GASPAR ET AL. (1990). Nach Abbildung (4.4) hat sowohl die
verinderte Parameterwahl nach BLANKE UND DELECLUSE (1992) als auch der in
dieser Arbeit optimierte Parametersatz den Effekt, den Ubergang der homogenen
Deckschicht zur Schichtung im Inneren des Ozeans bei Eintrag von TKE durch
Wind zu glétten. (Unter dem Vorbehalt, dass die verwendeten Oberflichenfliisse der
Realitéit entsprechen ist nach Abbildung (4.5), in der die maximalen beobachteten
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Abbildung 4.4: Modelllosungen des TKE-Modells mit einer vertikalen Auflésung von
Im nach 16 Stunden fiir verschiedene Parametersitze. Angetrieben
wurde das Modell mit einem konstanten Windstress von 0.3%.
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Abbildung 4.5: Zeitlicher Verlauf der modellierten und beobachteten maximalen ver-
tikalen Temperatugradienten in der Wassersdule von 0 bis 300 Meter
bei Station OWS-Papa. Die vertikale Auflosung der Modelllaufe betrug
Im.

und modellierten Temperaturgradienten bei Station OWS-Papa iiber die Zeit
aufgetragen sind, die Modelllésung mit den in dieser Arbeit optimierten Parametern
die realistischste. Die Parametersitze nach BLANKE UND DELECLUSE (1992) und
GASPAR ET AL. (1990) scheinen den Temperaturgradienten in der Pyknokline zu
tiberschétzen.)
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4 Experimente mit idealisiertem Antrieb

Zudem hat die gegeniiber GASPAR ET AL. (1990) veriéinderte Parameterwahl den
Effekt, die Deckschicht zu vertiefen. Hieraus folgt, dass bei Antrieb durch Windstress
eine Erhohung des Verhiltnisses der Diffusionkoeffizienten von TKE und Impuls a
den gleichen qualitativen Effekt auf die Modelllésung nimmt wie eine Erhéhung der
Konstanten ¢ im Ansatz fiir den Diffusionskoeffizienten K,, = cxli\/e.

Der Temperaturgradient des KPP-Modells in der Thermokline ist nach Abbildung
(4.3) grofler als der des TKE-Modells mit optimierten Parametern und kleiner als
der des KT-Modells. Die Deckschichttiefe ist, wie sowohl an der SST, als auch an der
augenscheinlich homogenen Schicht zu erkennen ist, wesentlich tiefer als beim KT-
und TKE-Modell.

4.3 Antrieb mit konstantem Windstress und konstan-
ter Erwdarmung an der Oberflache

Die Ergebnisse der vorigen Abschnitte ergaben keinen Aufschluss iiber das stark
auflosungsabhingige Verhalten des KT-Modells bei Station OWS-Papa; deshalb sei
hier zunichst nochmals eingehender auf das Verhalten bei Antrieb mit Windstress
eingegangen.

In Abbildung (4.6) sind die zeitlichen Verldufe der Deckschichttiefen zweier Mo-
delllosungen des KT-Modells mit vertikalen Auflésungen von 5m und 1m aus dem
Experiment mit Windstress des vorigen Abschnittes zu sehen. Die Deckschichttiefen
vergroflern sich nicht kontinuierlich, sondern befinden sich lange Zeit an der Unter-
kante des letzten noch vollstindig homogenisierten diskreten Wasserpaketes, um sich
dann sprunghaft bis zur Unterkante des néichsten Wasserpaketes zu vertiefen. Durch
dieses Verhalten kann der Unterschied in den Deckschichttiefen fast ein gesamtes
Wasserpaket der groberen Auflésung betragen, auflerdem ist im zeitlichen Mittel die
Deckschichttiefe der groben Auflésung nicht so tief, wie die der hohen.

Unerwartet ist noch eine weitere Besonderheit der Verldufe der Deckschichttiefen:
Die Deckschichttiefe der groben Auflosung ist zwar im zeitlichen Mittel geringer als
die der Losung mit hoher Auflésung, dennoch gibt es Zeitpunkte in denen die Deck-
schichttiefe der Losung mit grober Auflésung tiefer ist. Diese Zeitpunkte liegen immer
genau nach dem vollstdndigen Durchmischen eines weiteren diskreten Wasserpaketes.
Diese Phénomen, beschrieben bei OSCHLIES (1999), ist eine Folge der Diskretisie-
rung. Die in dieser Arbeit verwendeten Deckschichtmodelle aber auch viele andere
numerischen Ozean-Zirkulationsmodelle diskretisieren finite Volumina. Jedes dieser
diskreten Wasserpakete ist homogen. Bei der Diskretisierung von kontinuierlichen
Temperaturprofilen wird so vorgegangen, dass die diskreten Werte, dem iiber das
Wasserpaket gemitteltem kontinuierlichen Temperaturprofil entsprechen. OSCHLIES
(1999) zeigt, dass grobere Auflésungen eine vergleichsweise héhere potentielle Energie
der diskreten Wassersdule nach sich ziehen. In einem einfachen Beispiel wird gezeigt,
dass dieser Gewinn an potentieller Energie fiir Modelle wie dem KT-Modell, die mit
vertikal integrierten Energie-Balancen rechnen, zu gréfleren Deckschichttiefen bei gro-
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Abbildung 4.6: Oben: Zeitlicher Verlauf der potentiellen Energien relativ zur anfing-
lichen Energie der hochaufgelosten Wassersdule bei Antrieb mit einem
Windstress von 0.3%. Unten: Zeitlicher Verlauf der Deckschichttie-

fen.

ber Auflésung fithren kann.

Der Unterschied in der potentiellen Energie, der dazu fiihrt, dass die Modelll6sung
mit groberer Auflosung von Zeit zu Zeit tiefere Deckschichten aufweist, ist in Abbil-
dung (4.6) deutlich zu sehen. In ihr ist der zeitliche Verlauf der potentiellen Energie
relativ zur potentiellen Energie der hochaufgelosten Wassersidule zu Beginn des Ex-
perimentes zu sehen.

Fiir das Verstidndnis, aus welchem Grund die zeitliche Entwicklung der Deckschicht-
tiefen ein sprunghaftes Verhalten aufweist, muss nidher auf den Algorithmus des KT-
Modells eingegangen werden: Am Ende eines Zeitschrittes nach der Beseitigung von
Instabilitdten durch convective adjustment wird der Eintrag von TKE in die Deck-
schicht mit Hilfe des ersten Terms in Gleichung (2.17)

-

m - uLe Ho, (4.3)
der den effektiven Eintrag von TKE in die Deckschicht parametrisiert, berechnet. Die
Tiefe der Deckschicht h ist hierbei die Tiefe der Deckschicht, die sich aus der Rech-
nung des letzten Zeitschrittes ergab. Die Multiplikation des Ausdruckes (4.3) mit
dem Zeitschritt ergibt die TKE, die zum Hochmischen von schwerem Wasser in die
Deckschicht zur Verfiigung steht. Der Algorithmus mischt nun so viele diskreten Was-
serpakete vollstandig, bis die in diesem Zeitschritt eingetragene TKE aufgebraucht ist.
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4 Experimente mit idealisiertem Antrieb

Der Bedarf an TKE fiir die Vermischung ergibt sich aus der Differenz der potentiellen
Energie vor und nach dem Mischen. Steht nach dem Vermischen eines Wasserpaketes
mit der Deckschicht noch TKE zur Verfiigung, die jedoch nicht zum vollstindigen
Einmischen des néchsten Wasserpaketes ausreicht, so wird partiell gemischt.

Der Anteil R des Wasserpaketes, der noch mit in die Deckschicht eingemischt wird,
berechnet sich nach THOMPSON (1976) mit:

R = 2TKBc (4.4)
ATKE

wobei TKE;_; der Energie entspricht, die nach dem Einmischen des k£ — 1-ten Was-
serpaketes noch iibrig ist, die aber nicht ausreicht um das k-te Wasserpaket noch
vollsténdig einzumischen. ATKE;, entspricht der Energie, die benotigt werden wiirde,
um das k-te Wasserpaket in die bis bereits zum £k — 1-ten Wasserpaket homogenisierte
Wassersédule vollstindig einzumischen.
Der Anteil des Wasserpaketes, der noch mit in die Deckschicht eingemischt wird, ent-
spricht also dem Anteil an TKE, der zur Verfiigung steht, am Aufwand von TKE, der
zum vollstindigen Vermischen bendtigt wiirde.
Die Frage, die es nun zu beantworten gilt, um das sprunghafte Verhalten der Deck-
schichtvertiefung in Abbildung (4.6) zu verstehen, lautet: Weshalb mischt das KT-
Modell mit einer vertikalen Auflésung von 5m in einem Zeitraum, in dem das Modell
mit einer vertikalen Auflésung von einem Meter ein Wasserpaket vollstédndig in die
Deckschicht einmischt, nicht ein Fiinftel des nichsten Wasserpaketes in die Deck-
schicht ein?
Folgende Rechnung soll eine Antwort auf diese Frage geben: Eine Wassersédule sei ho-
mogen bis einschliefSlich dem £ — 1-ten Wasserpaket durchmischt. Die Energie TKEy,
die bendtigt wird, um ein weiteres Wasserpaket (das k-te) in die Deckschicht einzu-
mischen, berechnet sich aus der Differenz der potentiellen Energie der Wassersiule
vor und nach dem Einmischen:

ATKE, =g p"°zilz;+ 9> pizildzi—g > p""2ziAzi — g > pizilz,  (4.5)
i—1 ik N i=kt1 )
Epot;;rher Epotr‘lracher

mit der Hohe der diskretisierten Wasserpakete Az;, der Tiefe der Mittelpunkte z;, in
der die iiber das Wasserpaket gemittelte Dichte p; definiert ist und mit den Dichten
der Deckschicht vor dem Einmischen des k-ten Wasserpaketes p”° und nach dem Ein-
mischen pP™.

Fiir die Dichte der Deckschicht nach dem Einmischen des k-ten Wasserpaketes gilt
unter der Vorraussetzung dquidistanter Mittelpunkte der diskretisierten Wasserpake-
te:

N k_lpDo_'_p
pP _ | )k k (4.6)

Mit Gleichung (4.5) und (4.6) ergibt sich fiir die Energie TKE, die benétigt wird um
das k-te Wasserpaket in die Deckschichteinzumischen

A2? Do
ATKE, = =~ (pr = p"°) (k= 1). (4.7)
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4 Experimente mit idealisiertem Antrieb

Sei nun soviel Energie zur Verfiigung, wie ein Modell mit n-facher Auflésung benétigt,
um ein Wasserpaket tiefer zu mischen. Zu zeigen ist, dass diese Energie nicht aus-
reicht, um 1/n-tel des grobaufgelosten Wasserpaketes einzumischen.

Sei AZ der dquidistante Abstand der Mittelpunkte der diskretisierten Wasserpakete
des Modells mit n-facher Auflésung. IC sei der Index des Wasserpaketes der hochauf-
gelosten Wassersédule, das unmittelbar unterhalb der Unterkante des £ — 1-ten Was-
serpaketes der grobaufgelosten Wassersiule positioniert ist (siehe Skizze in Abbildung
(4.7)). Dann gilt

A B

Fk-1 Az $Fk-1 Az
2 J
N I I S S i . o
=1\

\
Rk Pk
AN
pP°  Dichte pP°  Dichte

Abbildung 4.7: Skizzen fiir lineare (A) und homogene Schichtung (B) unterhalb der

Deckschicht.
AZ = g (4.8)
n
und
K=n-k—-—n+1. (4.9)

Mit Gleichung (4.6)-(4.8) ergibt sich fiir die Energie, die das hochaufgeléste Modell
benétigt, um ein weiteres Wasserpaket einzumischen:

Az?
ATKEx = =~ (pc = p"°) (k= 1). (4.10)

Sei nun ATKE die Energie, die dem grobaufgeldsten Modell zum Einmischen des k-
ten Wasserpaketes zur Verfiigung steht. Dann betrégt nach Gleichung (4.3) der Anteil
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4 Experimente mit idealisiertem Antrieb

R des Wasserpaktes der partiell gemischt wird:

Z2
gl (Pic - PD") (k—-1) 1pg —p™°

R =" = .
A2 0 (o — pPo) (k—1)  npp—pPe

(4.11)

Falls die Wasserséule unterhalb des k£ — 1-ten Wasserpaketes homogen geschichtet ist
(Fall B in Abbildung (4.7)), wiirde das grobaufgeloste Modell nach Gleichung (4.10)
1/n-tel des k-ten Wasserpaketes einmischen.

Bei linearer Schichtung unterhalb des k& — 1-ten Wasserpaketes (Fall A in Abbildung
(4.7)) gilt:

pr = p"° + alz (4.12)
und A
pr =" +a—", (4.13)

woraus mit Gleichung (4.10) unabhéngig vom vertikalen Gradienten der Dichte «

folgt:
1

R = pox (4.14)
Mit einer TKE, die einem Modell mit n-facher Auflésung ausreicht, um ein weiteres
Wasserpaket in die Deckschicht einzumischen, kann das grobauflésende Modell also
lediglich 1/n?-tel und nicht 1/n-tel des nichsten grobaufgelésten Wasserpaketes ein-
mischen.
Der Algorithmus ist troztdem energieerhaltend, da sich in den darauffolgenden Zeit-
schritten die Differenz der Dichte zwischen dem k — 1-ten und k-ten Wasserpaket
durch partielles Mischen verringert.
Nach den Erkldrungen der vorigen Abschnitte kann verstanden werden, weshalb die
Deckschichttiefe der groben Auflosung um die Tiefe eines diskreten Wasserpaketes
flacher sein kann als die des Modells mit einer feineren Auflésung. Bei Station OWS-
Papa ist der Unterschied der SST von bis zu 2K der zwei Modellldufe mit vertikaler
Auflésung von einem und fiinf Metern jedoch nicht durch einen Unterschied der Deck-
schichttiefen von 5m zu erkldren.
Um das Verhalten bei Station OWS-Papa zu erkldren, muss der stabilisierende Effekt
von Netto-Wirmefliissen in den Ozean hinein beriicksichtigt werden. In Abbildung
(4.8) sind die Ergebnisse zweier Modellliufe mit unterschiedlicher vertikaler Auflgsung
zu sehen. Das Experiment ist bis auf einen Wirmeeintrag in die ersten 10m von
400W/m” identisch mit dem in Abbildung (4.6): Ein Windstress von (J.?;%m2 ero-
diert die lineare Schichtung einer Wassersiule. Die Modelllosungen sind nun nach 20
Stunden zu keinem Zeitpunkt mehr identisch und der Unterschied in den Tiefen der
Deckschicht betrigt nach etwa 60 Stunden mehr als die Hohe eines Wasserpaketes
des grobaufgelosten (Az = 5m) Modells.
Das Verhalten in Abbildung (4.8) und bei Station OWS-Papa erkldrt sich an Hand
eines Beispiels wie folgt: Unterhalb der Deckschicht sei die Schichtung linear. Durch
einen Netto-Wirmefluss in den Ozean hinein wird die Deckschicht stabil. Es stehe
nun soviel TKE zur Verfiigung, dass ein hochauflésendes Modell die alte Deckschicht
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Abbildung 4.8: Zeitliche Entwicklung der Deckschichttiefe des KT-Modells fiir unter-
schiedliche vertikale Aufiésungen. Angetrieben wurde das Modell mit
einem Windstress von 0.3N/m? sowie einem auf die oberen 10 Meter
verteilten Wirmefluss von 400W /m? in die Wassersiule hinein.

wieder homogenisieren kann und zudem noch ein weiteres Wasserpaket mit einmi-
schen kann. Die eingetragene Wirme verteilt sich also auf eine Deckschicht, die um
ein hochaufgeltstes diskretes Wasserpaket tiefer ist.

Ein Modell mit einer Auflésung, die nur einem 1/n-tel der hochaufgeldsten entspricht,
verteilt die Warme auf eine Deckschicht, die nach Gleichung (4.14) lediglich um 1/n-
tel des hochaufgeltsten Wasserpaketes tiefer ist. Die Folge ist ein im Vergleich zum
hochauflésenden Modell gréferer Dichtegradient an der Unterkante der Deckschicht,
was im néichsten Zeitschritt wiederum eine im Vergleich zum hochauflésenden Modell
geringere Deckschichtvertiefung nach sich zieht.

Es bleibt also festzuhalten: Die Deckschichttiefen grobaufgeloster integraler Deck-
schichtmodelle, die mit Hilfe eines TKE-Budget berechnet werden 'hinken’ zeitlich
denen hochaufgeloster hinterher. Dies ist ein konzeptionelles Problem der Anpas-
sung der urspriinglichen Theorie von KRAUS UND TURNER (1967) fiir eine homogene
durchmischte Schicht iiber einem kontinuierlich geschichteten Ozean an vertikal dis-
kretisierte Modelle. In Kombination mit Netto-Wérmefliisse in den Ozean hinein fiihrt
dieses Problem zu der bei Station OWS-Papa beobachteten Auflésungsabhéngigkeit
des KT-Modells.

4.4 Antrieb mit konstantem Windstress und konstan-
ter Abkiihlung an der Oberflache

In diesem Abschnitt werden das KPP- und das TKE-Modell mit Beobachtungen der
instabilen (auch superadiabatisch genannten) Oberflichenschicht im Ozean vergli-
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4 Experimente mit idealisiertem Antrieb

chen.

ANIS UND MouM (1992) beobachteten im Rahmen des TROPICAL HEAT EXPE-
RIMENT mit einem Rapid-Sampling Vertical Profiler (beschrieben bei CALDWELL
ET AL. (1985)) an sechs aufeinanderfolgenden Néchten instabile Temperaturgradi-
enten entlang von 140°W zwischen 7°N und 17°N. In diesem Abschnitt werden ihre
Ergebnisse der dritten Nacht verwendet. In dieser Nacht wurden 78 Profile von Tempe-
ratur und Salzgehalt gemessen. Aus Messungen meteorologischer Parameter an Bord
wurde ein Windstress von 0.08N/m? und ein Wirmeverlust des Ozeans von 171W /m?
ermittelt. Die beobachteten Temperaturprofile wurden auf die mittlere Temperatur
der Deckschicht bezogen, um Einfliisse der Schiffsbewegung moglichst klein zu halten.
Eine anschliefende Mittelung aller Profile der Nacht ergab einen instabilen Tempera-
turgradienten von 2.3-10*K/m im Bereich von 0.5m bis 23.5m Tiefe. Fiir die Grenzen
des 95% Konfidenzintervalls ergaben sich mit der bootstrap Methode 2.8 - 107K /m
und 1.7 - 107*K/m.

In Abbildung (4.9) sind iiber 12 Stunden gemittelte Temperaturprofile von Mo-
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Abbildung 4.9: Uber 12 Stunden gemittelte modellierte Temperaturprofile relativ zu
41m. Angetrieben wurden die Modelle mit einem Windstress von
0.08N/m? und einem Wirmeverlust an der Oberfliche von 171W /m?.

dellliufen des KPP und TKE-Modells mit einer vertikalen Auflésung von 2m zu
sehen. Zu Beginn der Modellldufe war die Wassersédule homogen. Die Profile sind auf
den Temperaturwert in einer Tiefe von 41m bezogen, um die Gréfenordnung der In-
stabilitdt besser sichtbar zu machen.

Nach Abbildung (4.9) sind die obeflichennahen Temperaturgradienten des KPP- und
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4 Experimente mit idealisiertem Antrieb

des TKE-Modells mit den in dieser Arbeit optimierten Parametern sehr dhnlich und
liegen zudem nach Tabelle (4.1) unabhéngig von der vertikalen Auflsung in der
Groflenordnung der beobachteten. Im Gegensatz dazu iiberschéitzten die nahezu iden-
tischen Modellosungen des TKE-Modells mit den Parametern nach GASPAR ET AL.
(1990) und BLANKE UND DELECLUSE (1992) den Temperaturgradienten relativ un-
abhéngig von der vertikalen Auflésung um eine Groflenordnung.

2m  Sm 10m

Beobachtung von ANIS UND Mouwm (1992) 2.3 - -

KPP-Modell 53 3.3 1.8
TKE-Modell; Parameter nach GASPAR ET AL. (1990) 27.6 209 13.5
TKE-Modell; Parameter nach BLANKE UND DELECLUSE (1992) 29.0 22.5 15.1
TKE-Modell; optimierte Parameter dieser Arbeit 4.0 3.0 1.9

Tabelle 4.1: Mittel iiber 12 Stunden des instabilen Temperaturgradienten [10~*K/m]
der Oberflichenschicht (0.5m-23.5m) bei Antrieb mit einem Windstress
von 0.08N/m? und einem Wérmeverlust von 171W/m? fiir unterschied-
liche vertikale Auflésungen.
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5 Tankexperiment

In diesem Kapitel wird das TKE-Modell mit Messungen in einem Tank verglichen. Ziel
dieses Kapitels ist es zu zeigen, dass der in dieser Arbeit optimierte Parametersatz bei
Antrieb durch Warmeverlust an der Oberfliche den Parametersitzen von BLANKE
UND DELECLUSE (1992) und GASPAR ET AL. (1990) iiberlegen ist.

5.1 Beschreibung des Tankexperimentes

In Abbildung (5.1) ist der Tank, in dem das Experiment durchgefiihrt wurde, skiz-
ziert. Er wurde in der Werkstatt des [IFM nach Anweisungen von R.H. KASE gebaut.
Die Wassersdule im Tank ist 493mm hoch und hat einen Durchmesser von 180mm.

I-Pc—--

_PELTIER - ELEMENT
.+ "HEIZEN - KUHLEN
DECKEL-~-~._ ol |
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Abbildung 5.1: Skizze des Tankes

Der Antrieb erfolgt iiber Halbleiter-PELTIER-Elemente, die sowohl kiihlen als auch
heizen kénnen. Sie sind am oberen und unteren Ende der Wassersdule angebracht.
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5 Tankexperiment

Mit 6 Thermistoren wird die zeitliche Entwicklung der Temperatur inmitten der Was-
sersidule gemessen. Zusitzlich sind noch jeweils ein Thermistor an der Phasengrenze
Wasser-Metall am oberen und unteren Ende der Wassersidule angebracht. Der Ab-
stand der einzelnen Thermistoren ist der Abbildung (5.1) zu entnehmen.

Probleme bereitet bei der einfachen Versuchsanordnung das Messen des Antriebes.
Die Leistungsaufnahme der PELTIER-Elemente ist zwar {iber Strom und Spannung
leicht zu messen, der Wirkungsgrad der PELTIER-Elemente ist jedoch nicht konstant,
sondern eine Funktion des Alters der Elemente sowie der Temperaturdifferenz zwi-
schen kiihlender und Wérme abfiihrender Seite des Halbleiterelementes.

Mit der Annahme, dass der Transport von Wéarme bis zu einem Abstand von einem
Zentimeter von der oberen und unteren Begrenzung der Wassersdule ausschliellich
iiber molekulare Diffusion erfolgt, berechnet sich der Eintrag von Warme pro Fléche
P mit Hilfe der Warmeleitungsgleichung und der Differenz der Temperaturmessungen
des obersten bzw. untersten Thermistorparchens AT durch

AT
P=-\: X, (5.1)
Die molekulare Leitfdhigkeit von Wérme fiir reines Wasser A betriigt nach BERGMANN
UND SCHAEFER (1958) 0.628Wm 'K~!, der Abstand des obersten und untersten
Thermistorpirchens Az nach Abbildung (5.1) jeweils 10mm.
Abbildung (5.2) zeigt den auf obige Weise geschéitzten zeitlichen Verlauf des Antriebs.
Von unten wird die Wassersdule nahezu konstant gekiihlt, und oben wechseln sich

25 — oben ||
— unten

15+ r
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Abbildung 5.2: Geschditzter Eintrag von Wirme 1cm unterhalb der Oberkante sowie
1ecm oberhalb der Unterkante der Wassersdule.

destabilisierende Phasen der Abkiihlung mit stabilisierenden Erwirmungen ab. Der
Netto-Wérmeeintrag einer Periode in die Wasseséule liegt nahe bei null.
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5 Tankexperiment

5.2 Ergebnisse des Tankexperimentes im Vergleich
mit Modelllésungen des TKE-Modells

Abbildung (5.3) zeigt die modellierte sowie die beobachtete zeitliche Entwicklung der
Wassersdule zwischen dem zweiten und vorletzten Thermistor. Die vertikale Auflésung
des TKE-Modells betrug 1.6 Zentimeter, die zeitliche 1 Minute. Es wurden die in Ab-
schnitt (3.2.2) optimierten Parameter verwendet.

In Abbildung (5.3) ist zu erkennen, dass die Temperaturschwankungen in der mo-
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Abbildung 5.3: Zeitliche Entwicklung der Temperatur in der Wassersiule des Tankes.

dellierten Wassersédule geringer sind als in der beobachteten. Das bedeutet, dass die
Wirmefliisse unterschitzt wurden. Der Grund hierfiir ist wahrscheinlich, dass der
Wiérmetransport zwischen dem obersten und untersten Thermistorpérchen entgegen
der Annahme, die Voraussetzung fiir die Abschiatzung war, doch nicht allein auf mo-
lekularer Diffusion beruht.

Nimmt man als Kriterium fiir die Bestimmung der Deckschichttiefe einen Tempe-
raturunterschied zur Oberfliche von einem zehntel Kelvin, dann ergibt sich nach
Abbildung (5.3) eine iiberraschend gute Ubereinstimmung der beobachteten und mo-
dellierten Deckschichttiefen wiahrend der Phase der Abkiihlung an der Oberfliche
zwischen Stunde 15 und 20. Das bedeutet, dass das TKE-Modell zur Modellierung
extrem kleinskaliger konvektionsinduzierter Turbulenz geeignet scheint obwohl die
Parametern mit Beobachtungen im Ozean bei einer Auflésung von 5m optimiert wur-
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5 Tankexperiment

den.
Abbildung (5.4) zeigt das beobachtete und die mit verschiedenen Parametersitzen
modellierten Temperaturprofile nach 16 Stunden und 30 Minuten. Die zeitliche

o | | |
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Abbildung 5.4: Beobachtetes und modellierte Temperaturprofile nach 16 Stunden und
30 Minuten.

Auflésung betrug auch hier eine Minute und die vertikale ebenfalls 1.6cm. Der grofle
Unterschied zwischen der Beobachtung und den Modelllésungen erklért sich durch
das massive Unterschétzen des Antriebes.

Beobachtet wurde ein instabiler Temperaturgradient von 0.14K/m zwischen dem
Thermistorpérchen unterhalb der Phasengrenze Wasser-Metall. Die Modellldufe mit
den Parametern nach BLANKE UND DELECLUSE (1992) und GASPAR ET AL. (1990)
iiberschiitzen den instabilen Temperaturgradienten im selben Bereich mit 0.4K/m
deutlich. Das ist der Fall obwohl der im Modell simulierte Warmeverlust an der Ober-
fliche viel geringer ist als der reale Antrieb des Tankes.

Der Modelllauf mit den im dritten Kapitel optimierten Parametern zeigt keinen in-
stabilen Temperaturgradienten auf und liegt damit viel ndher an der Beobachtung
als die Modellldufe mit den Parametern nach BLANKE UND DELECLUSE (1992) und
GASPAR ET AL. (1990).

Ein weiteres Ergebnis folgt aus der grofien Ahnlichleit der Modelllssungen mit den
Parametersitzen nach BLANKE UND DELECLUSE (1992) und GASPAR ET AL. (1990).
Nach Abbildung (5.4) hat das um Faktor 30 hohere Verhiltnis des Diffusionskoeffi-
zienten von TKE zu dem von Impuls bei BLANKE UND DELECLUSE (1992) keinen
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5 Tankexperiment

Einfluss auf Modelll6sungen, bei denen der Windantrieb gegeniiber dem Wérmever-
lust an der Oberflache klein ist. *
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6 Zusammenfassung

Mit einer vertikalen Auflosung von 5 Metern zeigen das optimierte KT- und TKE-
Modell gute Ubereinstimmung mit den Beobachtungen bei Station OWS-Papa. Thre
Fehler liegen nahe an der Grenze der Signifikanz. Das KPP-Modell iiberschétzt die
Tiefe der Deckschicht in signifikanter Weise. Eine Optimierung der Parameter konnte
das nicht &ndern, so dass davon auszugehen ist, dass sich entweder die dimensionslo-
sen Flussprofile nicht ohne weiteres von der Atmosphére auf den Ozean iibertragen
lassen oder, dass der Antrieb stark fehlerbehaftet ist.

Aus Experimenten mit idealisierten Randbedingungen war zu folgern, dass sich die
Losungen der drei Modelle bei Antrieb mit Wind unterscheiden. Bei Konvektion sind
sie hingegen nahezu identisch. Alle drei Modelle modellieren den turbulenten Wérme-
fluss bei Konvektion trotz unterschiedlicher Ansétze als lineare Funktion der Tiefe.
Zwischen den Temperaturprofilen sind nur geringfiigige Unterschiede auszumachen,
die sich direkt aus den zu Grunde liegenden Ansétzen der Modelle ergeben:

Das KT-Modell geht a priori von einer homogenen Deckschicht aus. Auch beim KPP-
Modell ist der Wiarmefluss zumindest in den unteren zwei Dritteln vom Tempera-
turgradienten durch den counter-gradient-Term entkoppelt, so dass hier nur in der
Néhe der Oberflidche instabile Schichtung zu beobachten ist. Im Gegensatz dazu ist
das TKE-Modell auf Grund des down-gradient-Ansatzes fiir den turbulenten Wirme-
transport bei Konvektion in der gesamten Deckschicht leicht instabil geschichtet.
Bei der Optimierung des TKE-Modells ergab sich, dass das Verhalten durch den Pa-
rameter ¢, im Ansatz fiir den Diffusionskoeffizienten sehr gut steuerbar ist. Aus zwei
Griinden ist die Optimierung des TKE-Modells durch den Parameter ¢, gegeniiber
einer Optimierung iiber das Verhiltnis der Diffusionskoeffizienten von TKE und Im-
puls, wie sie von BLANKE UND DELECLUSE (1992) durchgefiihrt wurde, vorzuziehen:

e Es gibt keine Beobachtungen, die einen Unterschied der Diffusionkoeffizienten
von Impuls und TKE bestétigen.

e Unrealistisch hohe Temperaturgradienten bei Konvektion werden, wie sich im
Vergleich mit Beobachtungen von AN1s UND MouM (1992) und Messungen im
Tank gezeigt hat, vermieden.

In allen Fillen hatte eine Anderung der vertikalen Auflosung im Vergleich zur opti-
mierten Modelllosung mit einer vertikalen Auflésung von 5 Metern eine Vergréflerung
der RMSgst -Abweichung zur Folge. Beim TKE-Modell waren diese Vergroflerungen
in jedem der untersuchten Fille signifikant. Als Ursache kommt der vergleichsweise
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6 Zusammenfassung

stabilisierendere Effekt der solaren Einstrahlung bei hohen Auflésungen sowie die
zumeist geometrische Begrenzung der Léngenskala in Frage.

Die RMSsgt -Abweichung der KT-Modelllosung von den Beobachtungen bei Station
OWS-Papa erhohte sich nur bei einer Verdnderung der vertikalen Auflosung von 5m
auf 1m in signifikanter Weise. Die Forschung nach der Ursache fiir dieses Verhalten
brachte ein grundsétzliches Problem des verwendeten Algorithmus zu Tage: Ein
KT-Modell, das einen effektiven TKE-Eintrag erhélt, mit dem ein Modell mit
n-facher Auflosung ein weiteres diskretes Wasserpaket in die Deckschicht einmischen
konnte mischt bei linearer Schichtung nur 1/n2-tel und nicht 1/n-tel des nichsten
Wasserpaketes ein. In Kombination mit Wéarmefliissen in den Ozean hinein fiihrt das
zu tieferen Deckschichten bei hoheren Auflésungen.

Auch beim KPP-Modell erhéht sich die RMSgst -Abweichung lediglich bei einer
Anderung der vertikalen Auflésung von 5m auf 1m in signifikanter Weise. Die
Ursache hierfiir ist der Ausdruck fiir die aufgeléste Stromscherung in der Definition
der Deckschichttiefe. Dieser ist besonders bei hohen Auflésungen auflésungsabhéngig,
da in der verwendeten Modellversion die Referenzgeschwindigkeit nicht die iiber die
Oberflichenschicht gemittelte, sondern lediglich die Geschwindigkeit des obersten
diskreten Wasserpaketes ist.

Bei allen drei Modellen ist die Abhéngigkeit von der Auflésung durch verénderte
Parameterwahl sehr gut kompensierbar. Beziiglich der Verwendung der untersuchten
Deckschichtmodelle (z.B. in OGCMs) kann also Folgendes festgehalten werden:

Um optimale Ergebnisse zu erhalten, miissen die Parametersitze der Modelle an die
vertikale Auflosung angepasst werden, sonst ist eine signifikante Verschlechterung
der Modellqualitit in Hinblick auf RMS-Abweichungen von beobachteten SSTs
nicht auszuschliefen. Werden die Parametersitze an die Auflosung angepasst, dann
gilt zumindest fiir die untersuchten Auflésungen, dass Modelllosungen mit grober
Auflésung von gleicher Qualitit wie Modelllosungen hoher Auflosung sind. Fiir die
Verwendung der Modelle ergibt sich damit folgende Empfehlung;:

Im Tiefenbereich mdoglicher Deckschichttiefen sollte das vertikale Gitter dquidistant
gewihlt werden.

Die Untersuchung der Abh#ngigkeit der Modelle vom CoORIOLIS-Parameter ergab,
dass die RMSgst -Abweichungen der KT-Modelllosung von den Beobachtungen
bei Station OWS-Papa durch die Parametrisierung des Einflusses des CORIOLIS-
Parameters nach STERL UND KATTENBERG (1994) nicht geringer werden. Die
Sensitivitit gegeniiber Anderungen der geographischen Breite ist, verglichen mit
denen des TKE- und KPP-Modells, sehr klein. Alle drei Modelle konnen das Phéino-
men, dass Konvektion durch Rotation begrenzt sein kann, nicht beschreiben. Das
TKE-Modell scheint am geeignetsten fiir die Implementierung einer Parametrisierung
dieses Phianomens, da lediglich eine rotationbedingte Begrenzung fiir die Lingenskala
zu formulieren wire.

Bei der Untersuchung des Verhaltens der drei Modelle im Hinblick auf Verdnderungen
der solaren Einstrahlung zeigten sich grofie Ahnlichkeiten im Verhalten der drei
Modelle: Kleine Eindringtiefen solarer Einstrahlung haben flachere Deckschichten zur
Folge. Die Sensitivitét ist bei allen drei Modellen so grof§, dass es ratsam erscheint,
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die Parametrisierung zumindest im Sommer zeitlich variabel zu gestalten.

6.1 Ausblick

Anhand von Beobachtungen kann die Frage, welches Modell das realistischste, ist
nicht beantwortet werden, solange die Fehler im Antrieb grofler sind als die Unter-
schiede zwischen den Modellen. Eine Moglichkeit, um zumindest die Fehler in der
Bestimmung der Wirmefliisse zwischen Ozean und Atmosphére zu verkleinern, wére
die zusétzliche Messung der Divergenz horizontaler Advektion von Wéarme in der
zu modellierenden Wassersiule (z.B. mit an mindestens drei Punkten verankerten
ADCPs und profilierenden CTDs). Mit Hilfe dieser Messungen konnte dann ein ge-
schlossenes Wirmebudget fiir die zu modellierende Wassersdule aufgestellt werden.
Die zusétzlichen Temperatur- und Geschwindigkeitsmessungen kénnten zudem fiir die
Simulation der horizontalen Advektion von Wirme, die mit eindimensionalen Deck-
schichtmodellen nicht zu modellieren ist verwendet werden. Auflerdem wiére es dann
moglich, die modellierten Stromscherungen direkt mit Beobachtungen zu vergleichen.
Letzteres ist insofern von Bedeutung, da sich die drei Modelle lediglich bei Antrieb
mit Wind, also in Regimen mit bedeutender vertikaler Stromscherung voneinander
unterscheiden.

Eine andere Moglichkeit wére ein Vergleich mit LES-Experimenten, z.B mit Mo-
dellldufen von WANG ET AL. (1998), WANG ET AL. (1996) besonders im Hinblick auf
den Tagesgang, oder von SKYLLINSTAD ET AL. (1997) mit besonderem Augenmerk
auf den Einfluss von Wind.

Auflerdem erscheint ein Vergleich der Modellldufe des TKE-Modells bei Station OWS-
Papa mit Modellldufen bei Station ALOHA (Langzeitstation des HOT-Programmes
im Subtropenwirbel des Pazifiks) vielversprechend, da sich durch solch einen Vergleich
wahrscheinlich Aussagen iiber die Qualitdt der Abhingigkeit des TKE-Modells von
der geographischen Breite machen lassen.
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