
Meereswissenschaftliche Berichte
MARINE SCIENTIFIC REPORTS

No. 3

Zur numerischen Vorticityanalyse mesoskaler
Strom- und Massenfelder im Ozean

On Numerical Vortlclty na ysis of Mesoscale
Current and Mass Fields in the Ocean

Wolfgang Zahn

Institut für Meereskunde
Warnemünde

1SS()



Seite

1..

1.1.

1.2.

2.

2.1.

2.1,1.

2.1.2.

2.1.3.

2.1.4.
o ,...,
:.~ I ,t,,:, •

2.2.1.

2.2.2.

2.2.3.

2.2.4.

2.3.

2.3.1.

2.3.2.

3.

3.1.

3.1.1.

3.1.2.

3.1.3.

3.1.4.

3.2.

3.2.1.

3.2.2.

3.2.3.

3.2.4.

3.2.5.

3.3.

3.3.1.

3.3.2.

3.3.3.

3.4.1.

3.4.1.1.

3.4.1.2.

3.4.2.

3.4.2.1.

3.4.2.2.

4.

5.

6.

Einführung

Das Dtfferentialgleichungssystem

Die Vorticity

Zielstellung der Arbeit

Simulation bodentopographisch bedingter Vorticityproduktion

am Beispiel des Kanals von Mogambique

Natürliche Bedingungen

Meteorologische Bedingungen

Bodentopographische Verhältnisse

Grundstrukturen der oberflächennahen Strömung

Hauptwassermassen

Das lineare prognostische Modell

Modellanforderungen

Die vereinfachten Grundgleichungen

Parameteransätze

Anfangs- und Randbedingungen

Simulationsrechnungen

Berechnete Stromfeldstrukturen

Diskussion

Diagnostische Vorticityanalyse

Intermediärer Wirbel nordöstlich der Kap Verden

Das großskalige Stromsystem des Nordatlantiks

Zur Frontproblematik

Kinematische Frontogenese

Dynamische Frontogenese

Das nichtlineare diagnostische Modell

Modellanforderungen

Das Differentialgleichungssystem

Die Wasserstandsgleichung

Parameteransätze

Anfangs- und Randbedingunge~

Ozeanologische Situation

Beobachtungsergebnisse

Horizontale Separation

Vertikale Separation

Berechnete E~gebnisse

Isopyknische relative Vorticity

Resultate

Diskussi.on

Isopyknische potentielle Vorticity

Resultate

Diskussion

Zusammenfassende Schlußfolgerungen

Symbolliste

Literatur

1

2

5

7

9

9

9

10

11

13

14

15

15

17

20

21

22

26

34

34

34

36

38

38

38

40

40

41

42

43

43

43

48

48

49

49

49

51

55

55

55

56

60

61



1.

Die physikalische Ozeanologie ist gegenwärtig mit einer Vielzahl praktischer Anforderungen auf
das Erkennen innerer Zusammenhänge in den Bewegungsvorgängen im Meer konfrontiert. Die Aktivitä

ten der praktischen Feldvermessung und der theoretischen Untersuchungen erstrecken sich über ein
breites Spektrum von Raum- und Zeitskalen.
Der Charakter der Ozeanologie hat sich im Verlauf der letzten Jahrzehnte drastisch verändert.
Während um und nach der Jahrhundertwende die systematische Erkundung des "Weltmeeres" mit je
weils nur einem Schiff über eine Reihe von Jahren erfolgte, wie es beispielsweise die Expeditio
nen auf der "Discovery" (1901 - 1904) und auf der "Meteor" (1925 - 1927) belegen, konzentrieren
sich gegenwärtig die Arbeiten auf komplexe Untersuchungsprogramme in regional begrenzten Are
alen. Der NANSEN-Schöpfer und das Kippthermometer der "klassischen Meereskunde" wurden im allge

meinen durch rechnergestützte Sonden mit einer Vielzahl unterschiedlicher Sensoren auf frei
driftenden Bojensystemen und auf modernen Forschungsschiffen zur Erfassung meteorologischer und
ozeanologischer Parameter und nicht zuletzt durch die Methoden der kosmischen Fernerkundung
ersetzt. Die Meßergebnisse stehen in einem unmittelbaren Vergleich mit leistungsfähigen Simula
tionsrechnungen. Auf diese Art und Weise wird ständig die Basis zum Erkennen neuer ungelöster
Aufgabensteilungen gelegt. Der Zusammenschluß des verfügbaren technischen Potentials im Rahmen
internationaler Forschungsvorhaben ermöglicht es, Gesetzmäßigkeiten zu finden, die dem Kopp
lungscharakter im System Ozean-Atmosphäre entsprechen. Dazu gehören beispielsweise die Programme
Global Atmospheric Research Program Atlantic Tropical Experiment (GATE), First GARP Global
Experiment (FGGE), TropicalOceans and Global Atmosphere (TOGA), World Ocean Circulation Experi
ment (WOCE), RASREZY usw. Auf nationaler Ebene können sich die Forschungsvorhaben nur auf
:,ausgewählte Themen und Regionen beschränken, da das verfügbare technische und personelle Poten

tial objektive Schranken vorgibt. Beispielswelseorientierte das Institut für Meereskunde der
AdW der DDR seit etwa 1970 auf intensive Untersuchungen sowohl in der Ostsee als auch im Nord
ost- und Südwestatlantik sowie im Kanal von Mo9ambique. Im Ergebnis des bisherigen Kenntnisstan
des kommt dem Verständnis der ozeanischen Randströmungen ein besonderer Stellenwert zu. Bei
spielsweise erzeugen die Passate in den Gebieten der Ostrandströmungen in den Subtropen Regio
nen,in denen extrem kaltes, sauerstoffarmes, aber nährstoffreiches Wasser aus intermediären
Schichten in die lichtdurchflutete Wasserschichtgelangt. Dadurch existieren hier günstige
ozeanographische Bedingungen für eine üppige Entwicklung von Phyto- und Zooplankton und somit
für den Nutzfisch. Fragen zur raum-zeitlichen Variabilität des Strom- und Massenfeldes erhalten
einen direkten Bezug für die ozeanologische Beratung zur Einsatzstrategie der Hochseefischerei.
Aus all den genannten nationalen und internationalen Aktivitäten ist unschwer zu ersehen, daß
die Untersuchungsmethoden der Ozeanographie sehr material- und kostenaufwendig sind. Günstig ist

es, möglichst einfache physikalische Größen für die Analyse ozeanologischer Probleme heranzuzie
hen, die meßtechnisch ohne größere Probleme zu gewinnen sind. Derartige Meßgrößen sollten nach
Möglichkeit auch Erhaltungsgrößen sein. Nur solche Parameter gestatten es, direkte Aussagen zur
Kinematik und Dynamik von Prozessen abzuleiten. Eine dieser interessierenden Größen ist die
potentielle Vorticity. Zuerst in der Meteorologie angewandt, konnten bereits STARR und NIEBURGER
(1940) nachweisen, daß die Erhaltung der potentiellen Vorticity in der freien Atmosphäre nähe
rungsweise erfüllt ist. Die allgemeingültige Formulierung wurde von ERTEL (1942) vorgelegt. Erst
einige Jahre später wurde diese Gesetzmäßigkeit zur Aufgabenbearbeitung in der Ozeanologie
herangezogen (beispielsweise STOMMEL, 1958). Vor allem in den letzten Jahren sind die An
strengungen zum Verständnls der meso- und großmaßstäbiaen Zirkulation in erster Linie darauf
gerichtet worden, die Erhaltungsgröße "potentielle Vorticity" als Zirkulationsindikator und zum

Nachweis der Wassermassenausbreitung heranzuziehen. Als Beispiele mögen die Arbeiten von LUYTEN
u.a. (1983) zu Ventilationsuntersuchungen der tieferen Schich~en des tropischen Ozeans und von
STRAMMA (1984) zur Strömungsproblematik im Nordostatlantik genaftn~"'werden.

Eine wettere wichtige Eigenschaft dieser Untersuchungsgröße ist ihr dynamischer Charakter. Von
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HOSKINS u.a. (1985) sind die

rungs-Prinzip" zusammengefaßt worden. Dieses besagt, daß bei bekannter raum-zeitlicher Vertei

lung der potentiellen Vorticity alle anderen dynamischen relevanten Felder, wie die des Windes

oder der Strömungsgeschwindigkeit und das der Dichte, diagnostiziert werden können. Vorausset

zung für die Invertierung der einzelnen Größen ist die Gewährleistung der geostrophischen Bilanz

in den betrachteten Strom- und Msssenfeidern. Beide Eigenschaften der potentiellen Vorticity,

die Erhaltung und der dynamische Charakter dieser Größe, lassen sie auch als geeigneten Indika

tor für eine Einschätzung und Diagnose der mesoskalen Dynamik erscheinen.

Voraussetzung für eine effektive Meeresforschung ist die allseitige Auswertung der Ergebnisse

aus problemorientierten Meßstrategien. Diesbezüglich besitzen neben analytischen Problemlösungen

die numerischen Auswerte- und Simulationsrechnungen eine heute nicht mehr zu negierende Bedeu

tung.

In der vorliegenden Arbeit wird das Ziel verfolgt, entsprechend der Aufgabensteilung mit unter

schiedlichen numerischen Lösungsverfahrendas Stromfeld mit der daraus resultierenden Vorticity

verteilung aus der. beobachteten Massenfeldverteilung zu bestimmen. Aus diesen Ergebnissen

lassen sich dann Aussagea über die prinzipielle Kinematik mesoskaler Strömungsfelder im Meer

ableiten, die sowohl für ozeanologische als auch für praktische Nutzer von Bedeutung sind.

Im Abschnitt 1.1. und·l.2. erfolgt eine kurze Darlegung der den Rechnungen zugrunde liegenden

Bewegungsgleichungen bzw. Erläuterung der potentiellen Vorticity. Anschließend wird im Ab

schnitt 1. 3 . die .. inhaltliche Aufgabensteilung die.ser,Arbeit formuliert.

Die Simulation des ·Stromfeldes im Kanal von MOQambique liefert im Abschnitt 2. ein Beispiel für

die Wirkung der Bodentopographie auf die Vorticitystrukturen für jahreszeitlich variierende

Windverhältnisse, während im Abschnitt 3. ein mesomaßstäbiges Massenfeld mit wirbelartigen

Gebilden diagnostiziert wird. Die zusammenfassenden Schlußfolgerungen sind im Abschnitt 4.

aufgeführt~ Es sei darauf verwiesen, daß die in der Arbeit benutzten Symbole im Abschnitt 5.

zusammengefaßt aufgelistet sind.

1.1. Das Differentialgleichungssystem

In der physikalischen Ozeanologie ist die Formulierung der Zustands- und Impulsbeziehungen ein

grundlegendes Problem zur Auffindung eines gesuchten hydrodynamischen Sachverhaltes. Die wohl am

häufigsten gewählte Darstellung der erwähnten Beziehungen in der Ozeanographie ist die Betrach

tungsweisein. EULERschen Koordinaten. Sie geht davon aus, daß in einem bestimmten Punkt ( .v,t)

des Ort--Zeit-Kontinuums die Geschwindigkeit Ac:t =Ac:t( .v,t) bekannt ist. Zur mathematischen Formu

lierung des Problems werden mindestens eine vektorielle und eine skalare Gleichung benötigt,

deren Lösung die gegebenen Anfangs- und Randbedingungen erfüllen muß.

Die gesuchte vektorielle Gleichung folgt unmittelbar aus der Anwendung des zweiten NEWTONschen

Axioms auf eine •inkompressible und viskose Flüssigkeit. Die daraus resultierende Gleichung ist

als NAVIER-STOKESPscheBewegungsgleichung bekannt. Sie gilt sowohl für den laminaren als auch

für den turbulenten Strömungszustand. Zur Berücksichtigung der Turbulenz wendet man die üblichen

Fluktuationsansätzeund Mittelungsprozeduren an (vgl. LASS und FENNEL, 1979). Daraus folgt ein

ganzes System~onpartiellenDifferentialgleichungen für die statischen Momente der turbulenten

Strömung, das sogenannte FRIEDMANN-KELLERsche System (vgl. BAUMERT, 1988). Dieses System besteht

aus unendlich vielen Gleichungen, die als Glieder einer Reihenentwicklung zu interpretieren

sind. Je nach Abbruch dieser Reihe und Behandlung der Restglieder, was auch als Schließungspro

blem der Turbulenz bezeichnet wird, spricht man von Turbulenzmodellen un~erschiedlicherOrdnung.

Das erste Glied der FRIEDMANN-KELLER-Entwicklung wird als REYNOLDS-Gleichung bezeichnet. Bezogen

auf eine Einheitsmasse ist sie die Bilanzgleichung aller auf ein Flüssigkeitspartikel angreifen

den Beschleunigungen. Sie hat unter Berücksichtigung der. Erdrotation folgende Form:
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einzelnen Terme repräsentieren:

1~ d~~d t - Individuelle zeitliche Änderung des Bewegungszustandes

Term 1 kann zerlegt werden in :

1.1. S~~st - Lokale zeitliche Änderungen des Bewegungszustandes

1.2. (~. v),i() - Die advektiven Prozesse

2. 2~ x~ - Die Coriolisbeschleunigung

3. l~gvp - Den Druckgradienten

4. A'A~ - Die Viskositätsparametrisierung mit

der kinematischen Zähigkeit A der Flüssigkeit

5.' - Der auf die betrachtete Einheitsmasse bezogene Vektor

des räumlich verteilten äußeren und inneren Kraftfeldes

Wie bereits durch die Berücksichtigung der Coriolisbeschleunigung in Gleichung (1.1.) zum Aus

druck kommt, wird der mathematischen Formulierung der zu lösenden Probleme kein Inertialsystem

zugrunde gelegt. Die Betrachtungen erfolgen relativ zu einem festen Punkt der Meeresoberfläche.

Aufgrund der Rotation der Erde um ihre eigene Achse ergeben sich zwei Scheinkräfte. Die eine ist

die bereits genannte Corioliskraft. Sie tritt stets senkrecht zu der Bewegung des Partikels auf.

Ihre Wirkung verursacht auf der Nord- (Süd-)halbkugel eine Rechts- (Links-)ablenkung, wenn man

inStromrichtung bl~ckt. Um die Relativität der Begriffe rechts und links bezüglich des geogra

phischen Standpunktes zu vermeiden, wurden von ~KMAN(1905) die Begriffe cum sole und contra

solem eingeführt. Cum sole entspricht einem Drehsinn mit und contra solem einem Drehsinn entge

gen der scheinbaren Azimutalbewegung der Sonne. In der Meteorologie sind in der gleichen Sinn

reihenfolge die Begriffe antizyklonal bzw. zyklonal gebräuchlich. Die zweite, durch die Erdro

tation verursachte Scheinkraft, ist die Zentrifugalkraft. Ihr Betrag ist durch :~: 2cos~r gege

ben. Dabei ist r der Betr~s des Abstandes des betrachteten Partikels vom Erdmittelpunkt. Die

Zentrifugalkraft, wie auch die Gravitationskraft, sind zeitunabhängig und lediglich eine Funk

tion der geographischen Breite ~ und des Abstandes des Ortes v vom Erdmittelpunkt. Die Zentri

fugal- und Gravitationskraft können zur Schwerkraft zusammengefaßt werden, die Ursache der

Schwerebeschleunigung ist. Für dynamische und statische Betrachtungen der Vorgänge im Meer sind

die Abweichungen der Schwerebeschleunigung infolge der Zentrifugalbeschleunigung) regionale

Inhomogenitäten der Erdkruste usw. gegenüber der Abhängigkeit von der geographischen Breite zu

vernachlässigen. Sie ist an den Polen am größten und am Äquator am geringsten.

Die noch benötigte skalare Gleichung ergibt sich unmittelbar aus der mathematischen Formulierung

des Axioms von der Erhaltung der Masse (Kontinuitätsgleichung):

(1.2. )

Der Strom kann nach Gleichung (1.2.) nur dann divergenzfrei sein, wenn die totale zeitliche

Änderung der Dichte Null ist, d.h.

( 1 . 3 . )

Das ist der Fall, wenn die Flüssigkeit inkompressibel ist mit

und die Gleichung (1.2.) reduziert wird zu

3



(1.7. )

(1.8. )

(1.9. )

(1.10.)

(1.5. )

(1.6. )

8W/&~ + u 8W/ 8X + y &w/dz + w sW/~z - fu + l/ p oP / oz
AhAhw - Ay&2W/SZ2 = Z

.~v/.~t + u .~v/.~x + v oV/Oy<+"w sV/.sz + fu + l/"op/SY

AhAhv - Ay t
2

y /.SZ 2 = Y

mit den Komponenten der Coriolisbeschleunigung

1. die Vertikalgeschwindigkeit w gegenüber den Horizontalgeschwindigkeiten u,v im Meer zu

vernachlässigen ist,d~h. lwl« lul, lvi

2. alle äußeren Kräfte, bis auf die Schwerkraft und den Wind, außer Betracht bleiben können,

3. die Erdbeschleunigung g im jeweiligen Untersuchungsgebiet regional konstant ist (Das gilt

nicht ~ür den Coriolisparameter f),

4. lful« g ist.

4

v· M.'> =

An dieser Stelle sei darauf aufmerksam gemacht, daß Gleichung (1.3.) nicht implizit voraussetzt,

daß das Dichtefeld der Strömung räumlich uniform und zeitlich konstant ist. Es ist ebenso

möglich, daß die lokale zeitliche Änderung der Dichte gleich der negativen Änderung der lokalen

Feldrate ist, d.h.

und

In den nachfolgenden Untersuchungen sei angenommen, daß das Wasser als inkompressibel angesehen

wird. Aus diesem Grund bilden die allgemeine hydrodynamische Bewegungsgleichung (1.1.) und die

Kontinuitätsgleichung inkompressibler Flüssigkeiten (1.4.) das gesuchte Gleichungssystem.

Zur L6sung des genannten Gleichungssystems ist es zweckmäßig, durch den Ubergang in Komponenten

schreibweise die vektorielle Gleichung (1.1.) in drei skalare Gleichungen zu überführen. Für die

hier erfolgten Untersuchungen wurde ein kartesisches Koordinatensystem gewählt, dessen x-Achse

nach Osten, die y-Achse nach Norden und die z-Achse nach oben weisen. Die Gleichung (1.1.) nimmt

mit Standardbezeichnung dann folgende Gestalt an:

Dabei ist ~ =:~:derBetrag der Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation. X, Y und Z sind die

Komponenten der äußeren Kräfte. Mathematisch handelt es sich bei den Gleichungen (1.4.) und

(1.6.)-(1.8.) um ein System nichtlinearer partieller Differentialgleichungen zweiter Ordnung. Es

wird nun eine Reihe von Annahmen besprochen, die das System (1.6.)-(1.8.) vereinfachen, aber

dabei weder die Ordnung verringern, noch die Nichtlinearitäten beseitigen (siehe beispielsweise

v. SCHWIND,' 1980). Aus der gegenseitigen Abschätzung der Größenordnung aller beteiligten Terme

wird es für die betrachteten Untersuchungsgebiete als gesichert angesehen, daß

Unter Berücksichtigung der genannten Vernachlässigungen resultiert aus (1.4.) und (1.6.)-(1.8.)

das in dieser Arbeit benutzte Ausgangsgleichungssystem.



su/ + sv/ + sw/ = 0Sx Sy . Sz

(1.11.)

(1.12.)

(1.13. )

(1.14.)

Die noch fehlende Beziehung liefert die hydrostatische Grundgleichung.

Es sei erwähnt, daß in einigen Fällen es vorteilhafter ist, durch die Wahl eines anderen Koordi

natensystems das zu 18sende Gleichungssystem dem gestellten Problem anzupassen. Beispielsweise

nutzt man geeigneterweise Zylinderkoordinaten für spezielle Untersuchungen an vertikal orien

tierten Wirbeln. Für zentralsymmetrische Probleme empfiehlt sich häufig die Benutzung von Kugel

koordinaten. Im Rahmen dieser Arbeit soll jedoch nicht näher darauf eingegangen werden.

1.2. Vorticity

Aufgrund der Bedeutung der Vorticity in den durchgeführten Untersuchungen soll kurz auf die ihr

zugrunde liegende Theorie eingegangen werden.

Analog zu den in Abschnitt 1.1. behandelten hydrodynamischen Grundgleichungen der Translation

führt die Berücksichtigung des zweiten NEWTONschen Prinzips bei einer rotierenden Bewegung zum

Drehimpulserhaltungssatz. Ausdruck dieses Erhaltungssatzes ist die generelle Vorticity-Glei

chung. In vektorieller Schreibweise hat sie folgendes Aussehen:

( 1.15. )

(siehe beispielsweise v. SCHWIND, 1980).

In der Gleichu~g (1.15.) ist Ta die absolute Vorticity. Sie ist die Vektorsummeaus der relati

ven Vorticity ~ und der planetaren Vorticity 2~

(1.16. )

Die relative Vorticity ~ ist die Vertikalkomponente der Rotation des Geschwindigkeitsfeldes

d.h. ~ = v X M,') (1.17.)

Aus (1.15.) folgt, daß jede zeitliche'Änderung der absoluten Vorticity durch eine Änderung eines

jeden Terms der rechten Seite von (1.15.) (bzw. durch die Summen ihrer Kombinationen) ausbalan

ciert wird. Der physikalische Inhalt dieser Terme soll im folgenden kurz beschrieben werden. Der

erste Term ist der sogenannte Stauchungsterm. .Er wird ungleich Null, sobald entlang einer

Vortex-Linie Variationen der Str8mungsgeschwindigkeiten auftreten. (Eine Vortex~Linie ist da

durch ausgezeichnet, daß sie stets parallel zu den Isolinien gleicher absoluter Vorticity ver

läuft.) Der zweite Term ist der Divergenzterm. Falls die Flüssigkeit beispielsweise kompressibel

ist, führen durch Druck hervorgerufene Änderungen des Trägheitsmomentes des betrachteten Parti

kels zu einer Veränderung des bestehenden ausbalancierten Verhältnisses der absoluten Vorticity.

Der dritte Term, der Selenoidalterm, tritt nur dann auf, falls die Flüssigkeit durch Baroklini

tät gekennzeichnet ist, d.h. falls Druck- und Dichteflächen nicht zusammenfallen. Liegen baro-
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(1.23. )

(1.18.)

(1.19.)

(1.20.)

(1.21. )

(1.22. )

-....
d PV/d t = 0

PV = PV + PV"

Gleichung (1.19.) ist die Definitionsgleichung der potentiellen Vorticity PV.

Wie aus Gleichung (1.18.) ableitbar ist, stellt die potentielle Vorticity unter Vernachlässigung

der Reibung und der bereits oben genannten Annahmen eine Erhaltungsgröße dar. Die Erhaltungs

gleichung lautet

6

und durch Einsetzen von (1.22.) in (1.20.) die Definitionsgleichung für die mittlere potentielle

Vorticity

mit der Beziehung (1.9.) für fund (tv/8X - sU/ ty ) für die relative Vorticity 1. Beispielsweise

erhielten THOMSON und STEWARD (1977) durch Separation der potentiellen Vorticity PV in einen

mittleren und einen zeitlich fluktuierenden Anteil

mit

Berücksichtigt man, daß die vertikale Mächtigkeit der Wassersphäre gegenüber den horizontalen

Ausdehnungen nur sehr gering ist, kann man die Bewegungsvorgänge im Ozean in erster Näherung als

zweidimensional (horizontal) betrachten. Aus dem genannten Grund soll zukünftig mit dem Begriff

"Vorticity" ledigliGh die Vertikalkomponente (1.17.) bezeichnet werden, ohne daß sie in der

Schreibweise gesondert gekennzeichnet wird. (Diese Vereinbarung entspricht auch der traditionel

len Begriffsanwendung in der Meteorologie.) Somit lautet die Definitions~leiGhungder absoluten

Vorticity

der viskose Drehmomentterm ~ Infolge·der····molekularenReibungzwisGn.en.den s.ichbewegenden Flüs

sigkeitspartikeln findet eine "Zehrung" der absoluten Vorticity statt.

Unter Beachtung einiger Voraussetzungen, die im Ozean~in erster Näherung durchaus gegeben sind,

kann Gleichung (1.15.) wesentlich vereinfaGht werden. Im einzelnen handelt es sich dabei um die

Massenerhaltung und um die Inkompressibilität der Flüssigkeit. Aus v' ~ = 0 folgt zwangsläufig

dl;'/d t = 0, d.h. es gilt: 81;'/ 8t = - ~'vQ •

Eliminiert man den Druckterm, indem man das Skalarprodukt zwisGhen der Gleichung (1.15.) und

dem Dichtegradienten bildet und dividiert abschließend durch die DiGhte Q, ergibt sich die

Beziehung

Dabei konnten die oben ge~annten Autoren zeigen, daß der fluktuierende Anteil gegenüber dem

mittleren Anteil der PV zu vernachlässigen ist. In Gleichung (1.23.) und auch im folgenden Text

wird auf einen expliziten Hinweis durch die Schreibweise auf die mittleren Zustände verzichtet.

An dieser Stelle soll ein kurzer Einschub zur Betrachtungsweise und Darstellung ozeanologischer

Parameter erfolgen. Seit jeher nehmen der Druck oder die Tiefe in der Darstellung beliebiger

Vertikalverteilung in der Ozeanologie eine exponierte Stellung ein. Sicherlich ist das mit der

Tatsache verbunden, daß die Tiefe bzw. der Druck meßtechnisch relativ einfach zugängliche Größen

sind und sie sich als Vertikalkoordinate eines rechtwinkligen Koordinatensystems regelrecht

anbietet. Für eine Reihe spezieller Analyse- und Auswertemethoden ist es allerdings günstiger,

andere, dem Problem angepaßtere vertikale Koordinaten zu wählen Im Zusammenhang mit der Vorti

cityanalyse i~t beispielsweise die Dichte eine solche Größe. Die Darstellungen beliebiger ozea

nologischer Parameter beziehen sich nicht mehr auf die Tiefe b.zw. Druck, sondern auf Flächen

gleiGher DiGhte bzw. deren Niveaus. Aus der Dichte abgeleitet, wird eine solGhe BetraGhtungswei-



des isopyknischen Parameterfeldes in dynamisch aktive und passive Parameter

(siehe Abschnitt 3.1.3. und 3.1.4.)

des Einf~usses~nternerWellen auf die Verteilungen der passiven Parameter

(die dynamisch aktiven Parameter werden nur durch energiearme interne Wellen mit hohen

vertikalen mode-Zahlen beeinflußt)

- Einfache Nachweismöglichkeiten von verschiedenen Wassermassen durch Verteilungsmuster

lediglich eines passiven Parameters (beispielsweise Temperatur oder Salzgehalt) auf Dichte

flächen.

die Vorticityanalyse erbringt eine isopyknische Betrachtungsweise eine weitere Vereinfachung

der Bestimmungsgleichung für die potentielle Vorticity. In Gleichung (1.23.) kann die vertikale

Dichteschehrung SQ/sz durch die Dichtediffereuz P* zweier betrachteter Dichteflächen und
* ~Abstandes H = H*(x,y) näherungsweise mit ~/H* approximiert werden. Gleichung (1.23.)

geht somit in

IPV (1 .24. )

über, mit der Dichtedifferenz ~ = P2 - Pl und der mittleren Dichte Po = (QZ + el)/2'

Hier korrespondieren Pt und P2 zu zwei beliebig ausgewählten Dichteflächen, die durch eine

Schichtdicke H* voneinander separiert sind.

Um auf die isopyknische Darstellungsweise hinzuweisen, spricht man gemäß Gleichung (1.24.) von

der isopyknischen potentiellen Vorticity (IPV). Die Definition dieser Größe geht bereits auf

ERTEL (1942) zurück. Die IPV ist eine LAGRANGEsche Erhaltungsgröße fUr eine Wassersäule, die

oben und unten jeweils durch eine Dichtefläche begrenzt ist. In Bezug auf die mittlere Strömung

innerhalb der eingeschlossenen Schicht wird eine derartige Säule auch als Vortex-Element be
zeichnet. Im geostrophischen Strömungsregime ist die relative Vorticity gegenüber der planetaren

Vortici ty f zu vernachlässigen, d. h. die ROSSBY-Zahl \-1ird mit Ro :.: ! / f < <. 1 erwartet. Unter

diesen Bedingungen reduziert sich die obige Differenzenschreibweise zu

f; *t;(\(/_
H 1::' (1.25. )

gung von

und des

ist. Die

ren im

In der angelsächsischen Literatur spricht man in diesem Fall von der "lowest order of potential

vorticity".In der hier eingeführten Symbolik für die reduzierte isopyknische potentielle Vorti

city weist die Null als Index in Anlehnung an den angelsächsischen Namen auf die Vernachlässi-

! gegenGber f hin. Die IPVo ist eine Größe, die aus direkten Messungen der Temperatur

Salzgehaltes und durch einfache Berechnung der Dichte aus diesen Größen zu ermitteln

praktische Nutzung dieses Sachverhaltes zur Abschätzung der mittleren Stromfeldstruktu

Nordostatlantik wurde von STRAMMA (1984) vorgelegt. Dabei wurde ausgenutzt~ daß die

Isolinien der IPVo auf den Isopyknenflächen den geostrophischen Stromlinien entsprechen.

1.3. Zielstellung

In der vorliegenden Arbeit wird versucht, die Möglichkeiten aufzuzeigen, wie mit Hilfe der

Vorticityanalyse zwei inhaltlich unterschiedliche ozeanologische Problemstellungen bearbeitet

werden können. Zur Bestimmung der im Abschnitt 1.2. aufgeführten Beziehungen ist die Kenntnis

der entsprechenden Stromfeldverteilungen notwendig. In den vorgenommenen Untersuchungen erfolgt

die Ermittlung dieser Strömungsfelder mit numerischen Lösungsalgorithmen. Mathematische Grund

lage bilden die im Abschnitt 1.1. hergeleiteten dynamischen ~rundgleichungen. In einer Anlyse

des derzeitigen Standes der rechnergestUtzten Modeliierung in~~~ physikalischen Ozeanographie

weisen HOLLAND und Mc WILLIAMS (1987) darauf hin, daß noch kein einheitliches numerisches Kalkül
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existiert, das sämtliche Probleme der geophysikalischen Hydrodynamik mit vertretbarem ökonomi

schen Aufwand zu lösen vermag. Gemeint sind Problemlösungen in den Raum-Zeit-Skalen der globalen

Zirkulation bis zur molekularen Turbulenz. Gegenwärtig werden zwei Entwicklungswege in der

numerischen Modeliierung geophysikalischer Prozesse beschritten. Der eine betrifft die Vorbe

reitung eines für solche Zwecke geeigneten komplexen Lösungsalgorithmus, bis entsprechende

Rechner- und Speicherkapazitäten zur Verfügung stehen. Der zweite beinhaltet die Erarbeitung

einer ganzen Hierarchie von Rechnermodellen, die den raum-zeitlichen Prozeßskalen, den äußeren

Bedingungen und sogar dem Rechner angepaßt sind. Unter den derzeitigen Umständen ist national

nur der zweite Weg zu beschreiten. Aus diesem Grund wurden aus den hydrodynamischen Grundglei

chungen des Abschnitts 1.1. entsprechende Gleichungssysteme abgeleitet, die mit unterschiedli

chen Lösungsalgorithmen bearbeitet wurden. Das erste Problem betrifft die Abschätzung der Vorti

cityproduktion des angeregten Stromfeldes unter dem Einfluß einer mesoskalen Bodentopographie.

Die Untersuchungen erfolgten am Beispiel des Kana~s von M09smbique. Dieses Seegebiet zeichnet

sich unter anderem durch die jahreszeitlich relativ stabilen und homogenen Windverhältnisse

(Passat- und Monsunwindsysteme) und durch eine mesoskaie Varianz seiner Bodentopographie (Mo

cambiquebecken im Norden und Natalbecken im Süden) aus. Durch den Kanalcharakter existieren im

Westen und im Osten des Kanals zwei definierte Randbedingungen für das Stromfeld. Die numeri

schen Untersuchungen betrafen die Frage nach dem Einfluß der Bodentopographie auf die räumliche

Verteilung der Stromfeldstrukturen bei der jahreszeitlichen Variation der strömungsanregenden

Windfelder. Eine Analyse der vom Stromfeld produzierten relativen Vorticity gestattet eine

qualitative Abschätzung der für bioproduktive Fragestellungen so bedeutsamen Vertikalbewegung.

Wie in NEHRING u.a. (1984) gezeigt werden konnte, ist die Rotation des Windfeldes nicht allei

nige Ursache der beobachteten Kaltwasserauftriebsintensität vor der Küste Mocambiques.

Gezielte Untersuchungen galten dem Interesse, wie die natürliche Bodentopographie diesen Prozeß

qualitativ zu beeinflussen vermag.

Im zweiten Teil der Arbeit werden dynamisch aktive wirbelartige Gebilde im offenen Atlantik

kinematisch diagnostiziert. Nördlich der Kap Verden kann eine mesoskaie intermediäre Frontzone

nachgewiesen werden, die den übergang zwischen dem im Nordwesten anstehendem Nordatlantischen

Zentralwasser (NACW) und dem im Südosten vor Kap Blanc befindlichen Südatlantischen Zentralwas

ser (SACW) darstellt (HAGEN und SCHEMAINDA, 1986).

Aufgabe des zweiten Teils dieser Arbeit ist es, eine detaillierte kinematische Analyse für eine

quasisynoptische Aufnahme entlang einer intermediären Frontzone durchzuführen. Die Dynamik von

wirbelartigen Gebilden unterhalb der ozeanischen Deckschicht kann nur verstanden werden, wenn

ihr Erscheinungsbild detailliert diagnostiziert wird. Derartige Kenntnisse bilden die Voraus

setzungen für eine zielgerichtete Suche von Gebieten im offenenOstatlantik, in denen nährstoff

reiches T~efenwasser in die euphotische Schicht gelangen kann und dort eine lokale Erhöhung der

Bioproduktivität auszulösen vermag.

Mit Hilfe möglichst vollständiger numerischer Stromfeldberechnungen werden das Stromfeld aus dem

Massenfeldaufbau diagnostiziert 'und die Strukturen dynamischer Erhaltungsgrößen ermittelt. Auf

diesem Wege werden Aussagen zu einzelnen physikalischen Prozessen in und entlang einer derarti

gen intermediären Frontzone möglich.

Von besonderer Bedeutung ist die Frage, ob und in welcher Art und Weise der Stoff- und Energie

austausch durch derartige Fronten erfolgt bzw. erfolgen kann. Im Zusammenhang mit der bei HAGEN

und SCHEMAINDA (1986) beschriebenen Ausbreitung des Südatlantischen Zentralwassers, ist vornehm

lich letztere Problemstellung für ein weiteres Verständnis der großräumigen Zirkulationsmuster

äußerst wichtig. Darüber hinaus werden Fragen der Wassermassenbildung und -vermischung zunehmend

für andere Forschungsdisziplinen wie Meteorologie und Klimaforschung relevant, da für sie die

Wechselwirkung Ozean - Atmosphäre eine Schlüsselrolle einnimmt.
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· Natürliche Bedingungen

Der Kanal von Mogambique ist ein Seegebiet im Westen des Indischen Ozeans zwischen der Ostküste

der VR M09ambique und der Ostküste Madagaskars. Die geringste zonale Breite beträgt

Abb. 2.1. Geographische Lage und Isobathen (m) des Kanals von Mogambique (Aus der Karte Nr.

4701 der Britischen Admiralität, nach SAETRE und DA SILVA, 1979)

ungefähr 400 km, die größte Ausdehnung zwischen den genannten Küsten mehr als 1000 km . Meridio

nal erstreckt sich der Kanal von M09ambique von 12° bis 250 S. Einen Überblick über die geogra

phische Lage und die bodentopographischen Bedingungen gibt Abb. 2.1.

In den folgenden Kapiteln sollen die wesentlichsten mittleren Bedingungen dieser Region erörtert

werden, deren Kenntnisse als vorzugebende Randbedingungen des numerischen Lösungsverfahrens von

Bedeutung sind. Eine besondere Beachtung werden in diesem Zusammenhang im Abschnitt 2.1.3. die

Strömungsverhältnisse an den Kanalöffnungen erfahren.

2.1.1. Meteorologische Bedingungen

Das tropische Klima ist in der Region des Kanals von Mogambique 'feucht- warm. Es wird im we

sentlichen durch die großmaßstäbigen Windsysteme des SE-Passats und des indischen Monsuns

9



geprägt. Entscheidend für die herrschenden Windverhältnisse in dieser Region ist dieKOn6teITa~

tion der Zentren der beiden Windsysteme zueinander. Die jeweilige Situation wird insbesondere

durch die Lage der Innertropischen Konvergenzzone (ITCZ) gekennzeichnet. Im Südsommer befindet

sie sich nach GRIFFITH (1972) so weit südlich, daß sie die ganze Kanalzone einnimmt. Die Süd

grenze des NE-Monsuns befindet sich während dieser Situation auf der Breite von 160 S die

nördliche Grenze des SE-Passats ist dann etwa in der Region 200 -210 S anzutreffen. In erster

Näherung kann die geographische Breite der ZambeziflußmUndung als Ubergangsgebiet zwischen der

SE-Passatregion und der Monsunregion angesehen werden (TINLEY, 1971). Der südlich dieses Gebie

tes ganzjährig anzutreffende SE-Passat ist Resultat der Luftdruckgegensätze zwischen dem sUdhe

misphärischen Subtropen-Hoch und der tropischen Tiefdruckrinne. Im SUdsommer liegt der Kern

dieses Subtropenhochs am weitesten polwärts. Er weist dann aber auch die vom afrikanischen

Festland entfernteste Lage (300 - 400 S, 800 E ) auf. Die großräumige Luftdruckverteilung

erzeugt in bezug auf die tropische Tiefdruckrinne im Südteil des Kanals von M09ambique Winde

aus südöstlichen bis östlichen Richtungen. Im Südwinter kommt es zu einer Reaionalverlagerung

des Zentrums des sUdhemisphärischen Subtropenhochs auf eine geographische Lage von 30° S im

Gebiet südöstlich Madagaskars. Daraus resultiert dann im Südteil des Kanals von M09ambique eine

Zunah~e der Häufigkeit von Winden aus südlichen Richtungen.

Der Nordteil des Kanals von M09ambique (nördlich der Zambeziflußmündung) unterliegt dagegen

nicht mehr dem beständig aus einer Richtung wehenden SE-Passat. Er befindet sich unter dem

Einfluß des halbjährlich wechselnden Monsuns über dem Indischen Ozean.

Im Südsommer weht der Wind aus nordöstlichen Richtungen, der zu dieser Jahreszeit als NE-Monsun

bezeichnet wird. Er resultiert aus dem Luftdruckgegensatz zwischen dem eurasischen Kältehoch und

der Tiefdruckrinne. In den Sommermonaten der Nordhemisphäre trifft man in den Breiten um 300 N

keinen Hochdruckgürtel an, wie er von der Südhalbkugel bekannt ist. Die entsprechenden Gebiete

Nordafrikas und SW-Asiens weisen durchweg relativ niedrigen Luftdruck auf. Das Zentrum des

Monsun-Tiefs erstreckt sich vom Persischen Golf über Pakistan nach Nordindien. Das fUhrt in

dieser Jahreszeit zu den halbjährig beständig wehenden Winden aus südwestlicher Richtung, dem

SW-Monsun. Aus dem ganzjährig beständigen SE-Passat, dem der Südteil des Kanals von M09ambique

unterliegt, und dem halbjährlich alternierenden, den Nordteil beeinflussenden Monsun, ergeben

sich zwei grundlegend verschiedene mittlere Windverhältnisse in der betrachteten Region. Im

Südsommer bildet sich infolge des auslaufenden NE-Monsuns und des SE-Passats auf ungefähr 180 

20° Seine Konvergenzzone dieser beiden Windsysteme heraus. Im Südwinter sind dagegen über dem

gesamten Kanal von M09ambique Winde aus südöstlichen bis südlichen Richtungen vorherrschend.

2.1.2. Bodentopographische Verhältnisse

Der Kontinentalschelf vor der Küste M09ambiques weist von Nord nach Süd erhebliche Unterschiede

auf. Im Norden ist der Schelf sehr schmal. Mitunter beträgt die Weite nur wenige hundert Meter.

Südlich von 150 S nimmt die Schelfbreite zu. Am weitesten ist der Schelf vor Beira, der soge

nannten Sofala Bank.

Der Westküste Madagaskars ist im allgemeinen ein schmaler Schelf vorgelagert. Zwischen ungefähr

15° Sund 19° S d.h. an der engsten Stelle zwischen dem afrikanischen Kontinent und der Insel

Madagaskar, ragt der Schelf jedoch weit in das Meer hinein. Dadurch kommt es nördlich von 150 S

zur topographischen Trennung des M09ambiquebeckens vom Natalbecken, das weit in den Südteil des

Kanals von Mogambique hineinreicht. Unterstützt wird dieser Umstand durch die Küstenkonfigura

tion. Neben der Doppelbeckenstruktur sind für die Bodentopographie des Kanals von M09ambique

eine Vielzahl von Flachwasserbänken und unterseeischen Erhebungen charakteristisch. Genannt

seien die St. Lazaru6 Bank nordöstlich von Pemba, die untermeerischen Berge wie Bassas da India

und Europa im Südteil, Paislay und die Inselgruppe der Komoren im Nordteil des Kanals von

Mogambique. Die zuletzt genannten, bis an die Meeresoberfläche reichenden Erhebungen der Komo-
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eingang o~ientie~t, bilden sie fü~ die St~ömungen im No~dteil des Kanals von Mogambique ein

natürliches Hinde~nis. Im SUdteil des Kanals von Mogambique liegt keine de~a~tige bodentopog~a

'phische Ab~iegelung vor. Hie~ bestimmt das Natalbecken die Kanalgeomet~ie. Es erstreckt sich

noch weit außerhalb des Kanals von Mogambique in den südlichen Indischen Ozean hinein (siehe

auch Abb. 2.1.).

2.1.3. G~undstrukturen der oberflächennahen Strömung

Die Wasse~bewegungen entlang der Ostküste Af~ikas Bind auf das engste mit dem durch den SE

Passat des Indischen Ozeans generierten oberflächennahen Südäquato~ialst~om verknüpft (SAETRE

und DA SILVA, 1979). E~ setzt im zentralen Bereich des SE-Passats mit g~oßer Beständigkeit und

~elativ hohen Geschwindigkeiten (laut DHI (1960) sind sie in der Größenordnung 0=0(10) cms- 1 )

von Ost nach West. Bei Annäherung an den afrikanischen Kontinent kommt es zum zweimaligen

Aufspalten seines StromkernB. Das erste Mal e~folgt das topographisch bedingt an der Nordspitze

Madagaskars. Ein Stromzweig folgt der Ostküste Madagaskars nach Süden. Der weiter nach Westen

setzende "Rest" des Südäquato~ialstrome8, erfährt am afrikanischen Festland bei Capo Delgado

eine zweite Separation. Ein Teil der herangeführten Wa8sermassen setzt nach Norden und speist

Obe~flächenwa88er in den Sömalist~om ein, wäh~end der Rest nach Süden in den Kanal von Mogam

bique hineinsetzt. Wie aus älteren und auch aus jünge~en Ubersichtskarten de~ Oberflächenströ

mungen he~vorgeht (KRUMMEL, 1911, DHI, 1960, ANON., 1977) e~folgt im östlichen und zentralen

Abschnitt der Nordöffnung des Kanals von Mogambique ein ~elativ geringer Nettot~an6Port aus dem

Südäquato~ialstrom in den Kanal hinein. Das schließt abe~ nicht aUB, daß durch Wirbel ein

permanenter Wasse~austausch stattfindet. Im groß~äumigen Zirkulationsschema des südlichen Indi

schen Ozeans e~folgt de~ Haupteintrag der Wassermassen durch den Südäquatorialstrom und der

Konvergenz unte~halb des af~ikanischen Feldlandes. Das ~esultierende Stromband setzt sich als

Mogambiquest~om entlang der ostaf~ikanischenKüste nach Süden fort.

Im Sinne des genannten mittleren Zirkulationsschemas wird der Mogambiquestrom nach WYRTKI (1973)

als Teil des antizyklonischen subt~opischen Wirbels angesehen. Von HUTSON (1980) ist eine sche

matische Karte angegeben (Abb. 2.2.), die die wesentlichen Zweige dieses großräumigen Zirkula

tionssystems beschreibt.

~ -..........A9_
- - - - - - - - - - - - - - - STC - - - - - _ _ 40°
-WWO" • •~

Abb. 2.2. Zirkulationsschema im südlichen Indischen Ozean. Es entsprechen: SEq. - Südäqua

to~ialst~om, Ma - Madagaska~st~om, Mo - Mogambiquestrom, Ag - Agulhas6t~om, WWD - Westwind

Drift, STC - Subtropische Konvergenz, WA - Westaustralienstrom (nach HUTSON, 1980)

Das den südlichen Indischen Ozean erfassende Stromsystem besteht aus dem Südäquatorialstrom, dem

Mogambique- und Agulhasst~om6Y6tem und dem ostwärts gerichteten >St~om im Norden der subt~opi-
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Abb. 2.3. Schematische Zirkulationsmuster der Deckschichtströmungen im Kanal von Mogambique

für a) den Südsommer (November - April) und b) für den Südwinter (Mai - Oktober) nach SAETRE

und DA SILVA (1984)

schen Konver~enz. Es beinhaltet das klassische Konzept, daß der Agulhasstrom eine unmittelbare

Fortsetzung des Mogambiquestromes ist. Bereits 1963 wurde diese Auffassung von MENACHE(1963) in

Frage gestellt. Zumindest für den von ihm gewählten Untersuchungszeitraum Oktober - November

1987 verläßt seiner Meinung nur ein geringer Teil des Mogambiquestromes den Kanal von Mogam

bique. Der überwiegende Teil setzt entlang des Südausganges zunächst meridional auf Madagaskar

zu und kehrt unterhalb der Westküste dieser Insel wieder nach Norden zurück. Untersuchungen von

HARRIS· (1970, 1972) bestätigen indirekt diese Aussage. Er kommt zu dem Schluß, daß nur ein

gewisser Teil den Südausgang des Kanals von Mogambique passiert und als unmittelbare Speisung

des Agulhasstromes dient. SOARES (1975) analysierte ozeanologische Daten, die während der Jah

reszeit des SW-Monsuns der Jahre 1960 und 1962 gewonnen wurden. Auch er stellte fest, daß nur

ein geringer Teil der Wassermassen, die im Norden in den Kanal von Mogambique hinein gelangen,

ihn aktuell im Süden auch wieder verlassen. In Auswertung aller bis dahin verfügbaren Daten aus

der Jahreszeit des NE-Monsuns, wies LUTJEHARMS (1976) nach, daß in den oberen Schichten des

Agulhasstromes der Mogambiquestrom die Hauptquelle ist. CREPON (1964) beschreibt ein Ablösen des

nordwärts setzenden Stromes von der Westküste Madagaskars auf ungefähr 20 0 S. Die erhaltenen

Aussagen lassen summarisch den Schluß zu, daß zumindest zeitweilig im Südteil des Kanals von

Mogambique ein ausgedehnter antizyklonaler Wirbel existiert. In Auswertung des Datenmaterials

von MENACHE (1963) konnte ZAHN (1984) anhand von Abschätzungen des geostrophischen Volumentran

sports diesen antizyklonalen Wirbel bestätigen und die Existenz eines ganzen Systems von

mesoskalen Wirbeln im zentralen Teil des Untersuchungsgebietes nachweisen. Es konnte gezeigt

werden, daß die den Kanal von Mogambique verlassenden Wassermassen nur einen relativ kleinen

Abschnitt des Südausganges passieren. Ursache dafür scheint die Existenz einer fast die gesamte

Breite des Kanalausgangs einnehmende Konvergenzzone zu sein, die nur einen äußerst geringen

effektiven Meridionaltransport gestattet. Neben dem bereits genannten Ausstrom unterhalb der

afrikanischen Küste konnten Neerströme an der südlichen Westküste Madagaskars bestimmt werden,

die in den Kanal nach Norden hineinsetzen. Diese Beobachtung ist auch in Abb. 2.1. angedeutet.



die den Südausgang "abriegelnde" Konvergenzzone einen mäandrierenden, westwärts setzenden

erzeugt und/oder als eine Aneinanderreihung mehrerer mesoskaler Wirbel anzusehen ist. So

LUTJEHARMS u.a. (1981) nach Auswertung verschiedener Driftbojenexperimente in dieser Re

der Aussage, daß der Ostmadagaskarstrom und das Mocambique~Agulha6-Stromsystemweder in

Verbindung stehen noch als einheitliches Stromsystem aufzufassen sind. Vielmehr

die beobachteten Trajektorien der Drifter auf die Existenz einer Vielzahl von mesoskalen

hin.

auf hydrographische Daten von 1977 bis 1980 vor der Küste Mogambiques und auf histori

Daten aus dem Gesamtgebiet des Kanals von Mogambique wird von SAETRE und DA SILVA (1984)

Versuch unternommen, generelle Strömungsmuster für die genannte Region abzuleiten. Das

prinzipielle Zirkulationsmuster im Kanal von Mogambique ist ihrer Auffassung nach im starken

Maße von der Bodentopographie geprägt. Eine schematische übersicht ihrer Interpretation wird in

Abbildungen 2.3a) und b) widergegeben.

2.1.4. Hauptwassermassen

Aufgrund ihrer hydrographischen und chemischen Eigenschaften können im vertikalen Wassermas

senaufbau des Kanals von Mogambique verschiedene charakteristische Wasserarten identifiziert

werden. Erste Arbeiten zu dieser Problematik erfolgten von SVERDRUP u.a. (1942). Aufbauend auf

diese Arbeit wurden "erst einige Zeit später weiterführende Untersuchungen durchgeführt. Genannt

seien beispielsweise DüING, SCHWILL (1967), CHIMIZA (1968), DONGUY, PITON (1969), WYRTKI (1971,

1973) sowie SCHEMAINDA u.a. (1980). Der Definitionen WYRTKI's (1971, 1973) folgend, lassen sich

im Kanal von Mogamb.ique im wesentlichen drei Hauptwassermassen nachweisen. Für den Deckschicht

bereich ist das sogenannte Oberflächenwasser (SW) charakteristisch. Es zeichnet sich durch

relativ niedrigen Salzgehalt aus. Das SW im Kanal wird vor allem durch das tropische Oberflä

chenwasser gebildet, das durch den Südäquatorialstrom aus dem Zentr~lindik westwärts transpor

tiert wird.

Die zweite Hauptwassermasse wird als subtropisches Oberflächenwasser (SSW) bezeichnet. Vor der

Küste Mogambiques wird es gewöhnlich in einer Tiefe von 150 m bis 250 m angetroffen. Gebildet

wird das SSW im Zentrum des subtropischen antizyklonischen Wirbels des Indischen Ozeans. Dort

sinkt es auf ungefähr 500 m ab und breitet sich anschließend isopyknisch im gesamten Wirbelsy

stem aus. Auf diesem Wege gelangt es in den Kanal von Mogambique. Das SSW ist durch ein interme

d.iäres, Salzgehaltsmaximum charakterisiert.

Unterhalb des SSW kann als dritte Hauptwassermasse das subantarktische Zwischenwasser (SAIW)

identifiziert werden. Es wird im Raum der Polarfront gebildet, wo der Niederschlag die Verdun

stungstark übertrifft (WüST u.a., 1954). Das mit hohen Schmelzwasseranteilen versehene salzarme

SAIW sinkt entlang der Polarfront in größere Tiefen ab. Dort breitet es sich nach Norden aus.

Das SAIW ist im Vertikalaufbau der Wassermassen durch ein Salzgehaltsminimum charakterisiert.

Aufgrund der Linearität. in der Temperatur-Salzgehaltsbeziehung des SSW und des sich vertikal

anschließenden SAIW werden von manchen Autoren beide Hauptwassermassen unter dem Sammelbegriff

Zentralwasser (CH) zusammerigefaßt (siehe SAETRE und DA SILVA, 1979).
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2.2. Das lineare prognostische Mode~l

Um entsprechend der Aufgabensteilung eine Verteilung der relativen bzw. der potentiellen Vorti

city in einem Seegebiet angeben zu können, bedarf es der Kenntnis der dort herrschenden Strö

mungsverhältnisse. Genauer gesagt, ist es nicht das Stromfeld selbst, sondern die horizontalen

Stromscherungen sU/ Sy und sV/ sx ' die von Interesse sind. «u,v) sind die horizontalen Strö

mungskomponenten in (x,y)-Richtung.)

Die zur Abschätzung der potentiellen Vorticity notwendigen mesoskalen Stromscherungen können

einerseits aus direkten Stromfeldbeobachtungen oder durch indirekte Methoden ermittelt werden.

Zumindest für den offenen Ozean gibt es noch eine Reihe objektiver Gesichtspunkte, die einer

entsprechend genauen Bestimmung der horizontalen Stromfeldscherungen entgegenstehen. Genannt

seien beispielsweise Probleme der Navigation und der Instellation von Tiefseebojen, die eine

entsprechende Meßtechnik aufnehmen können.

Weitere meßtechnische Möglichkeiten, wie sie zum Beispiel die Fernerkundung bietet, beziehen

sich zur Zeit lediglich auf den meeresoberflächennahen Bereich der Ozeane. Detaillierte Struk

turbeschreibungen ausgewählter Beobachtungsgrößen aus dem Inneren des Wasserkörpers sind zur

Zeit noch nicht möglich. Ansätze dazu finden sich in der akustischen Tomographie.

Als indirekte Methode sei im allgemeinen Sinne die Lösung der hydrodynamischen Bewegungsglei

chungen (siehe Abschnitt 1.1.) angesehen. Sie ist unter Berücksichtigung der topographischen

Gegebenheiten des Bodenprofils und der Küstenkonfiguration im allgemeinen nicht in geschlossener

analytischer Form angebbar. Einen Ausweg bieten hydrodynamisch-numerische Lösungsmethoden, wie

sie hier zur Anwendungckommen. Sie weisen den Vorteil auf, daß die hydrodynamischen Bewegungs

gleichungen in sehr allgemeiner Form gelöst werden können. Allerdings muß darauf verwiesen

werden, daß bei Anwendung derartiger Lösungsverfahren eine Reihe von methodischen Schwierigkei

ten auftreten können, wie beispielsweise Fragen der Lösungskonvergenz, der numerischen Stabili

tät, der Lösungsstationarität usw. . Als ursächlich treibende Kraft tritt im anzuwendenden

Modell der Wind in Erscheinung. Infolge des Impulsaustausches in der unmittelbaren Grenzschicht

zwischen Atmosphäre und Ozean wird die windinduzierte Meeresströmung hervorgerufen. Sieht man

von thermohalinen Zirkulationen ab, entsprechen die windangeregten Strömungsverhältnisse der

allgemeinen Zirkulation im Meer. In Anlehnung an FRIEDRICH (1966) ist unter allgemeiner ozeani

scher Zirkulation der stationäre Bewegungszustand im Meer gemeint, der sich mit zeitlichen

Mittelwerten für die Austauschvorgänge im dynamischen Gleichgewicht befindet. Zur Beantwortung

der oben formulierten Aufgabenstellung ist bereits die Kenntnis der allgemeinen Zirkulation

ausreichend, sich unter Berücksichtigung der einmal vorgegebenen Tiefenverteilung des Meeres

grundes ergibt. Diesen Anforderungen genügt bereits ein lineares windgetriebenes vertikal inte

griertes Transportmodell. Unter Berücksichtigung der Baroklinität ist es prinzipiell möglich,

die vertikal integrierten Transportbeziehungen für beliebig viele Schichten von der Meeresober

fläche bis zum Meeresboden gleichzeitig zu behandeln. Bei einer derartigen Verfahrensweise ist

es zweckmäßig, die Schichtgrenzen so zu interpretieren, daß durch sie kein Wasser hindurch

strömt. Für einen natürlichen Ozean bietet es sich an, die Grenzflächen in das Niveau der

Sprungschichten der Dichte zu legen und die Dichte in den einzelnen "autobarotrophen" Schichten

als konstant zu betrachten. Die Vertikalschichtung ist dann Ausdruck der Trennung von Wassermas

sen, die sich in ihrem hydrographischen Aufbau auf charakteristische Weise unterscheiden.

Natürlich kann die Anzahl derartiger Schichten beliebig groß gewählt werden, doch in erster

Näherung spiegelt ein einfaches Zwei-Schichten-Modell die wesentlichsten dynamischen Verhältnis

se des Meeres hinreichend wider (WüST, 1949). Die Dichtediskontinuität bildet eine scharfe

Trennung, die zwei Wasserkörper mit unterschiedlichen Eigenschaften separiert. Sie "trennt" die

homogene Deckschicht von dem restlichen Wasserkörper bis zum Meeresgrund. Die Zweischichtung

ist die gröbste Näherung für beobachtete Dichteprofile (siehe Abb. 2.7.).

Da gemäß der Aufgabensteilung lediglich die bodentopogtaphisch bed~ngte Vorticity untersucht

werden sollte, wurden unter ansonsten gleichen Bedingungen zwei Rechenläufe realisiert. Im
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zweiten Rechnung wurde die entsprechend der Gitterstruktur aufgelöste natürliche

berücksichtigt. Aus der Differenz der Geschwindigkeitsverteilungen beider Rech

die relative Vorticity ermittelt. Der Vorteil dieser Lösungsvariante wird darin

daß methodische und rechenanlagenbedingte Rundungsfehler sich für das lineare Modell

aufheben. Die derartig vorgenommenen Untersuchungen wurden für die Jahreszeiten

und Sommer durchgeführt.

der Unkenntnis einer verfügbaren Näherungslösung der zu erwartenden allgemeinen Zirkula

wurden vor jedem Rechenbeginn alle Variablen Null gesetzt. Aus diesem Grunde war es notwen

J eine prognostische Modellvariante zu wählen .

. 2.1. Modellanforderungen

Die AufgabensteIlung, die natürlichen Gegebenheiten des untersuchten Seegebietes und deren

Skalen stellen an das zu betrachtende Modell und an den anzuwendenden Lösungsalgorithmus be

stimmte Anforderungen. Dazu gehören:

- Die Anregung der allgemeinen Zirkulation durch äußere Felder (Wind, Luftdruck) und Berück

sichtigung der Baroklinität-, die eine ausgeprägte Erscheinung der Ozeane, besonders im ober

flächennahen Bereich ist.

- Die Vorgabe eines beliebigen Küstenverlaufes, die als feste Berandung des Untersuchungsge

bietes anzusehen sind, und einer beliebigen räumlichen Verteilung der Bodentopographie.

- Die Berücksichtigung variabler Strömungsverhältnisse an den nicht vom Festland begrenzten

Gebietsrändern, die als offene Berandungen bezeichnet werden.

- Die Abstraktion, daß aufgrund der räumlichen Skalen des Untersuchungsgebietes (siehe

Abschnitt 1.1.) eine linear~ Betrachtungsweise des Problems genügen kann.

Der Lösungsalgorithmus muß dem Differentialgleichungssystem des Modells angepaßt sein.

Das betrifft die Auswahl der Hauptlösungsmethode als auch die eigentliche Lösungsprozedur.

Hauptproblem ist die Dämpfung der freien Schwerewellen, um zu einer stationären Lösung zu

gelangen.

2.2.2. Die vereinfachten Grundgleichungen

Im Kapitel 2.2.1. sind die wesentlichsten Anforderungen aufgelistet worden, die zur Problemlö

sung an das Modell zu stellen sind. Ihnen genügt bereits ein lineares, windgetriebenes,

vertikal integriertes Transportmodell, das die Baroklinität erster Ordnung berücksichtigt.

Ausgehend von den Gleichungen (1.11.)-(1.14.) können diese entsprechend der im Abschnitt 2.2.1.

genannten Modellanforderungen vereinfacht werden. Im mathematischen Sinne entspricht das einer

Linearisierung des Problems. Das betrifft die Vernachlässigung der Advektion. Größenordnungsmä

ßige Abschätzungen der einzelnen Terme, beispielsweise, wie bei BRETTSCHNEIDER (1967 b) oder

RAMMING und KOWALIK (1980), bestätigen für die zu behandelnden räumlichen Skalen ein solches

Herangehen.

Bei der Betrachtung einer quasistationären Lösung, d.h. Sltt(.) = 0, hätte man es im folgenden

mit einem EKMAN-Modell zu tun (vergleiche EKMAN, 1905). Es ist aber zu beachten, daß EKMAN in

seinen Annahmen zur Herleitung des Modells von einer unendlichen Wassertiefe ausging. Ausgehend

von der EKMAN-Theorie legte WELANDER (1957) eine Generalisierung der EKMAN-Beziehungen für den

Fall endlicher Wassertiefe dar. In einer zweidimensionalen Betrachtungsweise wurden sie bei

spielsweise von HAGEN und ZAHN (1980) zu Untersuchungen der mesoskalen Auftriebsdynamik vor NW

Afrika herangezogen.

In der vorliegenden Arbeit fanden sowohl die zeitliche Ableitung desStromfeldes als auch die
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(2.3. )

(2.7.)

(2.4. )

(2.5.)

(2.6.)

(2.1. )

(2.2. )

o

H(x,y)

D(x,y,tl

S(x,y,t)

su/ + SV/!' + sW/~,z = 0.sx ,.,y &;;.

.Su/ ,st - fv = g'Ss/ + Av .S 2U / .S Z 2 + AhÄhu.5x

.sv/' + fu = gSs/.SY + Av
S2v

/.SZ 2 + AhÄhv.st

sU/ st - fv

8V/.~.t + ~u = 1/ SP/ + A 8
2
V/~. ~ - Q Sy V 8z 2

16

Abb. 2.4. Schematische übersicht der benutz~

ten Tiefenbezeichnungen

z

Betrachtet man die Dichte in den Schichten als jeweils. konstant, ergeben sich durch die "freien"

Schichtgrenzen zwei zusätzliche Bedingungen. Es handelt sich um die kinematischen Grenzflächen

bedingungen. Sie beinhalten, daß durch die Grenzflächen keine Vertikalbewegung stattfindet,

d.h., daß jede Vertikalbewegung der Grenzfläche der Massenerh~ltung innerhalb einer jeden

Schicht genügt. Für die Schicht 1 lau~en sie:

Eine Reduktion, d.h. eine weitere Vereinfachung des Differentialgleichungssystems, kann vorge

nommen werden, wenn die hydrostatische Gleichung (2.3.) von der Meeresoberfläche s bis zur Tiefe

z integriert und in (2.1.) bzw. (2.2.) eingesetzt wird. Da die räumliche Variation der Luft

druckverteilung Pa unberücksichtigt bleiben sollen, reduziert sich das Gleichungssystem auf

horizontalen Reibungsterme Berücksichtigung. Das erfolgte aus numerischen Griinden, die sich aus

dem Lösungsalgorithmus ergeben. Aus dem oben Gesagten ergibt sieh das System der vereinfachten

Grundgleichungen:

An dieser Stelle erfolgt nun der übergang zu den später benutzten Transportgleichungen. Sie

gehen durch Vertikalintegration aus den mit der Dichte multiplizierten Gleichungen (2.5.)

(2.7.) hervor. Bei der Integration ist die in Kapitel 2.2.1. geforderte Baroklinität zu berück

sichtigen. Die Vertikalintegration erfolgt also in zwei Etappen. Zunächst für die Deckschicht

von z=S(x,Y,t) bis z=D(x,y,t), die als Schicht 1 bezeichnet wird und anschließend für die

Unterschicht von z=Dex,y,t) bis z=H(x,y), die folglich als Schicht 2 gekennzeichnet ist. Die im

folgenden als Index an den Strömungsgeschwindigkeiten bzw. Transporten auftretenden Nummern

weisen auf die jeweilige Schicht hin. Eine Übersicht über die benutzten Symbole und ihre lokale

Zuordnung ist in Abb. 2.4. wiedergegeben.



Unter Berücksichtigung der kinematischen Grenzflächenbedingungen (2.8. )-(2.11.) und mit

Hilfe der Definitionsgleichungen (2.12.) in der Form

S
SU1/.st - fV1 = (S-D) gQ 186/.sx + AySQ1U1/szl + Ah Ä hU1

D

(2.9. )

(2.10. )

(2.11.)

(2.12. )

(2.13.)

(2.14.)

D
11;'2YZdz = V2

H

D
V1 ' jQ2U2dz = U2

H

dD/d t = .~D/ + u1·~D/sx + v SD/ = 08t 1 8y

Schicht:

dD/d t = SD/.st + u2t.D/.sx + v 8D/ 02 .Sy

dH/d t = u2,sH/ sx + Y2·~H
.~y = 0

S S
J~~llu1dz = Ul ' 11;'lY1dz

D D

D
SUZYst - fV2 = g(D-H)(e1 S6/ Sx + Ae Sd/ sx ) + AyseZu2/szl + Ah Ä h U2

H

gehen die Gleichungen (2.5.)-(2.6.) über in die Form

und

s
(S-D)ge1SS/sy + Ay ,selv1/sz J + Ah Äh V1

D (2.15. )

SV21st
D

+ fUZ = g(D-H)(e S61 + e*Sd/~ ) + Ayse2v2/~.. zl + AhÄhV21 Sy '.'y
H (2.16. )

mit der Dichtedifferenz e* = (e2 - e1)'

Die Kontinuitätsgleichung (2.7.) lautet für die einzelnen Schichten

(2.17 . )

bzw.

SU2/ sx + (2.18. )

2.2.3. Parameteransätze

Die in den Gleichungen (2.13.)-(2.16.) auftretenden Terme

und

S
Av.seiUi/.~z I

D

D
, Av .3 1;1 i Vi/ I~Z I

H i=1,2
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18

(2.19.)

(2.20.)

drückt werden.

S
Av .5{l?l Ul)/,szl = TXS - TX

D
D

S
A

v
.5 ( 1;1 1V1) 1 8z I TYS - TYD

D

D
Av

8{ 1;'2U2) I,sz I = TXD - TXH
H

D
Av

8 (I;'ZV2)/8z 1 = TYD - TYH
H

mit TX,yS als Tangentialschub an der Meeresoberfläche und analog TX'YD an der Grenzfläche der

beiden Schichten bzw. TX'YH am Meeresboden. Im eigentlichen Sinne handelt es sich bei TS' TD ,

TH um Horizontalschubspannungen, die infolge der Neigung von s, d und 15 nur näherungsweise mit

den Tangialschubspannungen übereinstimmen. Für TS wird in üblicher Weise der windabhängige

Ansatz als Funktion des Quadrats des Geschwindigkeitsbetrages gewählt (siehe beispielsweise

BRETTSCHNEIDER, 1967 a; STRUVE-BLANCK, 1982).

repräsentieren dieparametrisierte Reibung inföIgehoclifreqUenterAüstaüschprozesse. Dabei wird

in einen vertikalen und horizontalen Reibungsansatz unterschieden. Zunächst zur Parametrisierung

des vertikalen Austauschterms. Infolge der Vertikalintegration der Bewegungsgleichung gelingt

es, die Differenz der Reibungsterme an den Grenztiefen der beiden Schichten zu kennen. Sie

können näherungsweise durch die Tangentialspannungskomponenten des Schubspannungstensors ausge-

Darin sind Qa=1,225 kgm- 3 die mittlere Dichte der Luft. Der Koeffizient Cs beschreibt die

Stabilitätsbedingungen der Luftschichten über der Wasseroberfläche.Der experimentell ermittelte

Wert für Cs wurde der Literatur entnommen. Welche Schwierigkeiten bei der Angabe eines univer

sell gültigen Wertes bzw. einer Bestimmungsgleichung existieren, belegen die umfangreichen

Untersuchungen zu diesem Problem. Sie reichen von beispielsweise SVERDRUP (1942) bis in die

heutige Zeit. Als ein Beispiel der jüngeren Arbeiten soll die zusammenfassende übersicht von

DIKINOV und ZOLUDEV (1980) genannt werden. Aufgrund der relativ homogenen Verteilung des Ge

schwindigkeitsbetrages der für die Untersuchungen herangezogenen Windfelder, wurde cS=const

gewählt. Der Wert wurde aus KRAUSS (1973) mit

entnommen.

Die Horizontalschubspannung an der Dichtediskontinuität entspricht nach SCHMITZ (1964) einem

linearen Ansatz in Abhängigkeit der Differenz der Beträge der Strömungsgeschwindigkeit zwischen

den beiden Schichten



t~ägt.

Detztlich muß noch die Bodenreibung pa~amet~isiert werden. Es wurde der NEWTONsche Reibungsan

satz gewählt, wie es beispielsweise von SüNDERMANN (1966) benutzt wurde. Für die durchgeführten

Modellrechnungen ist

(2.21 . )

Der Propo~tionalitätsfaktorcB wurde aus STRUVE-BLANCK (1980) mit

entnommen.

De~ horizontale Reibungsansatz findet in den vorliegenden Untersuchungen weniger aus physikali

scher Sicht Berücksichtigung, als aus rechentechnischen Gründen. Infolge der Diskretisierung des

Untersuchungsgebietes übernimmt de~ horizontale Austauschterm die Energiedissipation der durch

das Gitter nicht mehr aufzulösenden Prozesse (siehe STRUVE-BLANCK, 1980). Es werden die durch

den Lösungsprozeß g~nerierten kurzen Wellen (Ai21, mit l=Schrittweite) weggedämpft, damit sie

nicht als stationäre 21-Wellen in Erscheinung~treten bzw. zu GIBBPschen Phänomenen führen. Der

horizontale Austauschkoeffizient Ah wird in den durchgeführten Rechnungen als konstant angese

hen. Er wurde aus methodischen Gründen in Abhängigkeit von der StützsteIlenauflösung des Unter

8uchungsgebietes zu

gewählt.

Zusammenfassend ergibt sich das endgültige Gleichungssystem zur Lösung der sechs Unbekannten

u1,v1,u2,v2's und d Die Unbekannten ui,vi i=l,2 können durch Subtraktion der jeweiligen

Schichtdicke (s-d) bzw. (d-b) aus den berechneten Transporten Ui,V i i=1,2 ermittelt werden. Das

resultierende Gleichungssystem lautet mit den angegebenen Reibungsansätzen (2.19. )-(2.21.) und

den jeweiligen Propo~tionalitätBparametern:

(2.22. )

(2.23. )

g(D-H)(Q1 ss/sx + ÄQSd/ sx )

+ TXD - TXB + Ah Ä h U2 (2.24. )

(2.25. )

(2.26. )

SU2/~ + SV2/ = - Q2Sd/.~_.t
'.'X Sy
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2.2.4. Anfangs- und Randbedingungen

Es konnte von HANSEN (1962) gezeigt werden, daß die Lösungen des hier ebenfalls zur Anwendung

gekommenen linearen Gleichungssystems nach dem Differenzenverfahren nicht von der Wahl der
Anfangswerte abhängen. Dieser Umstand ist für die praktische Anwendung des numerischen Verfah
rens von großer Bedeutung, da er es gestattet, das Strömungssystem aus dem idealisierten An

fangszustand der Bewegungslosigkeit zu berechnen. Zu Beginn einer jeden Rechnung t=to sind an

jedem inneren Rechenpunkt die Wasserstandsanomalien s(x,y,to)=d(x,y,to)=O, und auch alle Tran
sportkomponenten sind Null. Die Randbedingungenwurden in unterschiedlicher Art und Weise reali

siert. An den Rechenpunkten der offenen Berandungen im Norden und Süden des Untersuchungsgebie

tes wurden die Wasserspiegelauslenkungen vorgegeben. An dieser Stelle sei auf Abb. 2.5. hinge

wiesen (SAETRE, 1985). Sie beinhaltet eine äußerst schematische Darstellung der Hauptstrom

zweige im Gebiet um den Kanal von Mogambique.
Die Abb. 2.5. soll zur Illustration der Bedingungen auf den offenen Berandungen im Norden und im
Süden des Kanals von Mogambique dienen.

KENYA

Abb. 2.5. Schematische Darstellung der Hauptstromzweige im Gebiet um den Kanal von Mogam

bique nach SAETRE (1985)

Die Zonalströmungen im Norden und Süden des Kanals von Mogambique werden als dynamische Barrie

ren für einen Meridionalaustausch angesehen. Sie gestatten lediglich im Westen des Untersu

chungsgebietes unterhalb der Küste einen Einstrom (im Norden) bzw. einen Ausstrom (im Süden).

Entsprechend wurden in Anlehnung an die Beobachtungen von MENACHE (1963) die Wasserstandsanoma

lien an der Meeresoberfläche auf den Rechenpunkten der offenen Berandung vorgegeben. Aus der

Dichtedifferenz zwischen den beiden Schichten können daraus unmittelbar die Wasserstandsanoma

lien der Diskontinuitätsstelle abgeleitet werden.
An den Rechenpunkten der festen Berandung wird vorausgesetzt, daß die senkrecht zum Rand gerich

tete Komponente der Transporte verschwindet.
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diesem Kapitel betrachteten Ergebnisse der numerischen Untersuchungen erfolgten anhand

Abschnitt 2.2.2. angegebenen Gleichungssysteme (2.22.)-(2.27.). Der Lösungsalgorithmus

den grundlegenden Arbeiten HANSEN'"s (1956, 1962) für Flachwassergebiete in der

Form von SCHMITZ (1964, 1965) für einen zweigeschichteten Ozean.

Meridionalausdehnung des Untersuchungsgebietes fand die Breitenabhängigkeit des

Berücksichtigung (ß-plane). Die räumliche Auflösung des Modellgebietes, der

der Bodentopographie und Geschwindigkeitsverteilung erfolgte pro 1°

(1970) sind die jahreszeitlichen Variationen der strömungsanregenden Windfelder im

anderen Zeitskalen dominierend. Zu gleichen Aussagen gelangt GRüNDLINGH (1987) bei

Untersuchung der zeitlichen Variationen der Wassertemperatur der oberen 400 m im Südteil des

von Mogambique und südlich davon. Somit erscheint es plausibel, daß die Prozesse im

von einigen Wochen Einstellzeit als quasistationär betrachtet werden können.

Vordergrund der Untersuchungen standen die Fragen der Variationen der Stromfeldstrukturen

durch die großräumigen Windfelder und die Modfikation dieser Strukturen im Kanal von Mogambique,

insbesondere durch die Bodentopographie. Aus den bereits oben genannten Aufgabenstellungen

erfolgte die Vorgabe der klimatologisch mittleren Windverteilungen für die untersuchte Region

für vier Jahreszeiten. Die Geschwindigkeitsbeträge und die Windrichtungen wurden aus dem Atlas

DHI (1960) entnommen. Sie lagen als langjährige Mittelwerte in einer Auflösung von 5° Feldern

vor. Die entsprechend der Rechenauflösung von 10 benötigten zusätzlichen Werte wurden durch

geeignete Interpolation ermittelt. Die aus dieser Prozedur ermittelten Windverteilungen sind in

den Abbildungen 2.6.a) und b)widergegeben.
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Abb. 2.6. Idealisierte Verteilung der vorgegebenen Windfelder a) für den Südsommer und b)

für den Südwinter. Die vollen Punkte repräsentieren die Orte, an denen die Windwerte aus dem

Kartenwerk DHI (1960) entnommen wurden.

Die im Abschnitt 2.1. in Kürze dargelegten Verhältnisse des vertikalen Wassermassenaufbaus im

Kanal von M09ambique legen nahe, die im Abschnitt 2.2.1. geforde~te Berücksichtigung der Baro

klinität durch eine einfache Zwei-Schichtung zu realisieren. Innerhalb einer jeden Schicht ist
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2.3.1. Berechnete Stromfeldstrukturen

Abb. 2.7. Vertikaldarstellung der im Modell

benutzten Dichteverteilung. Die vertikalen

Dichteprofile zweier ausgewählter Stationen

aus dem Nordteil (0 - Stat. 84: 180 S,

40° E) und aus dem Südteil des Kanals von

Mogambique (x - Stat.200: 26° S , 35Q E) ,

die während einer Expedition von FS "A.v.

Humboldt" in diesem Seegebiet im Februar

April 1980 aufgenommen wurden, vermitteln

den erforderlichen Vergleich zqr aktuellen

Schichtungsstruktur

27
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In der Abbildung 2.7. ist die Dichteverteilung in Abhängigkeit der Tiefe eingetragen. Zum

Vergleich mit der im Modell benutzten Dichteapproximation dienen zwei ausgewählte Dichteprofile,

die während einer Expedition mit dem FS "A. v. Humboldt" der AdW der DDR 1980 im Kanal von

Mogambique aufgenommen wurden. Es ist ersichtlich, daß die Diskontinuitätstiefe annähernd der

mittleren Tiefenlage der Dichtesprungschicht entspricht.

Hervorzuheben ist, daß lediglich die Windfelder jahreszeitlich variiert wurden. Für die Ein- und

AU6strombedingungen an den offenen Berandungen wurden einheitliche Randbedingungen beibehalten.

In Anlehnung an die Massenfeldverteilungen des nach MENACHE (1963) ausgewiesenen nördlichsten

bzw. südlichsten Schnittes wurden die Wasserstandsanomalien an den Kanalausgängen so gewählt,

daß in jeder Schicht die Divergenzfreiheit des integrierten Stromfeldes gewährleistet blieb.

Nach Erarbeitung des numerischen Lösungskalküls wurden Testrechnungen ausgeführt. Sie betrafen

die Modifikation der Gebietskonfiguration (Küstenverlauf, offen bzw. geschlossen) bzw. Variation

der anregenden Windfelder und der vorzugebenden Wasserstandsanomalien. In diesem Stadium erfolg

ten die Untersuchungen zur numerischen Stabilität des Verfahrens und zur Lösungskonvergenz.

Nach Abschluß der numerisch-methodischen Untersuchungen wurden die Rechnungen für die Abschät

zung des Einflusses der Bodentopographie auf die räumlichen Strukturen der windangeregten Strom

felder ausgeführt. Unter Beachtung der mittleren jahreszeitlich variierenden Windverhältnisse im

Süden des Westindischen Ozeans, der bodentopographischen Bedingungen und des approximierten

Küstenverlaufes wurden die horizontalen Geschwindigkeitsfelder des zwei-geschichteten Ozeans

ermittelt.

Alle berechneten Geschwindigkeitsverteilungen weisen einen im:Westen konzentrierten, polwärts

gerichteten Meridionaltransport auf. ~D~eser ganzjährig ausgewieseneStrömungsverlauf entspricht



Strömungsstrukturen weisen Modellvariante keine prinzipiellen Unter-

in den vier Jahreszeiten auf. Aus diesem Grund sollen in den weiteren Betrachtungen

nur die beiden Jahreszeiten berücksichtigt werden, in denen die extremste Konstella

großräumigen Windsysteme über dem Indischen Ozean ausgewiesen sind (vergleiche Ab

Es handelt sich um den Südwinter und um den Südsommer. In den Abbildungen

sind die Strömungsstrukturen der oberen Schicht in den genannten Jahreszeiten

größten Strömungsgeschwindigkeiten sind im Bereich des Mogambiquestromes zu finden. Sie sind

deutlich höher als im übrigen Gebiet des Kanals von Mbgambique. Jahreszeitlich sind die

im Südsommer unter dem Einfluß des NE-Passats im Norden und in den Gebieten des

gegenüber denen im Südwinter deutlich intensiver. Die maximalen Beträge der

sind in beiden Fällen im tlbergangsgebiet vom Mogambique- zum Natalbek-

anzutreffen. Dieses Ergebnis ist sicher auch auf den Küstenverlauf in dieser Region zurück

In beiden Jahreszeiten sind mehr oder weniger stark ausgeprägte Wirbel mit zyklonalem

und antizyklonalem Drehsinn im Nordteil des Kanals von Mocambique zwischen 130 Sund 21 0 S

festzustellen. Besonders deutlich ist das unter dem Einfluß der Küstenkonfiguration unterhalb

Madagaskars zwischen 180 Sund 21 0 S im Südsommer erkennbar.

Der Südteil ist durch ein relativ gleichförmiges Stromfeld gekennzeichnet, zieht man das küsten

nahe Stromband des Mogambiquestromes nicht in Betracht. Diese Aussage trifft insbesondere für

die Südwintersituation zu.

Ohne auf weitere Details der hier nur kurz skizzierten Rechenergebnisse einzugehen, soll ver

sucht werden, die berechneten Stromfeldstrukturen mit den im Abschnitt 2.1.3. dargelegten Beob

achtungsergebnissen der Strömungen im Kanal von Mogambique zu vergleichen.
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Abb. 2.8.a) Strömungsmuster der oberen Schicht unter dem Einfluß klimatologisch gemittelter

Windverteilungen unter Einbeziehung der realen Bodentopographie für den Südsommer.
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Abb. 2.8.b) Strömungsmuster der oberen Schicht unter dem Einfluß klimatologisch gemittelter

Windverteilungen unter Einbeziehung der realen Bodentopographie für den Südwinter.

Darüber hinaus besteht die Möglichkeit, sie mit diagnostischen Stromfeldberechnungen zu verglei

chen, die vom Institut für Ozeanologie der AdW der UdSSR (IOAN) in Moskau zur Verfügung gestellt

wurden.

Im Rahmen von Berechnungen klimatologisch gemittelterStrömungsfelder aller Ozeane (SARKISYAN

u.a., 1986) erfolgten von DEMIN und USYCENKO (1982) dreidimensionale Strömungsberechnungen für

den Kanal von Mooambique. Die Datenbasis bildeten halbjährliche klimatologische Mittelwertsver

teilungen der Windfelder und weiterer ozeanologischer Parameter aus dem Untersuchungsgebiet nach

LEVITUS (1982). Ihre Rechnungen wiesen nördlich von 16° S einen großen antizyklonalen Wirbel

auf. Die auf dem Wege nach Süden entlang der Ostküste Afrikas in den Kanal hineinsetzenden

Strömungen schwenken an der engsten Stelle des Kanals von Mogambique auf ungefähr 16° S nach Ost

und rezirkulieren an der Westküste Madagaskars. Dieses Ergebnis weisen die Rechnungen sowohl für

den Südwinter als auch für den Südsommer auf. Von SAETRE und DA SILVA (1984) ist der beschrie

bene antizyklonale Wirbel im Nordteil des Kanals von Mogambique nur im Südwinter ausgewiesen. Im

Südsommer reicht er bis 200 S .

Daß der antizyklonale Wirbel auch im Südsommer keine permanente Erscheinung ist, belegt die

Auswertung der von Februar bis März 1980 durchgeführten Expedition mit dem FS "A. v. Humboldt"

in den westlichen Teil des Kanals von Mooambique. NEHRING u.a. (1984) wies aus, daß der Mooam

biquestrom während des Untersuchungs zeitraumes beständig nach Süden setzt. Gerade dort, wo nach

DEMIN und USYCENKO (1982) und nach SAETRE und DA SILVA (1984) au~ ungellhr15° S ein Abschwenken

des Stromes nach Osten einsetzt, wurden die größten Kerngeschwindtgkei des gesamten Untersu

chungsgebietes mit einer Stromrichtung nach SUd ermittelt~Da6 läßt darauf schließen,daß der

antizyklonale Wirbel im nördlichen Teil des Kanals Non Mooambi Erscheinung

ist. Obwohl eine Reihe von Autoren (MENACHE, 1963, und DA SILVA,

1984) auf diesen Zirkulationszweig im Süden des Kanals~Qn kann anhand



7

8

9

10

11

12

13

14

, / /1// J ! ~
< v I'"//,// ;1 i ! t
/////11

< , I / / ,I I I
v I 1/ JI' tI ,

> L / I.~ JI ~ ,
t # J I ,I JI' 11

IllJ LI/~6'~ k" '"
, ! f J' I /-...... + • •

, J ~LI ....---+--- --...- •

t / /- - ----~
~ ...- +- +- ....-------~

Zeit Dez.- Febr. +- Q -2,5cms-1

Ausgänge offen -.2,6-5,Qcms-1

Bodentop. plan ---Ioo+5,1-7,5cms-1

..-.. >7,6cms-1

2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15

von DEMIN und USYCENKO (1962).

vorgenommene Vergleich zeigt, daß die in dieser Arbeit mit Hilfe eines Zwei-Schichten

ermittelten Stromfelder nicht unmittelbar mit Beobachtungsergebnissen verglichen werden

Ursache dafür liegt in der unzureichenden räumlichen Auflösung des Modells (1 0 -

um die hohe mesoskaie Wirbelaktivität im Kanal von Mogambique (SAETRE und DA SILVA,

können. Trotzdem kann man aber feststellen, daß durch das verwendete Zwei

wesentlichsten Strömungsstrukturen qualitativ bestimmt werden können.

den Untersuchungen mit den natürlichen bodentopographischen Bedingungen wurden

Beibehaltung der jeweiligen anderen Einflußgrößen (Wind, vorgegebene Wasserstandsanomalien

die gleichen Rechnungen mit ebenem Boden ausgeführt. Analog zu den Abbildungen 2.8.a) und

sind die Ergebnisse der SUdsommer- und SUdwintersituation der oberen Schicht dargestellt.

auffälligste Unterschied zwischen den Rechnungen mit und ohne Bodentopographie äußert sich

wesentlich verbreiterten Stromband des "Mo9ambiquestromes" für den Fall ohne Berück

der realen Wassertiefenverteilung. Der im Fall der Einb~ziehung der Bodentopographie

Schelfhang gebundene Strom verbreitert sich im Fall ohne Bodentopographie auf fast die

Kanalbreite. Damit ist gleichzeitig eine Abnahme der Strömungsgeschwindigkeiten verbun

. Die in den Rechnungen ausgewiesenen Unterschiede bei der unterschiedlichen Berücksichtigung

Bodentopographie werden insbesondere im Südsommer deutlich.

weiteres Ergebnis, das den Abbildungen 2.9. und 2.10. visuell entnommen werden kann, ist,

daß die Stromfelder ohne Einbeziehung der Bodentopographie eine geringe Wirbelaktivität auswei

sen. Um dieses deutlich werden zu lassen, wurden zunächst die lokalen Strömungsgeschwindigkeiten

der jeweils zeitlich entsprechenden Simulationsrechnungen mit und ohne Berücksichtigung der

Teale~bodentopographischenBedingungen vektoriell voneinander subtrahiert. Aus den resultie-

Abb. 2.9.a) Strömungsmuster der oberen Schicht unter dem Einfluß klimatologischer Windvertei

lungen im Falle eines ebenen Bodens für den Südsommer
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Abb.2.9.b)Str6mungsmuster der oberen Schicht unter dem Einfluß klimatologischer Windvertei

lungen im Falle eines ebenen Bodens für den Südwinter
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den resultierenden Str6mungsverteilungen wurde die relative Vorticity berechnet, die lnfolg-e des

bodentopographischen Einflusses zusätzlich produziert wurde. In den Abbildungen 2.10.a) und b)

sind die qualitativen Strukturen der relativen Vorticity des SUdsommers und des SUdwinters der

oberen Schicht dargestellt. Das Pluszeichen kennzeichnet Gebiete mit antizyklonalem Drehsinn des

Stromfeldes. Zyklonaler Drehsinn wird durch das Minuszeichen symbolisiert. Die Größenordnung der

relativen Vorticity beträgt 10-6 s-1.

Ein wesentlicher Hinweis, daß durch die Untersuchungsmethode tatsächlich der bodentopographisch

bedingte zeitunabhängige Vorticityanteil separiert wurde, geht aus der prinzipiellen Überein

stimmung der Strukturen der relativen Vorticity zu den verschiedenen Jahreszeiten hervor.

2.3.2. Diskussion

Das Mogambique-Agulhas-Stromsystem ist seinem Wesen nach als Westrandströmung einzuordnen. Die

an den Ostküsten der Kontinente anzutreffenden ganzjährig mehr oder weniger stark ausgeprägten

Strömungen (Golfstrom, Kuroshio-Strom, Brasilstrom usw.) sind notwendig, um die großräumigen

windangeregten Zirkulations6ysteme zu beiden Seiten des Äquators der einzelnen Ozeane zu schlie

ßen. Die klassischen Arbeiten, die die Relationen zwischen den permanenten Eigenschaften der

horizontalen Zirkulation und der großräumigen Windfeldverteilung darlegten, waren SVERDRUP

(1947), STOMMEL (1948) und MUNK (1950). Sie konnten zeigen,. daß unter Beachtung der Breitenab-

hängigkeit des Coriolisparameters die Intensivierung der Westr zu erklären ist und

welche Bedeutung sie für die Dissipation der windproduziert ehmen. Die beiden

Untersuchungsaspekte sind einerseits Ursache für die Asymm tizyklonalen Zirkula-
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Westrandströmungen. Die damit aufgeworfenen Fragen der Bedeutung der nichtlinearen Bewe

ngsterme untersuchten CHARNEY (1955) und MORGAN (1956). Sie konnten zeigen, daß die Vorticity-

Abb. 2.10.a) Qualitative Verteilung der relativen Vorticity in der oberen Schicht, resultie

rend aus den Geschwlndigkeitsdifferenzen unter Berücksichtigung der realen und einer ebenen

Bodentopographie für den Südsommer. Positives (negatives) Vorzeichen kennzeichnet Gebiete

mit antizyklonaler (zyklonaler) relativer Vorticity

balance auch mit Hilfe der nichtlinearen Terme ohne Berücksichtigung der Reibung erhalten werden

kann. Detaillierte Untersuchungen zur Abschätzung der kombinierten wirkung der Reibungs- und der

nichtlinearen Terme führten BRYAN (1963) und VERONIS (1966) mit Hilfe numerischer Simulations

rechnungen aus.

Sämtliche aufgeführten Untersuchungen repräsentierten Lösungen, die für einen Ozean mit ebenem

Boden gelten. Topographische Effekte sind bislang nicht sehr intensiv untersucht worden. Unter

Beachtung der realen Wassertiefe zeigte HOLLAND (1967) mit Hilfe der SVERDRUP-Balance eines

homogenen Ozeans, daß (f/H) die Rolle von ß übernehmen kann.

Wie einfache barokline Lösungen von' HOLLAND (1976) auswiesen, kann das bodentopographisch indu

zierte Drehmoment größer als die Rotation des Windfeldes sein und somit zu einer Zunahme des

SVERDRUP-Transportes führen. Erwähnt werden sollen auch Untersuchungen zu den topographischen

Wellen, deren Existenz durch die Erhaltung der potentiellen Vorticity begründet ist (beispiels

weise STOCKER, 1987)

Durch das im Abschnitt 2.3.1. beschriebene Untersuchungsverfahren kann die explizite Wirksamkeit

der lokal variierenden Bodentopographie auf das Stromfeld herausgearbeitet werden. Sämtliche

anderen Einflußgrößen heben sich durch, die Differenzbildung auf. Aus den im selben Abschnitt

erfolgten Beschreibungen der in den Abbildungen 2.8. und 2.9. dargestellten Strömungsstrukturen

geht hervor, wie infolge der Bodentopographie der Mogambique~t,rom an den Schelfhang gedrängt

wird. Eingebettet in das Zirkulationssystem des Südindischen Ozeans (siehe Abb. 2.2.) sind die
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Abh. 2.10.b) Qualitative Verteilung der relativen Vorticity in der oberen Schicht, resultie

rend aus den Geschwindigkeitsdifferenzen unter Berücksichtigung der realen und einer ebenen

Bodentopographie für den Südwinter. Positives (negatives) Vorzeichen kennzeichnet Gebiete

mit antizyklonaler (zyklonaler) relativer Vorticity
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an den offenen Berandungen vorgegebenen Ein- bzw. Au~strombedingungenResultat der großräumig

windangeregten Strömungen in dieser Region. Im Kanal vom M09ambique unterliegt das Stromfeld

dann den lokalen Windverhältnissen und ist nicht mehr unmittelbar durch die großräumigen

Windsysteme über dem gesamten Indischen Ozeafiangeregt. Wie die Abbildungen 2.10. zeigen,

vermag die Breitenabhängigkeit des Coriolisparameters nicht allein die für Westrandströmungen

typische Intensivierung im Schelfkantenbereich zu bewirken. Erst durch die Einbeziehung der

realen Verhältnisse der Bodentopographie ist dieser Effekt nachzuweisen. Von HUPPERT und BRYAN

(1976) wurde sowohl durch numerische als auch durch analytische Lösungsverfahren die Reaktion

eInes Stromfeldes auf eine einzelne bodentopographische Erhebung untersucht. Sie konnten zeigen,

daß in einem geschichteten Meer mit Reibung über ein topographisches Ereignis eine antizyklonale

relative Vorticity existiert. Beim Obergang in Gebiete mit größerer Wassertiefe wird zusätzlich

ein Beitrag zur zYklonalen relativen Vorticity erzeugt. In dem Zusammenhang wurde auf den

dynamischen Charakter der relativen Vorticity hingewiesen. Einerseits kommt es zu Wechselbezie

hungen zwischen den Gebieten der unterschiedlichen relativen Vorticity und andererseits zu einer

gegenseitigen Beeinflussung zwischen dem Stromfeld und der relativen Vorticity.

Die von HUPPERT und BRYAN (1976) gewonnenen Erkenntnisse ergeben eine Vertiefung der beispiels

weise von STOMMEL (1958) gewonnenen Vorstellungen für quasihomogene Schichten. Für einen Zwei

Schichten-Ozean bedeuten sie, daß für einen quaaistationären geostrophlschen Strom die poten

tielle Vorticity eine Erhaltungsgröße darstellt (siehe Abschnft~ 1~2~I.FürplanetareSkalen der

Stromsysteme, d.h.
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Abb. 2.11. H/f-Konturen des Untersuchungsgebietes, wobei H=H(x,y) die Tiefenverteilung in

den Simulations~echnungendarstellt.

Ein Vergleich der Abbildungen 2.9. und der Abbildung 2.11. zeigt aber, daß dies in den vorlie

genden Untersuchungen nicht überall der Fall ist. Einerseits resultiert das aus der Tatsache,

daß 1 nicht für das gesamte Gebiet gegenüber f zu vernachlässigen ist. Andererseits berücksich

tigen die Modellrechnungen die Energiedissipation in Form der Reibungsterme an den Schichtgren

zen (siehe Abschnitt 2.2.2.). Beide Umstände führen dazu, daß die Erhaltung der potentiellen

Vorticity in den Schichten nicht gegeben ist. Aus diesem Grunde wird lediglich die bodentopogra

phisch induzierte relative Vorticity für die weiteren Untersuchungen herangezogen.

Es ist aber erkennbar, daß die Drängung und die Intensivierung des "Mo9smbiquestromes" im Modell

in etwa auf der 400'105 ms- 1 -Linie erfolgt.- Insbesondere trifft das für den Südsommer zu

(vergleiche Abb. 2.8. und 2.11.). Wie die Abbildungen 2.11. ausweisen, sind diese Gebiete durch

ein Stromfeld mit antizyklonaler relativer Vorticity gekennzeichnet. In übereinstimmung mit den

Ergebnissen von HUPPERT und BRYAN (1976) erfährt das Stromfeld infolge der abnehmenden Wasser

tiefe quer zum Schelfhang einen antizyklonalen Drehsinn. Dieser Prozeß ist die Ursache, daß der

Strom entlang der Schelfkante geführt wird. Nach SCHEMAINDA und HAGEN (1983) trägt der Mogam

biquestrom, zumindest lokal und zeitweilig, Freistrahlcharakter und befindet sich in geostrophi

scher Balance. Das kommt infolge der relativ geringen räumlichen Auflösung des Modells nicht in

dem Maße zum Ausdruck, doch finden sich beide Aussagen qualitativ auch in den Ergebnissen der

Simulationsrechnungen wieder. Die Drängungund die Intensivierung des Stromes geben einen Hin

weis auf die erste Aussage. Die näherungsweise Gültigkeit der Geostrophie des intensivierten

Strombandes ist daran erkennbar, daß der Strom den f/H- (bzw. H/f-) Konturen folgt.

Eine Ausnahme von dem bisher Gesagten ist im Süden westlich Madagaskars anzutreffen. Durch den

in diesem Gebiet ganzjährig anzutreffenden SE-Passat, findet im Süden in der Deckschicht ein

permanenter Westtransport statt. Im Tiefenbereich weisen die im klimatologischen Sinne gemittel

ten Stromberechnungen von DEMIN und USICENKO (1982) unterhalb ~er Sprungschicht im Süden Mada

gaskars einen Einstrom in den Kanal von M09ambique auf, der etwa auf 22° S nach Westen abbiegt.
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Daraus ist abzuleiten, daß der Strom über die gesamteWa.ssersäuleeinemehroderwenlger stark,

ausgeprägte Westkomponente aufweist. Somit findet ein Transport von Gebieten geringerer in

Gebiete mit größerer Wassertiefe statt. Das führt zu einer Deformation des Stromfeldes mit

zyklonalem Drehsinn, wie es in Abb. 2.10. ausgewiesen ist.

Wie bereits im Abschnitt 1.2. ausgeführt wurde, läßt die Verteilung der relativen Vorticity

eines Stromfeldes auf die Richtung der Vertikalbewegung schließen, die an die Rotation des

Stromfeldes gebunden ist. In den Gebieten mit antizyklonaler relativer Vorticity (Pluszeichen)

ist der Vertikaltransport nach unten gerichtet, in den Gebieten mit zyklonaler relativer Vorti

city (Minuszeichen) nach oben. Durch Auswertung des gesammelten Datenmaterials einer im Februar

- März 1980 durchgeführten Expedition in den Westteil des Kanals von M09ambique konnten NEHRING

u.a. (1984) nachweisen, daß der Kaltwasserauftrieb vor der Küste M09ambiques nicht allein auf

den Windeinfluß zurückzuführen ist. In Küstenabschnitten, in denen der Strom Freistrahlcharakter

annehmen kann, beträgt der dynamisch durch den Mogambiquestrom induzierte Anteil am Vertikal

transport bis zu 70%. Allerdings blieb er auf die Wassertiefe unterhalb der EKMAN-Schicht be-

grenzt, die mit ungefähr 75 m angegeben wurde. Dieser Prozeß konnte an der Schelfkante nachge

wiesen werden, d.h. dort wo nach Abb. 2.8. der M09ambiquestrom am Schelfhang geführt wird und wo

nach Abb. 2.10. der bodentopographisch bedingte Anteil.der relativen Vorticity der oberen

Schicht eine Vertikalbewegung nach unter aufweist. Die regionaleUpereinstimmung der beobachte

ten und der numerisch erzielten Ergebnisse läßt den Schluß zu, daß durch den Einfluß der lokalen
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Bereich gehemmt wird. In ähnlich guter übereinstimmung stehen die in Abb. 2.10.

Verteilungen der relativen Vorticity und die von SCHEMAINDA u.a. (1980) aufgenom

Horizontalverteilungen von Chlorophyll- und vertikalen gemittelten Zooplanktonkonzentra

der Deckenschicht. In den Abb. 2.12. und 2.13. sind die regionalen Verteilungen der

biologischen Untersuchungsgrößen dargestellt. Ihre größten Konzentrationen entlang der

M09ambiques sind zwischen 16° Sund 22° S zu verzeichnen. Für die relativ hohen Konzentra-

des Chlorophylls und des Zooplanktons steht nach SCHEMAINDA u.a. (1980) der Einfluß des

auf die ozeanologischen Verhältnisse der oben angegebenen Schelfregion außer

derartig ausgeprägten lokalen Konzentrationserhöhungen zeigen die in der vorliegen

Arbeit ausgewiesenen Ergebnisse, daß die ozeanologischen Prozesse und die daraus resultie-

Verteilungen biologischer Parameter bodentopographisch begünstigt wurden. Wie die Abb.

ist im küstennahen Bereich unterhalb der afrikanischen Festlandküste eine ähnli

Struktur in der bodentopographisch bedingten relativen Vorticity zu finden, wie

2.12. bzw. 2.13. aufweisen. Gebiete mit antizyklonaler Vorticity (abwärts gerich-

Abb. 2.13. Horizontalverteilung der vertikal gemittelten Zooplanktonbiomasse (mg m- 3 ) für

die Schicht 0-30 m im März 1979 (nach SCHEMAINDA u.a., 1980)

tete Vertikalbewegung) weisen relativ geringe Bioproduktivität auf. Südlich 16° S bis etwa 22° S

wurden die größten Konzentrationen der untersuchten biologischen Parameter beobachtet. In der

einezyklonale relative Vorticity auf. Die daran geknüpfte aufwärts gerichtete

begünstigt einen eventuellen Nährstoffeintrag, der zu der beobachteten erhöhten

beiträgt.
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Abb. 2.14. Verteilung kleiner pelagischer Fische im September 1977 vor der Ostküste M09am

biques (nach SAETRE und DA SILVA, 1979)

Daß die anhand von biologischen UntersücliungsgrößEÜ'lgezeigtenVerteilungsmuster··relativ··· bestän

dig sind, kann aus dem Vergleich mit Verteilungen pelagischer Fischkonzentrationen bestätigt

werden. Von SAETRE und DA SILVA (1979) wurden die lokalen Verteilungen der größten Fisch-
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konzentrationen kleinerer und größerer Arten der vor der Küste Mogambiques angetroffenen pelagi

schen Fische zu verschiedenen Monaten der Jahre 1977/78 analysiert. Die von den genannten

Autoren angegebenen Horizontalverteilungen der fangträchtigen Fische weisen die gleichen Struk

turen auf, wie die von SCHEMAINDA u.a. (1980) ausgewiesenen Horizontalverteilungen des Chloro

phyll und des Zooplanktons in der Deckschicht. Die größten Konzentrationen des pelagischen

Fisches sind ganzjährig im Bereich zwischen 17 0 Sund 21° S anzutreffen, wie es durch die

Abbildungen 2.14. und 2.15. am Beispiel kleinerer pelagischer Fische in den Zeiträumen September

1977 und April - Juni 1978 verdeutlicht werden soll. Da sich die Verteilungsmuster vom September

und April - Juni des genannten Jahres nicht wesentlich untersclieiden, unterstützt diese ganzjäli

rig auftretenden Strukturen die oben getroffenen Schlußfolgerungen bezüglich des auftriebsunter

stütztenden Einflusses der Bodentopographie in dieser Region.

Auf diese Ergebnisse aufbauend, gestattet die Verteilung der bodentopographisch bedingten rela

tiven Vorticity Aussagen, die regional über den küstennahen Bereich vor dem südostafrikanischen

Festland hinausgehen. Von besonderem Interesse ist die Aussage, wie die Bodentopographie auf die

ozeanologischen Prozesse westlich der Insel Madagaskar nimmt. Aus ,den berechneten Ergebnissen

läßt sich ableiten, daß südlich des 19ten Breitenkreises der Südhalbkugel die Bodentopographie
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den großräumigen windinduziertenAblrtriehsprozeßunters:tützt~ Närdlieh ... davon wird ·das Stromre1d

durch die bodentopographischenBedingungen 60 beeinflußt, daß die darau6 resultierende Vertikal

bewegung einem Auftrieb entgegenwirkt.



3. Diagnostische Vorticityanalyse

3.1. Intermediäre Wirbel nordöstlich der Kap Verden

Detaillierte Kenntnisse über die großräumigen Strömungs- und Austauschprozesse des Nordatlantiks

sind für viele wissenschaftliche und ökonomische Problembearbeitungen von großer Bedeutung.

Beispielsweise ist es bis heute nicht gelungen, eine endgültige Antwort auf die Frage der

Rezirkulation des Golfstromes zu geben, obwohl es an Untersuchungen und Hypothesen nicht man

gelt. Im Gegensatz zum Golfstromgebiet, das im Stromfeld durch ein kräftiges Signal/Rausch

Verhältnis ausgezeichnet ist, sind die Untersuchungen der Rezirkulation mit ungünstigen Signal

Rausch-Relationen im Ostatlantik vergleichsweise gering. So ist noch relativ unklar, welche

Rolle der Nordatlantik für die Wassererneuerung und für den Energie- und Eigenschafts8ustausch

spielt. Ausgehend von den prinzipiellen Vorstellungen zur Wassermassenerneuerung des Nordatlan

tiks infolge der winterlichen Konvektion, wie sie von SIEDLER (1986) beschrieben wurde, wird

durch das großräumige Windfeld mit Erhaltung der potentiellen Vorticity des Stromfeldes eine

großräumige antizyklonale Bewegung induziert. Als Ergebnis entsteht zwischen der Südostflanke

des Wirbels eum sole und der Küste eine sogenannte "Schattenzone", die an den Bewegungs- und

Austauschprozessen des nordatlantischen Wirbels nicht direkt beteiligt ist. Ein Vergleich dieser

Vorstellungen mit der bei STRAMMA (1984) ausgewiesenen klimatologischen Verteilung der isopykni

schen Vorticity zeigt, daß das Gebiet der Schattenzone nördlich der Kap Verden zu erwarten ist.

Der übergangsbereich zwischen Schattenzone und nordatlantischem Wirbel muß folglich eine Barrie

re fHr die Wasserausbreitung und für den Energie- und Stoffaustausch darstellen. Der Nachweis

dieser Folgerung gelingt für Tiefen unter der winddurchmischten.Deckschicht sowohl anhand der

Mischwasseranteile der nach WILLENBRINK (1982) ausgewiesenen thermo-haloklinen Eigenschaften des

Nord- und Südatlantischen Zentralwassers als auch anhand der Verteilungen von Tracern (z.B.

Tritium) usw. . HAGEN und SCHEMAINDA (1986) konnten in ihren Untersuchungen zur Ausbreitung des

Südatlantischen Zentralwassers im Nordostatlantik nordöstlich der Kap Verden eine großräumige

Frontzone identifizieren, die die beiden atlantischen Zentralwassermassen trennt. In Nachbar

schaft dieses Gebietes konnten intermediäre Wirbelmuster festgestellt werden. Die Lage der

Frontzone ist in guter übereinstimmung mit dem nach SIEDLER (1986) und STRAMMA(1984) ausgewie

senen übergangsbereich zur Schattefizone. Die Autoren konnten zeigen, daß nordwestlich dieser

übergangs zone in den untersuchten Schichten zwischen 100 m und wenigstens 500 m Tiefe eindeutig

Nordatlantisches Zentralwasser dominierte, während südwestlich das Südatlantische Zentralwasser

vorherrschte.

3.1.1. Das großskalige Strömungssystem des Nordatlantiks

Das aus Schiffsversetzungen und klimatologischen Mittelwerten resultierende Erscheinungsbild der

Zirkulation im Nordatlantik ging von einem großen, den gesamten Nordatlantik erfassenden Strom

system aus, in dem im Ostatlantik der überwiegende Anteil an der Rezirkulation erfolgt. Eine

schematische Darstellung der oberflächennahen Strömung des Nordatlantiks ist nach SVERDRUP u.a.

(1942) in Abb. 3.1. zu sehen.

Im Einklang mit diesen Vorstellungen stehen sowohl die ermittelten geostrophischen Strömungsmu

ster im Nordostatlantik von STRAMMA (1984) als auch die Ergebnisse von OLBERS u.a. (1985). Mit

Hilfe des im klimatologischen Sinne gemittelten Datensatzes von LEVITUS (1982) berechneten sie

den geostrophischen Strom für ausgewählte Tiefen relativ zu einem Bezugsniveau ohne Strömung.

Diese, von DEFANT (1941) als "Nullschicht" bezeichnet, wurde nach SCHOTT und STOMMEL (1978) aus

den Daten selbst mit der sogenannten "Beta-Spiral-Method~" bestimm1:l'

Weitere Untersuchungen mit Vergleichen von Beobachtungen und Modellrechnungen, namentlich durch

WORTHINGTON (1976), führten zu dem Ergebnis, daß ein Großteil der
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Abb 3.1. Die Hauptsrukturen der Wassero

berflächenströmung der nordatlantischen Zir

kulation (nach SVERDRUP u.a., 1942)

Rezirkulation bereits im Westatlantik stattfindet. Nach derartigen Abschätzungen existieren zwei

großmaßstäbige Wirbel. Einer befindet sich im Westatlantik und ein zweiter formt den Rezirkula

tionszweig im Zentralatlantik.

Diese Zirkulationsvorstellungen scheinen nach den Auswertungen eines Driftbojenexperiments von

KRAUSS (1986) jedoch als nicht gesichert. Es gibt noch eine Reihe weiterer Autoren, die sich mit

dieser Problematik beschäftigen. Genannt seien HELLERMANN (1980), TOMCZAK und HUGHES (1980),

FIUZA und HALPERN (1982). Einen wesentlichen Beitrag auf dem Gebiet der numerischen Studie zu

der hier behandelten Problematik leistete die sowjetische Schule um Sarkisjan (z.B. SARKISYAN

u.a. 1986). Trotz vieler Einzelergebnisse gelingt es derzeit nicht, ein geschlossenes Bild der

Zirkulationssysteme im Nordatlantik zu geben.

Stützt man sich auf die Gesamtheit der Beobachtungsergebnisse, wird der Haupteintrag aus dem

Westatlantik in den Rezirkulationszweig als Bestandteil des nordatlantischen Wirbels cum sole

zwischen dem Golf- und Nordatlantikstrom und dem Kanaren- und Nordäquatorialstrom südlich der

Azoren erwartet. Das bestätigt beispielsweise die Aussage von STOMMEL u.a. (1978), die aus

Geopotentialanomalien auf einen Oststrom südlich der Azoren schlossen. Einmündend in den Kanare

setzt die Oberflächenströmung nach Süd. Auf 150 bis 200 N dreht der Strom auf West, wie SAR

KISYAN u.a. (1981) mit einem quasigeostrophischen Modell zeigen konnten. Dieser Bereich ist als

übergangsbereich zwischen dem Kanaren- und dem-Nordäquatorialstrom anzusehen, an dessen Südost

flankesich die "Schattenzone" der Wassermassenerneuerung durch die winterliche Konvektion über

dem Nordatlantik anschließt.

Das hierin aller Kürze vorgestellte Bild des nordostatlantischen Zirkulationsschemas ist natur

gemäß stark idealisiert, doch wird es auch in der Darstellung anderer ozeanologischer Größen

widergespiegelt. In Abb. 3.2. ist beispielsweise die Tiefenlage der 13° C-Isotherme dargestellt.

Die Karte wurde nach dem veröffentlichten Datensatz von LEVITUS (1982) erarbeitet.

Er repräsentiert die im klimatologischen Sinne gemittelten Vertikalverteilungen des Salzgehaltes

und der Temperatur pro l o -Feld. Die geschlossenen Konturen der Isolinienverläufe beschreiben für

ein angepaßtes Strom- und Massenfeld in eindrucksvoller Weise das oben genannte generelle Zirku

lationsschema. Das Aufsteigen der 13° C-Isotherme am Rande dieses Wirbels cum sole ist ein Beleg

des antizyklonalen Drehsinns. Deutlich ist auf der geographischen Breite von 200 N ein Drängen

der Isolinien im Tiefenbereich von 250 m bis 350 m zu erkennen. Diese Erscheinung entspricht

einer thermischen Frontzone, die mit dem übergangsbereich zur Schattenzone zusammenfällt. Dieser

thermische übergangsbereich ist eine mehr oder weniger ortsfeste Region, die durch das im

Nordwesten anstehende Nordatlantische Zentralwasser eine weitere. nordwärts gerichtete Verlage

rung des Südatlantischen Zentralwassers unterbindet. Das Vordringen des Südatlantischen Zentral-
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wassers konnten BARTON u.a. (1982) bis auf 23° N na.chwetsen~

Die Frontzone ist durch eine intensive Vermischung der beiden Zentralwassermassen gekenn

zeichnet. Mit diesem Prozeß geht eine allgemein hohe Wirbelaktivität einher, wie eine Darstel

lung der Wirbelenergieverteilung des Nordatlantik nach DANTZLER (1977) ausweist (siehe Abb.

3.3. ) .

Die große Bedeutung, die die Frontzone neben den Regionen der winterlichen Konvektion für den

Wasseraustausch und damit für die großräumigen Zirkulationsprozesse besitzt, war Anlaß, die

Untersuchungen auf dieses Gßbiet zu konzentrieren.

3.1.2. Zur Frontenproblematik

Abb. 3.2. Tiefenlage der 13° C-Isotherme anhand klimatologischer Mittelwerte in einer Auflö

sung von 1°-Feldern (nach Daten von LEVITUS, 1982)

Im Abschnitt 3.1. wurde bereits der Begriff "Frontzone" erwähnt. Obwohl eine derartige Diskonti

nuität zu den auffälligsten Ereignissen in der Ozeanographie zählt, fällt es schwer, für sie

eine allgemeingültige Definition zu geben. Bezieht man sich auf die Formulierung von BOWMAN und

ESAIAS (1978), dann versteht man unter Fronten Bereiche, in denen die größten Absolutgradienten

einer oder auch mehrerer ozeanischer Meßgrößen auftreten. Bei den Parametern kann es sich um

physikalische (Temperatur, Salzgehalt, Dichte), chemische (Nährstoffe, Sauerstoff) oder auch um

andere Größen handeln. Je nach dem charakterisierenden Parameter spricht man häufig nicht von

einer "Frontzone" schlechthin, sondern von halinen Fronten, Dichtefronten usw. Schwieriger fällt

es, eine Frontzone entsprechend ihrer Längs- und Querskalen festzulegen, da diese nicht eindeu

tig erkennbar sind. Daraus können unter Berücksichtigung unte,rschiedlicher Parameter unter

schiedliche Skalen resultieren.



20°

Abb. 3.3. Verteilung der wirbelgebundenen potentiellen Energiedichte des Nordatlantiks (nach

DANTZLER, 1977)

Die in der Natur vorgefundenen Frontbereiche stellen fast ausschließlich eine Beschreibung der

Strukturen ozeanischer Parameter dar, ohne eine Aussage zum jeweiligen Entwicklungsstand der

artiger Trennzonen machen zu können. Das allgemeine Verständnis der Anregungs- und Entste

hungsmechanismen von Frontzonen ist unter diesem Aspekt sehr wichtig. Auf Erkenntnisse der

Meteorologie zurückgreifend, wurde von WOODS (1978) ein ganzer Katalog von Deformationsfeldern

der Geschwindigkeitsverteilungen erarbeitet, die ozeanische Fronten bilden können. Eine entspre

chende Übersicht ist bei FISCHER (1987) zusammengestellt.

Ausgehend von derartigen "Deformationsfeldern" ist es mit numerischen Modellen gelungen, den

Entwicklungsprozeß von mesoskalen Fronten zu simulieren und damit das Allgemeinverständnis zu

erhöhen. Genannt seien die richtungsweisenden Arbeiten von Mac VEAN und WOODS (1980), ONKEN

(1986) und BLECK und BOUDRA (1981). Der komplizierte Prozeß der Frontbildung wird als Frontoge-

ein Begriff, der auf HALTINER und MARTIN (1957) in Anlehnung an die Meteorolo

zurückgeht. Beispielsweise sei e eine beliebige skalare Feldgröße. Dann gelten je nach

Zeitverhalten des Gradienten

Frontogenese

Frontolyse

Bekanntlich kann im Ozean eine skalare Funktion e dynamisch passiv als auch dynamisch aktiv auf

das Deformationsfeld rückwirken . Man spricht dann von "kinematischer" bzw. "dynamischer Fronto-
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ist, entsprechen die Isolinien der Isopyknen auf den Druckflächen (und umgekehrt) den geostro

phischen Stromlinien. Es gelten dann die thermischen Windgleichungen 3.1. und 3.2. mit der

geostrophischen Balance (siehe Abschnitt 3.2.).

Führt ein externes Deformationsfeld zu einer Verschärfung der Baroklinität, dann findet eine

Beschleunigung des geostrophischen Ausgangsfeldes statt. Es entsteht eine ageostrophische Kompo

nente, die wiederum auf die Baroklinität rUckkoppelt, d.h. auf die raum-zeitliche Verteilungs

struktur des Druck- und Dichtefeldes.

Ro =l/f « 1

Wird die Reaktion auf dynamisch aktive Parameter, d.h. auf Parameter, die das Stromfeld selbst

verändern, nicht vernachlässigt, so spricht man von einer dynamischen Frontogenese. Beispiels

weise entspricht die,: Druckverteilung auf den Dichteflächen, die die Strukturen der Baroklinität

beschreibt, der wohl am bekanntesten Darstellungsweise. Unter der Voraussetzung, daß die ROSSBY

Zahl Ro als das Verhältnis von relativer Vorticity des Stromfeldes zur Coriolisfrequenz

Nach WOODS (1985) wird die Zunahme der Thermo- bzw. Haloklinität auf ein externes Deformations

feld als kinematische Reaktion bezeichnet. Die Kenntnis der zeitlichen Deformationsrate und die

Anfangsthermoklinität bzw. -haloklinität gestatten, diesen Prozeß isopyknisch zu beschreiben.

3.2. Das nichtlineare diagnostische Modell

Haloklinität für

und als

3.1.4. Dynamische Frontogenese

3.1.3. Kinematische Frontogenese

Thermoklinität für

In erster Näherung ist es durchaus gerechtfertigt, die lsopYknische Verteilung von Temperatur

und Salzgehalt als dynamisch passiv anzusehen. Die Advektion eines Teilchens einer festen T-S

Relation auf einer Isopykne infolge eines Deformationsfeldes kann zu einer lokalen Verstärkung

seiner Horizontalgradienten führen. Die Drängung der jeweiligen Isolinien auf einer Isopykne in

situ bezeichnet man als

Frontbereiche zeichnen sich durch eine erhöhte räumliche Variabilität dynamischer Kenngrößen

(z.B. der potentiellen Vorticity, siehe Abschnitt 1.2.) aus. Es ist aber zu erwarten, daß auch

die Verteilungen passiver Beobachtungsgrößen, wie Temperatur, Salzgehalt, Nährstoff-, Sauer

stoffkonzentration u.a., relativ stark ausgeprägte räumliche Gradienten aufweisen werden.

Um eine eindeutige Aussage zur Verteilung dynamischer Prozeßparameter geben zu können, ist eine

möglichst genaue und detaillierte Kenntnis des Stromfeldes in unmittelbarer Nähe der Front und

in ihrem synoptischen Umfeld unerläßlich. Genauer gesagt, ist es nicht das Stromfeld selbst,

sondern es sind die horizontalen Stromscherungen &u/ Sy und sV/ sx die von Interesse sind.

Die zur Abschätzung der potentiellen Vorticity notwendigen Stromscherungen der relativen Vorti

city können einerseits aus direkten Stromfeldbeobachtungen oder durch indirekte Methoden ermit

telt werden. Zumindest für den offenen Ozean gibt es noch ei~e Reihe objektiver Gesichtspunkte,

die einer genauen Bestimmung der horizontalen Stromfelds~herungen'~ntgegenstehen. Genannt seien

Probleme, die die Navigation oder die Installation von Tiefseebojenmit ausgewählter Meßtechnik



(3. 1 . )

(3.2.)

Die geforderte Geostrophie ist eine Annahme, die in der Natur niemals exakt gegeben ist. Sie

fordert, daß der Druckgradientterm lediglich durch den Coriolisterm ausbalanciert wird. Es ist

aber allgemein bekannt, daß für meso- und makroskaie Prozesse im Meer diese Bilanz näherungswei

se erfüllt ist. In der Ozeanographie spricht man dann von der Quasigeostrophie. Unter Ab

schätzung der räumlichen Skalen L und der Größenordnung der Strömung durch den Betrag des

mittleren Geschwindigkeitsvektors I ~t ist für eine quasigeostrophische Betrachtungsweise eine

notwendige Bedingung, daß die ROSSBY-Zahl

Ro = I A.Q I / f L << 1

führen zu den thermischen Windgleichungen

fvQ = SP/ fuQ = _ SP/Sx ' Sy
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Gegensatz zu den direkten Stromgeschwindigkeitsmessungen sind die Beobachtungen der Tempera

und Salzgehaltsverteilungen im offenen Ozean weit weniger fehlerbehaftet.

Daraus leitet sich die Möglichkeit ab, mit Hilfe indirekter Methoden das Stromfeld aus der

Dichteverteilung zu diagnostizieren. Beispielsweise gestatten die sogenannten ther

Windgleichungen, das Stromfeld in erster Näherung zu bestimmen. Es handelt sich bei den

im Abschnitt 3.1.4. genannten Gleichungen um ein lineares partielles Differentialglei

chungssystem 1. Ordnung. Die Anwendung des genannten Gleichungssystems zur Berechnung von Ge

schwindigkeitsfeldern erfolgt seit langem in der Meteorologie, wie der Name "thermische Wind

gleichungen" ausweist.

Die Voraussetzungen der Hydrostatik (Gleichung 2.3.) und der Geostrophie

vorrangig auf die wenige cm tiefe Oberflächenschicht der Ozeane. Detaillierte

ausgewählter Beobachtungsgrößen aus dem Inneren des Wasserkörpers sind

Zeit noch nicht möglich. Ansätze dazu sind in der akustischen Tomographie

ist. Hier wurde die relative Vorticity durch I ~I/L substituiert. Die quasigeostrophische Be

handlung des Problems ist aber erst dann gerechtfertigt, wenn zum Zeitpunkt t=O die geostrophi

sche Bilanz näherungsweise erfüllt ist (siehe beispielsweise STERN, 1975). Im engen Zusammenhang

mit der geostrophischen Näherung ist das Problem der ageostrophenAbweichung zu sehen. Unter dem

zuletzt genannten Begriff können in den Gleichungen all jene Beschleunigungsterme zusammenge

faßt werden, die zum geostrophischen Strom einen zusätzlichen Strömungsanteil hervorrufen.

Der mit Hilfe von (3.1.) und (3.2.) berechnete Stromlinienverlauf ist stets senkrecht zu den

horizontalen Druckgradienten gerichtet. Man muß allerdings berücksichtigen, daß die ermittelten

Strömungsgeschwindigkeiten relative Größen in bezug auf die Geschwindigkeit im Referenzniveau

darstellen. Das ergibt sich aus der allgemeinen Unkenntnis der Integrationskonstanten des

Gleichungssystems 3.1. und 3.2 .. DEFANT (1941) versuchte, aus der Dichteverteilung und aus der

Vertikalstruktur anderer ozeanographischer ein Bezugsniveau zu ermitteln, in dem die Strömungs

geschwindigkeit Null sein soll. In diesem Zusammenhang wird der Begriff "Nullschicht" verwendet.

Versuche, die Tiefenlage dieses Niveaus mit Hilfe von Erhaltungssätzen zu bestimmen (WUNSCH,

1977, STOMMEL und SCHOTT, 1977), erbrachten keine befriedigenden Ergebnisse (KtLLWORTH, 1980).

Infolge der horizontalen Gradientbildung des berechneten Stromfeldes zur Bestimmung der poten

tiellen Vorticity dürfte der Ermittlung der Absolutgeschwindigkeit weniger Bedeutung als der
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vorausgesetzten GUltigkeit der geostrophlschen Balance zukömmen.Geradein den zu untersuchenden

Frontbereichen ist infolge der starken horizontalen Stromgradienten mit einer relevanten ageo~

strophischen Komponente zu rechnen. Der Grad der Ageostrophie wird durch die Größe der ROSSBY

Zahl beschrieben. ROSSBY-Zahlen in der Größenordnung von 1 deuten im allgemeinen auf die Ungül

tigkeit der Geostrophie hin.

3.2.1. Modellanforderungen

Die Aufgabensteilung und die zu erwartenden physikalischen Prozesse im Frontbereich stellen an

das auszuwählende diagnostische Modell und an die Lösungsvariante des Gleichungssystems folgende

konkrete Anforderungen:

- Das Studium der Kräftebalance in Frontbereichen des offenen Ozeans erfordert eine möglichst

vollständige Berücksichtigung der in den Bewegungsgleichungen enthaltenen Terme. Dieser

Forderung genügt nur eine voll-nichtlineare Betrachtungsweise.

- Die infolge der Massenerhaltung an die horizontale Stromdivergenz geknüpfte vertikale Strom

komponente erfordert eine dreidimensionale Betrachtungsweise.

- Der Lösungsalgorithmus muß dem Differentialgleichungssystem des Modells angepaßt sein. Das

betrifft sowohl die Auswahl der Hauptlösungsmethode als auch die der eigentlichen Lösungs

prozedur. Ein numerisches Hauptproblem ist die Dämpfung der freien Schwerewellen, um zu

einer stationären Lösung zu gelangen.

3.2.2. Das Differentialgleichungssystem

Ausgehend vom Differentialgleichunsssystem der hydrodynamischen Bewegungs- und der Kontinuitäts

gleichung aus dem Abschnitt 1.1. wird entsprechend der im Abschnitt 3.2.1. angegebenen Modellan

forderungen an dieser Stelle das im Kapitel 3. benutzte Gleichungssystem präzisiert. Im Gegen

sat~ zu den im Abschnitt 2.2.2. vorgenommenen Linearisierungen des Gleichungssystems 1.6.

1.11. finden die advektiven Terme in den Rechnungen Berücksichtigung. Somit entspricht es dem in

SARKISYAN (1977) angegebenen System der hydrodynamischen Grundgleichungen. Demgegenüber wurde in

den vorliegenden Untersuchungen eine weitere Nichtlinearität berücksichtigt. Die bei SARKISYAN

(1977) als konstant angenommenen Parametrisierungskoeffizienten Ab und Av der dissipativen Terme

wurden als Funktionen des Stromfeldes aufgefaßt. Das allen weiteren Betrachtungen zugrunde

liegende Koordinatensystem ist ein Linkshandsystem, dessen x-Achse nach Osten, die y-Achse nach

Norden und die z-Achse nach unten weisen. Der Koordinatenursprung befindet sich im ungestörten

Oberflächenniveau. Somit lautet das benutzte Gleichungssystem mit den Standardbezeichnungen:

Aus der hydrostatischen Grundgleichung (3.5.) folgt durch Integration über z für den Druck, daß

er sich folgendermaßen zusammensetzt:
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(3.7.)

(3.8. )

(3.9. )

(3.10.)

g 1 1;1 dz + Pa
-6

P

z
p = g 1 Q dz

o

sU/st + u sU/ tx + v sU/ ty + w tu/sz - fv

z
+ g sS/sx + gt/ sx ( 1 Q dz)

o
= t/sz(Avtu/sz) + s/sx(Ahsu/sx) + s/Sy(Ahsu/SY)

sV/st + u sV/ sx + v sV/ Sy + w sV/sz + fu

z
+ g sS/SY + gS/SY{ 1 e dz)

o
= S/sz(Avsv / sz ) + S/sx{AhsV/sx) + S/Sy(Ahsv/SY)

(3. 11. )

In den vorgenommenen Untersuchungen finden äußere großräumige Druckverteilungen (z.B. der Luft

druck Pa) keine BerUcksichtigung. Von den Druckbeiträgen aus der von 0 bis -6 resultierenden

durchmischten Deckschicht wird ebenfalls abgesehen. Folglich erhält (3.7.) die Form:

Setzt man Gleichung (3.8.) in die Gleichungen (3.3.) bzw. (3.4.) ein, erhält man:

3.2.3. Die Wasserstandsgleichung

Die diagnostische Berechnung der Strömungskomponenten u, v und w kann mit den Gleichungen

(3.9.), (3.10.) und (3.6.) vorgenommen werden. Erforderlich bleibt die Bestimmung der Wasser

standsanomalie s. Die dazu notwendige vierte Gleichung folgt aus den Beziehungen (3.3.) und

(3.4.). Zunächst werden sie von 0 bis zur Wassertiefe H integriert. Anschließend werden Glei

chung (3.3.) nach x bzw .. Gleichung (3.4.) nach y abgeleitet und die Ergebnisse aufsummiert. Nach

AusfUhrung einiger mathematischer Umformungen und unter Berücksichtigung der Beziehung (3.8.)

sowie der Forderung nach Massenerhaltung erhält -man die Gleichung für die Wasserstandsanomalie s

in der Form



bezogen auf eine

Die Windgeschwin-

TS = ga' CD I Mo'> wt u Wx , y

Darin ist ga = 1,25 kgm- 3 die Luftdichte und cn ein Spannungskoeffizint,
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=
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2,5

Der Spannungskoeffizient wurde auf die Windgeschwindigkeit in 10 m Höhe bezogen. die hudrodyna

mische Rauhigkeit der Wasseroberfläche in Abhängigkeit von der Windgeschwindigkeit. In den

Rechnungen wurde die von AMOROCHO und DeVRIES (1980) angegebene Beziehung gewählt

Es sei ergänzt,daß in Gleichung (3.11.) diedissipativenTerme bereits vernachlässigt wurden.

Die Rechtfertigung wird anschließend erfolgen.

3.2.4. Parameteransätze

Die wichtigste Kraft für das Anregen von Strömungen ist die an der Meeresoberfläche angreifende

Windschubspannung pro Einheitsfläche. Von Gezeitenströmungen wird an dieser Stelle abgesehen.

Die Parametrisierung der Windschubspannung hat sich in der Form eines quadratischen Ansatzes der

Windgeschwindigkeit bewährt (siehe beispielsweise ROLL, 1965)

Darin ist r Mo'>wf* als dimensionslose Größe aufzufassen, deren Wert dem Betrag der Windgeschwin

digkeit entspricht.

In den durchgeführten Untersuchungen werden die Koeffizienten des turbulenten Impulsaustausches

nicht als Konstanten angesehen. Es wird der Versuch unternommen, sie als Funktion der Strö

mungsgeschwindigkeit bzw. ihrer räumlichen Gradienten aufzufassen.

Dieses Herangehen führt dazu, daß weitere Nichtlinearitäten in das Differentialgleichungssystem

eingehen. Der Ansatz zur Ermittlung des vertikalen Impulsaustauschkoeffizienten Av wurde HAGEN

(1978) entnommen. Ausschlaggebend dafür waren die von MEIER-FRITSCH (1981) vorgenommenen Ab

schätzungen verschiedener Parameteransätze für den vertikalen Impulsaustauschkoeffizienten an

hand von Beobachtungsergebnissen im Nordostatlantik. In Auswertung gemessener Strömungsgeschwin

digkeiten wurde folgender empirischer Ansatz verifiziert:

Darin ist der Wert der dimensionsbehafteten Größe I Mo'> ,+ = (u2 + v 2 )1/2 (cms- l ) gleich dem Betrag

des horizontalen Strömungsvektors. Die Formulierung des horizontalen Impulsaustauschkoeffi

zienten Ah wurde ebenfalls der Literatur entnommen. SARKISYAN u.a.(1986) benutzen



· (Die Dimension von Ah beträgt m2s- 1 .)

.2.5. Anfangs- und Randbedingungen

Die Anfangs- und Randbedingungen für die im Abschnitt 3. dargelegten Gleichungssysteme unter

scheiden sich wesentlich von denen, die im Abschnitt 2.2.4. diskutiert wurden. Im Abschnitt 2.

galt es zu untersuchen, wie sich das Stromfeld unter dem Einfluß äußerer anregender Felder und

vorgebbaren Randbedingungen aus einem bestimmten Anfangszustand heraus entwickelt. Im Abschnitt

3. dagegen ist das Strom- aus dem Massenfeld zu diagnostizieren, daß einer beobachteten Dichte

verteilung entspricht.

Wie aus dem Abschnitt 3.2. bereits hervorging, ist die geostrophische Näherung die einfachste

Variante zur Lösung dieser Aufgabensteilung. Sie spiegelt die gegebenen Verhältnisse unter der

Bedingung Ro « 1 gut wider. Aus diesem Grunde bietet es sich an, das geostrophische Stromfeld

als Initialfeld zum Zeitpunkt t=O einzusetzen. Darüber hinaus scheint es plausibel, daß die

geostrophischeLösung nicht nur als Anfangs-, sondern auch als vorzugebende Randbedingung an den

offenen Rändern zu akzeptieren ist, in die das Untersuchungsgebiet eingebettet ist. Somit wird

lediglich im Innern des zu diagnostizierenden Gebietes berücksichtigt, welche Beiträge Dissipa

tion und Advektion zu einem ageostrophischen Stromanteil liefern.

Vor der numerischen Diagnose wurden spezielle Untersuchungen dem Einfluß des Impulseintrages aus

dem Windfeld in d~s Stromfeld als Randbedingung an der Meeresoberfläche gewidmet. Wie die

Vergleichsrechnungen zeigten, kann der lokale Wind für die Untersuchungen entsprechend der

Aufgabenste~lung vernachlässigt werden, da seine Wirkung im beobachteten Dichtefeld enthalten

ist. Eine Anpassung der Baroklinität des Massenfeldesan die großräumigen anregenden meteorolo

gischen Bedingungen erfolgt außerhalb des Äquatorialbereiches während einer Trägheitsperiode Tf
in wenigen Stunden. Allgemein ist die Bearbeitungsdauer eines Stationspolygons im Zeitbereich

von Tagen, und es wird der adaptierte Zustand des Massenfeldes vermessen.

3.3. Ozeanologische Situation

Mit dem Forschungsschiff "A. v. Humboldt" der Akademie der Wissenschaften der DDR wurden an der

Südflanke des antizyklonalen nordatlantischen Wirbels im Oktober 1982 Feldarbeiten ausgeführt.

Diese Region ist durch den übergang des Kanaren-Stromes in den Nordäquatorialstrom gekenn

zeichnet. Das Stationsprogramm ist aus Abb. 3.4. ersichtlich.

Das .dieser Arbeit zugrunde gelegte Meßmaterial bezieht sich auf das Zusatzprogramm der Stationen

453 bis 502. Die Messungen erfolgten mit der ozeanologischen Meßkette OM-75. Die Datenbe - und

-verarbeitung erfolgte nach den von MöCKEL (1980) und LASS u.a. (1983) beschriebenen Verfahren.

Die Bezugnahme in den Darstellungen und bei den Diskussionen der Ergebnisse erfolgt anhand der C

Abb. 3.4. in der Weise, daß die von SW nach NE laufenden Schnitte als "Querschnitte" bzw. die

von NW nach SE verlaufenden Schnitte als "Längsschnitte" bezeichnet werden. Die Zählung erfolgt

von jeweils links beginnend in dieselbe Richtung.

3.3.1. Beobachtungsergebnisse

Anhand des ozeanologischen Datenmaterials konnten eine Reihe intermediärer Wirbelmuster nachge

wiesen werden. In ihren Kernen wiesen sie eine vergleichsweise hohe Konzentration von Südatlan-
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Abb. 3.4. Stationsübersicht und ausgewählte Tiefenlinien (m) für das Beobachtungsprogramm

von FS "A. v. Humboldt" im Oktober/November in der übergangszone zwischen dem Kanaren- und

Nordäquatorialstrom mit Stationsabständen von 20 sm. Die vorliegenden Untersuchungen bezo

gen sich auf die Stationen 453 bis 502 (nach HAGEN, 1985)

tischem Zentralwasser aus, verbunden mit hohen Nährstoffkonzentrationen (Abb. 3.5.).

Im Vergleich mit dem Deckschichtbereich konnten oberhalb von etwa 100 m nur relativ geringe

Nährstoffkonzentrationen nachgewiesen werden. Einerseits weist das beobachtete Erscheinungsbild

in Abb. 3.5. darauf hin, daß sich das nährstoffreiche Wasser nicht bis in die euphote Schicht

durchsetzen kann; andererseits kann das gleiche Beobachtungsbild auf eine sofortige-Assimilation

der Nährstoffe durch das Phytoplankton in der eup hoten Schicht zurückzuführen sein. Eine

eindeutige Aussage kann nicht gemacht werden, da keine biologischen Paralleluntersuchungen

vorgenommen wurden.

HAGEN (1985) schlußfolgerte, daß die kinetische Energie zur Aufrechterhaltung derartiger Gebilde

aus dem baroklinen Massenfeld entnommen werden muß. Er schätzte ab, daß die interne Vorticity

produktion infolge barokliner Instabilitäten gegenüber der Produktion vonVorticity durch das

lokale Windfeld wenigstens um den Faktor zwei größer ist.

Die Ursache zur Bildung derartiger intermediärer Wirbelmuster ist eine noch offene Frage. Eine

Erklärung der im Oktober/November 1982 vorgefundenen SACW-Verteilung wird von HAGEN und SCHE

MAINDA (1986) durch die ROSSBY-Wellen-Dispersion gegeben. Sie verweisen darauf, daß im Zeit

maßstab von Wochen bis zu einem halben Jahr, das küstennahe Stromsystem in seiner seeseitigen

Begrenzung durch die Zonalkomponente des Windfeldes und durch die Schelfgeometrie festgelegt

ist. Für größere Zeiträume werden im Schelfkantenbereich alterni~rende Meridionalströmungen

nachgewiesen, die sich innerhalb eines halben Jahres auf ein Gleichgewicht mit der Meridional-
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Abb. 3.5. Beispiel für vertikale Temperatur- und Nährstoffverteilungen innerhalb der inter

mediären wirbelartigen Gebilde mit eingeschlossenem SACW (modifiziert nach HAGEN, 1985)

ten Auftriebsunterstrom in ihren Kernen einen hohen Anteil von SACW aufweisen. Beim Erreichen

der Nordgrenze des Nordostpassates werden die Wellenkämme der aus dem küstennahen Bereich abge

strahlten ROSSBY-Wellen deformiert, und es kommt zur Bildung intermediärer wirbelähnlicher

Gebilde.

Diese Vorstellung beschreibt nur eine Möglichkeit der Entstehung der aufgefundenen ozeanologi

schen Erscheinungen. Einige Beobachtungsergebnisse sind nicht durch die ROSSBY-Wellen-Dispersion

des Auftriebsunterstromes zu erklären, worauf bereits HAGEN und SCHEMAINDA (1986) selbst hinwie

sen. BECKMANN(1987) konnte mit einem quasigeostrophischen Mehrschicht-Modell nachweisen, daß

das Entstehen und das Ablösen von Wirbeln durchaus nicht an solch hohe horizontale Geschwindig

keitsgradienten gebunden sind, wie sie beispielsweise im Golfstromgebiet angetroffen werden.

ONKEN (1986) zeigte mit einem prognostischen, isopyknischen Frontogenese-Modell, daß sowohl

als auch barotrope Instabilitäten zum Anwachsen der Mäanderamplituden eines einmal

Strombandes führen können. Nach etwa 25 Tagen ist das ursprünglich zonale Stromband

seines Modells nicht mehr zu·erkennen; es hat sich in eine "Wirbelstraße" aufgelöst. Verant

für diesen Prozeß ist die Vorticityproduktion durch Anwachsen der fluktuierenden kine

Energie aus dem fluktuierenden Anteil der potentiellen Energie (barokline Instabilitä

und aus der kinetischen Energie des Stromfeldes selbst (barotrope Instabilitäten). Beide

die ROSSBY-Wellen-Dispersion und die Bildung von Wirbeln durch "Aufspulen" der

IPV, ergeben zusammen eine durchaus akzeptable Entstehungshypothese der beobachteten intermediä~

ren Prozesse. Es ist denkbar, daß es insbesondere in der "ortsfesten" Frontzone infolge starker

barokliner Instabilitäten durch die SACW-Einschlüsse und der NACW-Umgebung zu starken geostro

bzw. im weiteren Verlauf der Wirbelentstehung auch zu ageostrophischen Stromanteilen

Dieser Prozeß führt zum ständigen Anwachsen der Vorticity bis zur Instabilität, d.h. zur

eigenständiger Wirbel.

Nachweis dieser Hypothese der Wirbelbildung kann durch die diagnostische Betrachtungsweise
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nicht erbracht werden. Doch wird auf diesem Wege eine k~nemati8che Analyse undpiagnostizierung

des aufgenommenen Istzustandes, d.h. die korrekte Unterscheidung zwischen berechneten dynamisch

aktiven und passivern Parametern möglich. Daraus ergeben sich Schlußfolgerungen zur Dynamik des

Stromfeldes während der Aufnahme des Untersuchungsgebietes.

Aufgrund der geringen Stationsanzahl (5 x 10) wurden die ermittelten Dichtewerte der Tiefenni

veaus 0, 10, 25, 50, 75, 100, 150, 300, 500 und~ 750 m auf ein äquidistantes Gitternetz des

jeweils halben Stationsabstandes mit Hilfe eines zweidimensionalen kubischen Splineverfahrens

(AKIMA, 1970) interpoliert. Die durch diese Verfahrensweisc erstellte räumliche Dichteverteilung

war der Ausgangspunkt der Diagnostizierung des dazugehörigen dreidimensionalen Geschwindigkeits

feldes mittels eines nichtlinearen adiabatischen und dreidimensionalen, numerischen Modells. Im

ersten Schritt wurde mit Hilfe der thermischen Windgleichungen der geostrophische Strom ermit

telt. Da dieser in erster Näherung die Strömungssituation im offenen Ozean in ausreichender

Weise widerspiegelt, entspricht die Lösung des Problems somit einer Korrektur des vorgegebenen

Stromfeldes infolge weiterer zu berücksichtigender Einflußterme, wie beispielsweise Reibung,

Advektion usw. Die Abb. 3.6. vermittelt einen Eindruck über das diagnostizierte Strömungsbild in

300 m Tiefe, das aus der Lösung des in Abschnitt 3.3. behandelten nichtlinearen Gleichungs6Y

stems resultiert.

Das dazugehörige fiktive Strömungsmuster in Abb. 3.7. resultiert aus der Differenz der nichtli

nearen und der geostrophischen Lösung. Somit repräsentiert es summarisch den ageostrophischen

Lösungsanteil. Wie aus Abb. 3.7. hervorgeht, gibt es im gesamten Untersuchungsgebiet keine

ausgewiesene Region, in der die Ageostrophie ausgeprägt ist. D~s,heißt, daß sich auch in der

wirbelreichen Nordregion des Untersuchungsgebietes (siehe Abb. 3.4.) die Strömungen und das
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Abb. 3.8. Verteilung der räumlichen Druckanomalien p' in dbar auf ausgewählten Dichteflächen

crS,T,p entlang des 2. Längstschnittes (siehe Abb. 3.4.) (p (dbar) und crS,T,p sind der

mittlere Durck bzw. die dazugehörige räumliche Varianz auf der jeweiligen Dichtefläche ent

lang des untersuchten Längsschnittes. Der Pfeil deutet die mittlere Position der Nordgrenze

des Nordostpassates für den Zeitraum Oktober an. (1 dbar = 104 Pa )

Abb. 3.9. Verteilung der berechneten und zonal gemittelten IPV in 10 11 m- 1s- 1 auf ausge

wählten Dichteflächen dS,T,p (Der Pfeil deutet die mittlere Position der Nordgrenze des

Nordostpassates für den Zeitraum Oktober an.)

Massenfeld sich·· In ····auSre icheiider geOstrOpfiIsCher Anpassung befInden:

Unter Berücksichtigung der zuvor dargelegten Zusammenhänge bezüglich der Kinematik in Frontzonen

ist es naheliegender, die Strukturen der potentiellen Vorticity zu analysieren als die Strom-
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3.3.2. Horizontale Separation

Abb. 3.10. Vertikalverteilung der zonal gemittelten IPV-Strukturen in 10 10 m- 1s- 1entspre

chend der im Abschnitt 3.2.2. vorgenommenen Separation (Nord- (x) und Südgebiet {oll auf

ausgewählten Dichteflächen. (Die starke Linie widerspiegelt die vertikale Struktur der

horizontalen IPV-Gradienten. Die unterschiedliche Kennzeichnung von AIPV auf den ausgewähl

ten Dichteflächen resultiert aus der vertikal variierenden statistischen Sicherheit der

Signifikanz der IPV-Unterschiede zwischen den beiden Gebieten.)

ist es naheliegender,

feldmuster selbst. Das gilt besonders in Hinblick auf die dynamische Wirksamkeit dieser Größe.

3.3.3. Vertikale Separation

Visuell ist aus der Darstellung der Strompfeile auf der Dichtefläche aS,T,p = 28,00 in

Abb.3.6.zu entnehmen, daß in der Tiefe von ungefähr 280 m die wirbelartigen Strömungsstrukturen

im nördlichen Teil wesentlich kleinskaliger sind als im Südteil des Untersuchungsgebietes.

Deutlicher wird diese Tatsache durch die Darstellung der räumlichen Druckanomalien auf den

Dichteflächen. Aus Abb. 3.8. wird erkennbar, daß die größeren isopyknischen Druckänderungen im

Nordteil des Untersuchungsgebietes oberhalb dS,T,p = 28,00 auftreten.

Die Drängung der p'-Werte ist der Ausdruck von lokal intensivierter Baroklinität des Stromfel

des. Die berechnete IPV unterstützt diese Aussage (Abb. 3.9.). Dargestellt ist die zonal gemit

telte IPV auf ausgewählten Isopyknen wie in Abb. 3.8.

Auf der Dichtefläche von aS,T,p = 26,00 ist von Nord nach Süd (St. 1 - 5) zunächst eine Abnahme

der IPV zu verzeichnen, die anschließend wieder größere Beträge annimmt (St. 5 - 6) und im Süden

(St. 6 - 10) relativ konstant bleibt. Die zonal gemittelte IPV auf den tiefer liegenden Flächen

größerer Dichte weisen Unterschiede mit wesentlich geringeren Meridionalgradienten aus. Ein

Grund wird im anschließenden Kapitel besprochen.



3.4.1.1. Resultate

Abb. 3.11. Vertikalverteilung der relativen

Vorticity ! in 105 6- 1 und der Dichte

crS,T,p entlang des 2. Querschnittes (siehe

Abb. 3.4.). (Die puktierten Flächen reprä

sentieren Gebiet~,mit antizyklonaler, weiße

Flächen mit zyklonaler relativer Vorticity.)
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3.4. Rechnungsergebnisse

3.4.1. Relative Isopyknische Vorticity

Neben der horizontalen DifferenzierungdeSUfi'Eer61.Ichungsgebie'Ees weisen a:uchdte vertikalen

Verteilungen verschiedener Parameter deutliche Strukturen auf. In der bereits erläuterten Abb.

3.8. ist zu erkennen, daß im Niveau der Dichtefläche aS,T,p = 28,00 das Untersuchungsgebiet

vertikal prinzipiell durch Maxima in der regionalen Anomalie der Baroklinität in zwei Schich

tungsbereiche separiert wird. Die meridionalen Gradienten der isopyknischen Druckanomalie p

haben in diesem Horizont ein Minimum, das durch den horizontalen Verlauf von p' = 5 10 4 Pa

angezeigt wird. Der Tiefenbereich crS,T,p = 28,00 trennt die Oberflächenschicht mit stärkeren

horizontalen und vertikalen Gradienten der Druckanomalien von der Tiefenschicht mit geringeren

Gradienten.

Das sich in den isopyknischen Druckanomalien widerspiegelnde Bild wird durch die dynamisch

aktive Größe IPV in Abb. 3.10. bestätigt. Die Darstellung gibt einen Überblick über die Verti

kalstrukturen der zonal gemittelten IPV-Strukturen, ausgehend von der bereits erörterten hori

zontalen Unterteilung des Untersuchungsgebietes in ein Nord- und in ein Südgebiet.

An dem vertikalen Verlauf von IPV erkennt man, daß in Tiefen größerer Dichte als crS,T,p =
28,00 die regionalen Unterschiede der IPV zwischen dem Nord- und dem Südgebiet konstant sind.

Die in Abb. 3.7. ausgewiesene hohe vertikale Variabilität in der regionalen isopyknischen Druck

anomalie oberhalb der Dichtefläche crS,T,p = 28,00 deutet klar auf Unterschiede in den Beträgen
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Abb. 3.12. Korrelation zwischen der Tiefenlage z (m) der Isopykne dS,T,p = 26,2 und der

relativen Vorticity ~ (105 8- 1 ) entlang des 2. Querschnitts (siehe Abb. 3.4. und 3.11.)
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der potentiellen Vorticity zwischen dem Nord- und Südgebiet und zwischen Oberflächenschicht und

Tiefenschicht hin. Die Darstellung der mittleren Vertikalstruktur der IPV im Nord- und Südgebiet

(Abb. 3.10.) zeigt durch maximale Unterschiede im Druckniveau crS,T,p = 26,6 und crS,T,p = 27,5

intermediäre Frontzonen an.

Die untersuchten Bereiche sind nicht nur durch eine hohe Varianz dynamisch aktiver Parameter

ausgezeichnet, sondern auch durch erhebliche Unterschiede in den horizontalen Änderungen dyna

misch passiver Größen, wie beispielsweise Salzgehalt, Temperatur und Nährstoff- oder Sauerstoff

konzentration. Es soll an dieser Stelle hervorgehoben werden, daß Gradienten dynamisch passiver

Skalare notwendig, aber für den Nachwels der Frontzonen isopyknischer Vorticity nicht hinrei

chend sind. Detaillierte Strukturanalysen von Frontzonen mittels der IPV erfordern sowohl Kennt

nisse über die isopyknische Verteilung der relativen Vorticity! als auch der Schichtdicke

benachbarter Dichteflächen bzw. im infinitesimalen Fall die Kenntnis über die vertikalen Dichte

gradienten. Die Schichtdicke, d.h. ihre Anomalien bezüglich des regionalen Mittels, ist Ausdruck

des lokalen Angebots potentieller Energie (Epot .) des Massenfeldes. Räumliche Unterschiede in

der potentiellen Energie verursachen Ausgleichströmungen. Die relative Vorticity resultiert

dabei aus der räumlichen Geschwindigkeitsverteilung, d.h. die räumlichen Unterschiede in Epot .

verdeutlichen die Größe des lokalen Angebots für die kinetische Energie des Stromfeldes.

Die Abb. 3.11. vermittelt ein Beispiel für die Größenordnung und die Vertikalverteilung der

relativen Vorticity ~ und der Dichte, ausgedrückt durch crS,T,p' entlang des in Abb. 3.4.

ausgewiesenen 2. Querschnittes. Anhand der Tiefenlage der einzelnen Dichteflächen ist die lokal

variierende Schichtdicke im Zusammenhang mit der relativen Vorticity ~ erkennbar.

Anhand der vertikalen Dichteverteilung und der aus dem berechneten Stromfeld abgeleiteten rela

tiven Vorticity wird gezeigt, daß antizyklonal (curo sole) umströmte Gebiete eine extreme Tiefen

lage der Isopyknen aufweisen und die Dichteflächen in zyklonal (contra solem) umströmten Gebie

ten eine relativ flache Tiefenlage einnehmen.

Die Korrelation zwischen der Tiefenlage z der Isopykne crS,T,p = 26,2 und der relativen Vorti

city 1 entlang des 2. Querschnittes veranschaulicht den erwarteten_Sachverhalt (Abb. 3.12.). Die

Dichteflächen sind 60 deformiert, daß sie einer Hügellandschaft gleichen. In Gebieten, in denen

das Stromfeld eine positive relative Vorticity (contra solem) aufweist, wölben sich die Isopyk
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Abb. 3.13. Korrelation zwischen der Schichtdicke z (m) zwischen jeweils zwei Dichteflächen

crS,T,p mit der Dichtedifferenz e* = 2'10- 1 kgm- 3 und der relativen Vorticity ~ (10 5s-1)

entlang des 2. Querschnittes (siehe Abb. 3.4. und 3.11.)
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nen auf und in Gebieten, in denen 1 < 0 (cum sole) senken sie sich ab. An diese Isopyk

nenreaktion sind bestimmte vertikale Stabilitätsbedingungen der Schichtung geknüpft. Die Stabi

lität kann durch die Ermittlung der Schichtdicken zwischen zwei Isopyknen abgeschätzt werden.

Das Beispiel in Abb. 3.11. belegt, daß im oberflächennäheren Bereich die statische Stabilität in

antizyklonal umströmten Gebieten schwächer ist als in zyklonal umströmten. In Gebieten mit ! <

o (cum sole) nimmt die statische Stabilität mit zunehmender Dichte zu, während in Gebieten mit

1 > 0 (contra solem) eine vertikale Abnahme der statischen Stabilität zu verzeichnen ist (Abb.

3.13. ).

Man erkennt, wie in Niveaus mit g~ößer werdender Dichte die Stabilität im zyklonalen Regime

abnimmt, während sie sich im antizyklonalen Gebiet entgegengesetzt verhält. Derartige Reaktionen

sind prinzipieller Natur.
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3.4.1.2. Diskussion

Auf ungefähr 51 0 N und 350 W wurden mit Hilfe einer Schleppsonde die ozeanographischen Struktu

ren einer mesoskalen Front im Gebiet der nordatlantischen Polarfront aufgenommen. 'Anhand der

gesammelten Daten belegte FISCHER (1987) die oben gemachten Aussagen für den offenen Atlantik.

Unter Vorgabe einer Dichteverteilung, die mit einem prognostischen isopyknischen Frontogenesemo

delI ermittelt wurde, untersuchte ONKEN (1986) mit einem prognostischen Mäandermodell hydrodyna

mische Instabilitäten von Fronten. Seine Ergebnisse führten zu ähnlichen mäandrierenden Fronten

strömungen, wie sie FISCHER (1987) im offenen Atlantik nachweisen konnte. Während es sich in

diesen genannten Arbeiten um die Untersuchungen zur Struktur einer mäandrierenden Front mit

strahlstromartiger Strömungscharakteristik handelt, findet man an der südöstlichen Frontzone des

nordatlantischen Wirbels cum sole offensichtlich keine mäandrierende Strombänder mit Strahl

stromcharakter. Aus dem Vergleich mit Abb. 3.6. geht hervor,daß die Strömungsgeschwindigkeiten

relativ gering sind.Auffallend sind zwei wirbelähnliche zyklon~le Strömungsverläufe im Nordteil

Untersuchungsgebietes. Stellt man sich zwei gegenläufige, 'um, 1800 phasenverschobene mäan

Strombänder vor, entspricht der visuelle Eindruck eines solchen Stromsystems dem Bild
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zweier gleichsinnig rotierender Wirbel. Aufgrund dieses Umstandes wurde eine detaillierte Ana

lyse des Wirbelsystems im Nordteil des Untersuchungsgebietes durchgeführt. Die Abb. 3.14. dient

der Veranschaulichung nachfolgend diskutierter Ergebnisse.

Charakteristisch für diese Region ist, daß innerhalb zweier Bereiche mit zyklonalem Drehsinn,

d.h. mit positiver relativer Vorticity, ein kleines Gebiet mit antizyklonaler IPV eingeschlossen

wird. Das bedeutet, daß dort eine negative relative Vorticity des Stromfeldes vorlag. Bei dieser

Wirbelanordnung wechselt die relative Vorticity in Querrichtung zweimal das Vorzeichen. Entlang

der Linien! = 0 sind die Zentren der stärksten Vertikalbewegung anzutreffen. Die Symmetrie in

bezug auf Lage und Richtung der Vertikalgeschwindigkeit geht mit dem oben vorgestellten Konzept

der Stromfeldkonfiguration konform. Aus den Rechenergebnissen wurde die ageostrophische Strom

komponente ermittelt, die sich aus der Differenz der Ergebnisse des nichtlinearen Modells und

des geostrophischen Stromes ergibt.

Die ageostropischen Strömungen sind im allgemeinen so gerichtet, daß sie senkrecht zu den

Isolinien der relativen Vorticity verlaufen. Sie sind in Abb 3.14. als dünne Pfeile einge

zeichnet. Die erhaltenen Ergebnisse lassen aber keine ausgezeichnete Richtung in bezug auf das

Vorzeichen der relativen Vorticity erkennen.

Abb. 3.14. Diagnostizierte Strömungsstruktur (volle Pfeile), der rechnerisch ermittelte

ageostrophischeAnteil (offene Pfeile), die daraus resultierenden Gebiete mit antizyklonaler

relativer Vorticity (gebrochene Linien) und zyklonaler relativer Vorticity (geschlossene

Linien). Die starke Linie repräsentiert die Orte, an denen die relative Vorticity Null ist.

Weiterhin sind die Gebiete mit den größten Beträgen der Vertikalgeschwindigkeit eingetragen

(punktiert - nach unten, schraffiert - nach oben)

Die in Abb. 3.12. bis 3.14. graphisch dargestellten Ergebnisse sind konsistent. Die Lage der

stärksten Änderungen der relativen Vorticity sind dort zu finden, wo die Stromlinienkrümmung

'wechselt. Das trifft zu, wenn das "Stromband .. von zyklonal auf antizyklonal und umgekehrt

wechselt. Wie im Abschnitt 1.2. ausgeführt wurde, ist das System bestrebt, innerhalb einer

Schicht die IPV in erster Näherung zu erhalten. Das führt entlang des Stromlinienverlaufs zum

Strecken und Stauchen der Schichtdicke. Dieser Prozeß muß zwangsläufig an den Stellen Maximal

werte aufweisen, wo die maximalen Drängungen der Isolinien der relativen Vorticity auftreten,

d.h., wo der übergang von zyklonaler in zntizyklonale (bzw. umgekehrt) Krümmung erfolgt. Eine

Streckung tritt ein, wenn eine Wassersäule von einem Gebiet antizyklonaler Strömungsrichtung in

ein zyklonal umströmtes Gebiet übergeht bzw. eine Stauchung der W~6sersäule im umgekehrten Fall.

Das Strecken und Stauchen einer Wassersäule ist aber an eine Vertikal~ewegung gebunden. Somit

sind sowohl die Lokalisation als auch die Spezifikation im Auf- und Abtrieb der rechnerisch
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Abb. 3.15. Stromlinien und Isoplethen von Ra = 1ff an der Meeresoberfläche sowie Vertikal
geschwindigkeit auf der Druckfläche 2,5_105 Pa. Die ageostrophischen Strömungen (Pfeile)

sind hypothetisch (nach ONKEN (1986).
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ermit te Iten Gebiete· ···mit· maximaler· ··Vertikalgesehwindigkeit···zu······erklären~ Ein········Verg leich mit den

Temperatur- und Nährstoffverteilungen entlang des zweiten Meridionalschnittes {Abb. 3~5.}bestä

tigt die qualitative Bestimmung der Positionen der Auf- und Abtriebsregionen.

Die Zentren der maximalen Vertikalbewegung sind also nicht an die Positionen der Vorticityextre

ma geknüpft, sondern sie sind dort anzutreffen, wo es zu einer Drängung der Isolinien der

relativen Vorticity, verbunden mit einem Vorzeichenwechsel dieser Größe, kommt. Der Charakter

der Vertikalbewegung, ob in Richtung Meeresoberfläche oder in tiefere Bereiche, wird durch die

Folge des übergangs von einem Vorzeichen der relativen Vorticity zum anderen festgelegt. Die

hier anhand von Meßmaterialien dargelegten Zusammenhänge am Beispiel mesoskaler intermediärer

Wirbelgebilde im offenen Atlantik sind in guter qualitativer übereinstimmung mit den theoreti

schen Ergebnissen numerischer Modellösungen von ONKEN (1986). In Abb. 3.15. ist eine Momentauf

nahme (nach 15 Tagen Entwicklungszeit) des "Aufspulprozesses" der IPV dargestellt. Ausgehend von

einem zonalen parallelen Stromlinienverlauf und unter Vorgabe eines meridionalen IPV-Gradienten

entwickelt sich zunächst ein mäandrierender Strömungsverlauf. Durch Anwachsen der Nichtlineari

tät zerfällt das Stromband in eine "Wirbelstraße". Ein Vergleich der Abbildungen 3.14. und 3.15.

belegt die hohe übereinstimmung in den wesentlichsten Punkten des diagnostizierten bzw. simu

lierten Prozesses.
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Setzt man voraus, daß in guter Näherung die IPV-Erhaltung innerhalb einer Schicht gewährleistet

ist, wird das "Aufspulen der IPV" für den Fall 1 < 0 durch die Trägheitsfrequenz limitiert.

Unter dem "Aufspulen" der IPV wird der Prozeß verstanden, der durch Entzug kinetischer Energie

aus dem Stromfeld zu einer Deformation des Stromfeldes und einer Erhöhung der IPV fUhrt. Letz

tere koppelt wiederum als dynamisch aktive Größe auf das Stromfeld zurück.

Zyklonal umströmte Gebiete (1 0) sind keiner solchen Limitierung unterworfen. Der Krümmungs

radius der wirbelartigen Gebilde kann hier beliebig klein werden, ohne daß die Erhaltung der IPV

verletzt wird. Der minimale Krümmungsradiu6 eines antizyklonal umströmten Gebietes liegt nach

WOODS (1981) bei 4,3 km, wenn die Strömungsgeschwindigkeit einen Wert von ungefähr 0,3 ms- 1 und

der ROSSBY-Zahl Ro einen Wert von ungefähr Ro = 1ff % 0,3 aufwei,sen. Diese Zahlen sind als

Richtgrößen aufzufassen und werden in der untersuchten Region nicht erreicht. Die Krümmungsra-
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dien sind um ein bis zwei Größenordnungen höher. Daraus den Schlußabzuleiten, daßdlebeQbaQh-::

taten Strömungsstrukturen ein Entwicklungsstadium einer sich vollziehenden Frontogenese sind,

war naheliegend, doch kann er nicht als gesichert angesehen werden.

Eine weitaus größere Bedeutung für die gesamte Deckschichtdynamik und der daran gekoppelten

Prozesse besitzt die IPV in bezug auf die Struktur und Modifikation der oberflächennahen Schich

ten. Beispielsweise läßt Abb. 3.11. den Schluß zu, daß antizyklonal umströmte Gebiete infolge

ihrer relativ schwachen Schichtung günstigere Voraussetzungen für eine Vertiefung der Deck

schicht aufweisen alB Gebiete mit positiver relativer Vorticity. Aber gerade in den Zyklonen

sind die vertikalen Temperatur- und anderen Eigenschaftsgradienten besonders hoch, die in diesen

Gebieten zu einem erhöhten diapyknischen Energie- und Konzentrationsaustausch führen. Hinzu kom

men die relativ hohen horizontalen Gradienten der dynamisch passiven Skalare, die innerhalb und

unterhalb des Sprungschichtbereiches mit dem Vorzeichenwechsel der relativen Vorticity einherge

hen. Beispielsweise können die horizontalen Temperaturgradienten den potentiellen Energievorrat

regional modifizieren.

Wie bereits oben gesagt wurde, erlaubt die vorgenommene diagnostische Betrachtungsweise keine

zeitbezogene Einschätzung der beobachteten Situation. So kann nicht ermittelt werden, ob ein

Nährstoffeintrag in die euphote Schicht erfolgt. Ein derartiges Ereignis konnte durch die Beob

achtungsergebnisse nicht belegt werden, wie Abb. 3.5. verdeutlicht. Aber nur dieser Prozeß ist

Voraussetzung für eine Intensivierung der Bioproduktivität. OWEN (1981) führte aus, daß in

Fronten und lokalen Wirbeln mit ihren spezifischen Wassereigenschaften und ihrer eigenständigen

DynamIk unter anderem lokale Konzentrationen von Organismen, Entstehung neuer Gemeinschaften,

die Verfrachtung ausgewählter Artengemeinschaften, lokale Erhöhung der Produktion der Organismen

usw. nachgewiesen werden können. Die Raum- und Zeitskalen und ihre ökologischen Effekte hängen

einerseits von den physikalischen Skalen des wirbelgenerierenden Mechanismus ab. Andererseits

sind die biologischen Verteilungsmuster ebenso durch die Organismen und durch die ihnen eigenen



Fragen bezüglich dieser Problematik können aber mit dem vorliegenden Beobachtungsmaterial nicht

beantwortet werden. Die Ursache liegt in der fehlenden Vergleichsmöglichkeit mit biologischen

Untersuchungen.

3.4.2. Isopyknische Potentielle Vorticity

3.4.2.1. Ergebnisse

Unter Berücksichtigung der planetaren Vorticity f und der statischen Stabilität SQ/sz erfolgt

mit Hilfe der relatativen Vorticity 1 die Berechnung der IPV.lhre Verteilung auf den Isopyknen

weist im Nordteil des Untersuchungsgebietes eine höhere räumliche Variabilität als im SUden auf.

Das rechtfertigt nachträglich die Gebietsunterteilung in ein Nord- und SUdgebiet. Beispielsweise

verdeutlicht Abb. 3.15. diesen Sachverhalt auf der Dichtefläche ~S,T,p = 27,00. Durch den

direkten Vergleich der (IPV)~ mit der (IPVo)~ (Abb. 3.16. und Abb. 3.17.) werden die Gebiete

ausgewiesen, in denen die relative Vorticity gegenüber der planetaren zu vernachlässigen ist

oder nicht. Beide Darstellungen beschreiben regionale Anomalien bezüglich des räumlichen Mittel

wertes auf der betreffenden Dichtefläche.

3.4.2.2. Diskussion der Ergebnisse

Ein Vergleich der Strukturen und der Beträge der IPV~ und der IPVo~ weisen aus, daß im gesamten

Untersuchungsgebiet große übereinstimmung besteht. Das bedeutet, daß die Näherung der geostro-·

phisehen Balance mit Ro=s/f « 1 überall näherungsweise erfüllt ist. Diese Feststellung ist für

das speziell untersuchte Gebiet und für die diagnostizierte Situation um so bemerkenswerter, als

gerade im Nordteil die wirbelartigen Zentren mit relativ hohen Werten der IPV und den größeren

horizontalen Variationen genüber dem Südgebiet angetroffen werden (siehe Abb. 3.9.).

Ein visueller Vergleich des ageostrophischen Stromanteils anhand Abb. 3.6. verdeutlicht, daß die

größten Beträge dieser Größe im Südteil des Untersuchungsgebietes entlang der mittleren Längs

achse zu finden sind. Lediglich zwischen den beiden zyklonischen Wirbeln des Nordteils treten

Beträge des ageostrophischen Strömungsanteils von ungefähr 5 cms- 1 auf.

Durch die hohe geostrophische Anpassung von Strom- und Massenfeld in dem Gebiet der intermediä

ren Wirbel ist ausgewiesen, daß die diagnostizierten ozeanographischen Verhältnisse sich in

ausreichender übereinstimmung mit den Resultaten des numerischen Experiments von ONKEN (1986)

befinden. In seinem Mäandermodell wird die IPV als Erhaltungsgröße berücksichtigt. Das setzt

implizit voraus, daß gegenüber dem geostrophischen Beitrag zur Vorticityproduktion die anderen

Terme der Bewegungsgleichung nur vergleichbar geringe Anteile liefern, vergleiche Abschnitt

3.3.1.

Für d~e Erklärung der in Abb. 3.7. ausgewiesenen ageostrophischen Komponente können zwei unter

schiedliche Ursachen angenommen werden. Im wirbelreichen Nordteil des Untersuchungsgebietes

wird trotz der relativ hohen geostrophischen Anpassung zwischen Massen- und Stromfeld infolge

der IPV-Produktion ein ageostropischer Transport angeregt. Von ONKEN (1986) wurde dieser Tran

sport allerdings nur hypothetisch angegeben (siehe Abb. 3.15.). In der vorliegenden Arbeit

konnte gezeigt werden, daß der ageostropische Stromanteil näherungsweise senkrecht zu den Isoli

nien der relativen Vorticity gerichtet ist, wie es Abb. 3.14. ausweist.

Aufgrund zwei aufeinanderfolgender Expeditionen (Oktober 1982 und April 1983 ) kann ein Ver

gleich der Vertikalverteilung ozeanischer Parameter entlang ein~r gleichen Stationsfolge vorge

nommen werden. Es erweist sich, daß beispielsweise die Temperat'urverteilung zu beiden Beob

achtungs terminen große Ähnlichkeit aufweist, wie sie in Abb. 3.5. dargestellt ist. Es ist aber
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bemerkenswert,

der Tiefenlage der 150 C-Isotherme erheblich größer sind als im Nordabschnitt. Im Norden des

Schnittes sind die Deformationen der genannten Isotherme ortsfest, d.h. sie sind zumindest für

den Beobachtungszeitraum stationär.

Diese Beobachtungen scheinen im engen Zusammenhang mit den lokalen Ausdehnungen des Nordostpas

sats zu stehen. Die Lage der Nordgrenze dieses Windaystems "trennt" die oben charakterisierten

Teilabschnitte der untersuchten Schnitte. Es ist anzunehmen, daß die Nordgrenze des Nordostpas

sats eine Grenze für die dynamischen Prozesse im Untersuchungsprozeß darstellt. Inwieweit die

"Windkante" zur Abstrahlung von ROSSBY-Wellen ( FENNEL und LASS, 1988)in diesem Gebiet fUhrt,

bedarf weiterer Untersuchungen, die in diesem Rahmen nicht ausgeführt werden konnten.

Somit kann angenommen werden, daß die im Südteil des Untersuchungsgebietes vorgefundenen groß

räumigen Anregungen zu advektiven Prozessen ~ühren, die für die ausgewiesenen ageostrophischen

Stromanteil verantwortlich sind.

4. Zusammenfassende Schlußfolgerungen

Die Vorticityanalyse bietet methodisch die Möglichkeit, ausgewählte ozeanographische Erscheinun

gen zu erklären und daraus allgemeine Schlußfolgerungen abzuleiten. Das wurde anhand zweier

ozeanographischer Problemkreise nachgewiesen. Die jeweils unterschiedlichen Fragestellungen

wurden mit angepaßten Lösungsmethoden bearbeitet. Dabei handelt es sich um numerische Lösungs

verfahren, mit denen das Stromfeld berechnet wurde. Daraus konnte die Vorticityverteilung abge

leitet werden.

Im ersten Teil der Arbeit wurde der Einfluß der Bodentopographie auf die Stromfeldverteilungen

am Beispiel des Kanals von M09ambique untersucht. Die ozeanologischen Aktivitäten in dieser

Region konzentrieren sich auf allgemeine Zirkulations6chemata, chemische und physikalische

Wassermassenanlyse und fischereibiologische Aspekte. Neben den bereits genannten Veröffentli

chungen belegen dies beispielsweise die Arbeiten von BRYANTSEV u.a. (1979), GRüNDLINGH (1983,

1985), DE RUIJTER und BOUDRA (1985) bzw. BRINCA u.a. (1983) und DA SILVA (1984a, 1984b). Spe

zielle Untersuchungen zum Zusammenhang Bodentopographie ~ Stromfeld sind lediglich aus der

Region des Agulhasstromsystems bekannt (HOLLAND, 1984, LUTJEHARMS und VAN BALLEGOYEN, 1984).

Die in der Arbeit vorgenommenen Untersuchungen stützen sich auf die windgetriebenen Stromfeldbe

rechnungen. Sie resultieren aus der Anwendung eines Zwei-Schichten-Modells. Unter Vorgabe der

Kanalgeometrie und -topographie, deF Wasserstandsanomalien an den Kanalzugängen und der jahres

zeitlich gemittelten regionalen Windverhältnisse wurde aus den berechneten Stromfeldern die

Vorticity abgeschätzt. Das erfolgt methodisch durch Subtraktion der berechneten Geschwindig

keitsverteilungen unter Berücksichtigung der natürlichen Bodentopographie von denen unter Nicht

berücksichtigung der örtlichen Tiefenverhältnisse in den Modellrechnungen. Dadurch konnte der

bodentopographische Vorticityanteil des Stromfeldes separiert werden.

Anhand der Stromfeld-und Vorticityverteilungen wurde nachgewiesen, daß infolge der Vorticity

produktion im Schelfkantenbereich vor der ostafrikanischen Küste der polwärts setzende Strom

eine Drängung erfährt. Das führt zu einer Intensivierung des Stromes, der regional Strahlstrom

charakter annehmen kann, wie Beobachtungen belegen. Das erfolgt infolge der jahreszeitlich

variierenden anregenden Windfelder mehr oder weniger ausgeprägt, ist aber qualitativ das ganze

Jahr nachweisbar, wie die Vorticityverteilungen belegen. Am deutlichsten ist diese Erscheinung

im Südsommer zu registrieren.

Anhand der Verteilungen der relativen Vorticity konnte regional ausgewiesen werden, wo die

Bodentopographie im küstennahen Bereich einen kaltwasserauftriebsfördernden Einfluß auf das

Stromfeld ausübt bzw. wo sie einem solchen entgegenwirkt. Das -wurde mit biologischen Unter

suchungsgrößen verglichen, deren Verteilungen 1977 vor der Küste der VR M09ambique aufgenommen
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wurden. Die gefundenenÜberetnsttmmungeninderRiehtungderbedentepegrai?h:i:schbed:ing~t€nlVerti~

kalbewegung konnten auch durch fischereib:i:ologische Untersuchungen aus diesem Gebiet belegt

werden. Anhand der Vort:i:cityverteilung wurde demonstriert, daß nördl:i:ch von etwa 160 Sund

südlich von 21 0 S selbst im küstennahen Bereich die Bodentopographie eine abwärts gerichtete

Vertikalbewegung induziert. Zwischen den genannten geographischen Breiten ist auf dem Schelf

eine auftriebsunterstützende Wirkung der Bodentopographie auf das Stromfeld zu verzeichnen.

Verallgemeinert man die an der ostafrikanischen Küste gewonnenen Ergebnisse, so wirkt die Boden

topographie entlang der Westküste Madagaskars im allgemeinen fördernd auf die Schmalbandigkeit

des Mogambiquestromes und damit günstig auf den Kaltw8sserauftrieb.

Eine Frage, die in den vorliegenden Untersuchungen unberücksichtigt blieb, ist die Bedeutung der

jahreszeitlichen Variationen der Ein~ und Ausstrombedingungen an den Kanalbegrenzungen im Norden

und im Süden. Wie bereits im Abschnitt 2. ausgeführt wurde, sind diese im wesentlichen an die

Intensitätsschwankungen und Meridionalverlagerungen des Südäquatorialstromes gekoppelt. Im Mo

dell kann diese Reaktion durch vorgebbare Geschwindigkeits- bzw. Wasserstandanomalieverteilungen

berücksichtigt werden. In den vorliegenden Untersuchungen wurden sie als zeitlich konstant

angenommen.

Zusammenfassend ergeben sich folgende Aussagen: Es wurde gezeigt, daß mit Hilfe eines relativ

einfachen linearen Gleichungssystems unter Berücksichtigung einfacher Approximationsgrade der

vertikalen Dichteverteilung generelle Strömungsstrukturen ermittelt werden können, die die

beobachteten Stromfeldbeobachtungen in erster Näherung widerspiegeln. Darüber hinaus wurde

gezeigt, wie der Einfluß einzelner Größen auf das Strömungsverhalten separiert werden kann.

Derartige Untersuchungen gestatten einerseits die Beantwortung regionaler Probleme, andererseits

tragen sie einen hohen Verallgemeinerungsgrad.

Im zweiten Teil der Arbei~ stellte das zu untersuchende Problem vollkommen andere Anforderungen

an den Lösungsalgorithmus. Es konnte gezeigt werden, wie aufgrund der ermittelten Vorticityver

teilungen Rückschlüsse auf bestimmte ozeanologische Situationen gezogen werden können. ONKEN

(1986) konnte in einem numerischen Frontogeneseexperiment zeigen, daß die vertikale Struktur der

IPV-Gradienten maßgeblich die dynamischen Prozesse in einer ozeanographischen Frontzone be

stimmt. Der theoretischen Erwartungshaltung folgend wurde versucht, die aufgezeigten Zusammen

hänge auch in der Natur nachzuweisen. Der Nachweis wurde für die Region der intermediären

Frontzone zwischen dem Nordatlantischen Zentralwasser im Norden und dem Südatlantischen Zentral

wasser im Süden in intermediären Tiefen nordwestlich der Kap Verden erbracht. Die Ergebnisse

wurden mit den Beobachtungen aus der Polarfrontzone verglichen. Dort trugen die Untersuchungen

vornehmlich beschreibenden Charakter (LE GROUPE TOURBILLON, 1983, HARVEY und GLYNN, 1985, MIT

TELSTAEDT, 1987). Mit Hilfe einer Schleppsonde, die während des Meßprozesses zwischen 0 und 75 m

vertikal alternierte, wurden von FISCHER (1987) die physikalisch-ozeanologischen Parameter und

teilweise die Oberflächenströmungen im Gebiet der Nordatlantischen Polarfront erfqßt. Anhand deß

Meßmaterials konnte er wesentliche Aussagen von ONKEN (1986) belegen. Sehr von Nachteil erwies

sich jedoch die Unkenntnis über die dreidimensionale Vorticityverteilung. Da keine "geschlosse

nen" Messungen der Strömungsgeschwindigkeiten vorlagen, konnte die relative Vorticity nicht

ermittelt werden.

In der vorliegenden Arbeit konnte gezeigt werden, daß ein dreidimensionales nichtlineares nume

risches Modell genutzt werden kann, um für die zu bearbeitende Problematik das Stromfeld und

damit die gesuchte Vorticity aus einem mesoskai vermessenen Massenfeld zu diagnostizieren. Der

ozeanologische Datensatz aus dem übergangsgebiet des Kanaren- und des Nordäquatorialstromes

nördlich der Kap Verden weist aUB, daß dort intermediäre Frontzonen der Zentralwassermassen

existieren.

Durch Berechnung der isopyknischen potentiellen Vorticity konnte die mittlere Vertikalverteilung

der horizontalen IPV-Gradienten in dem Untersuchungsgebiet nordwestlich der Kap Verden bestimmt

werden. Mit Hilfe anderer ozeanologischer Parameter wurden die Str,-ukturen der daran geknüpften

IPV-Front nachgewiesen, so wie sie ONKEN (1986) auswies.
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ZlH3ammen.

mit maximaler Auf- und Abwärtsbewegung fallen mit den Stellen der Drängung der

der relativen Vorticity entlang der Linien des Vorzeichen wechsels dieser GrößeIsolinien

In den folgenden Punkten konnten durch die Bearbeitung eines beobachteten Datensatzes mit einem

nichtlinearen Modell die Ergebnisse der Simulationsrechnungen des oben genannten Autors bestä

tigt werden.

- Zentren

Daraus
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- Die für einen erhöhten Nährstoffeintrag aus größeren Tiefen in die euphote Schicht notwen

dige aufwärts gerichtete Vertikalströmung ist an die Zonen des übergangs von zyklonal

(1 >0) zu antizyklonal (~<O) umströmten Gebieten gebunden; eine Abwärtsbewegung erfolgt

für den umgekehrten Fall.

Die Tiefenlage der Dichteflächen ist in zyklonalen Wirbelgebilden geringer als in Gebieten

mit antizyklonalem Drehsinn.

_. Diese Erscheinung ist im Vergleich zu antizyklonisch umströmten Gebieten in den zyklonisch

umströmten Gebieten an eine höhere statische Stabilität gebunden.

Die letzte Aussage hat für einen eventuellen Nährstoffeintrag in die lichtdurchflutete Oberflä

chenschicht eine große Bedeutung. Wenn die äußeren Bedingungen, beispielsweise gegeben durch das

Windfeld, in der Lage sind, die Sprungschichtzu erodieren, wird das vorrangig in den Gebieten

mit ~ < 0 infolge der geringeren stättschenStabilttät erfolgen.

Anhand des Beobachtungsmaterials aus dem Untersuchungsgebiet konnte mit Hilfe der numerischen

Untersuchungen gezeigt werden, daß

- an der nördlichen Grenze des Frontbereiches zwischen dem im Nordwesten anstehenden Nordat

lantisehen Zentralwasser und dem aus der Region von Kap Blanc herangeführten Südatlanti

schen Zentralwasser die geostrophische Balance in ausreichender Näherung erfüllt ist.

- in der sich südlich davon anschließenden Region können die Reibung und die Advektion zu

einer nicht zu vernachlässigenden ageostrophischen Komponente führen.

Die Folge davon ist ein "Auflaufen" intermediärer Einschlüsse auf die quasigeostrophischen

intermediären Wirbel. Durch die "Zufuhr" von SACW aus dem Schelfgebiet westlich Kap Blancs muß

der nordöstli9h der Kap Verden vorgefundene Frontbereich mit seinen intermediären Wirbeln für

den generellen Energie- und Wassereigenschaftsaustausch im Nordatlantik eine bedeutende Rolle

spielen. Die hier anzutreffenden anomal großen horizontalen thermischen Gradienten bzw. die der

Meerwasserinhaltsstoffe (Salz, Nährstoffe usw.) führen zu einem regional erhöhten Austausch von

Wärme, Salz, Nährstoffe und potentieller Vorticity. Dieser Prozeß ist irreversibel. Während der

Entstehung von Mäandern und Wirbeln finden intensive Vermischungsprozesse im Bereich mesoskaler

Fronten statt. Die im Rahmen dieser Arbeit vorgenommenen Untersuchungen zur Kinematik im Front

bereich der Südflanke des großräumigen Wirbels cum sole deuten auf die Bedeutung dieses Gebietes

für die großskaligen Austauschvorgänge in bezug auf die Gesamtzirkulation im Nordatlantik hin.

Methodisch konnte der Nachweis erbracht werden, daß das verwendete mathematische Kalkül in der

Lage ist, aus einem mesoskai vermessenen Massenfeld das dazugehörige dreidimensionale nichtline

are Stromfeld zu diagnostizieren. Dieses gestattet dann die Berechnung abgeleiteter Größen bzw.

die Aussagen zum Zustand gerade ablaufender Prozesse. Allerdings muß man einschränkend sagen,

daß mit der in dieser Arbeit herangezogenen diagnostischen Untersuchungsmethode lediglich eine

kinematische Analyse der vorgefundenen Verhältnisse möglich ist. Ein weiterer grundlegender

Ausbau des Kenntnisstandes bedarf der Untersuchungen der dynamischen Prozesse. Die Möglichkeit

dazu bieten prognostische Modellvarianten. Neben den Vorzügen der isopyknischen Betrachtungswei

se ist es vor allem eine günstigere vertikale Auflösung von Modellen mit quasivertikalen Koordi

naten. Beispielsweise kann die Dichte als eine solche Vertikalkoordinate in Betracht gezogen

werden.

Ausgehend vom dargelegten Wissensstand mögen die weiteren Untersuc~ungen den Fragen der Dynamik

im Deck- und Sprungschichtbereich gewidmet sein. Eine außerordentli6he Bedeutung ergibt sich in

diesem Zusammenhang aus der Beschaffenheit des Vertikalprofils der horizontalen IPV-Gradienten.



einer Front und ihr weiterer Entwicklungsablauf vorherbestimmt sind.

Die hier getroffenen Aussagen sind nicht nur auf die physikalischen Prozesse in derartigen

Frontbereichen beschränkt. Wie anhand von Beispielen aUB der Literatur gezeigt werden konnte,

spielen die Bereiche starker Wirbelaktivit.äten auch in bezug auf biologische ~"eldverteilungen

und Produktionsraten eine besondere Rolle. Damit rUcken derartige Regionen unter dem Gesichts

punkt fischereibiologischer Aspekte auch ökonomisch in den Vordergrund ozeanologischer Untersu

chungen im offenen Oaean.

Durch den Einschluß in mesoskalen Wirbeln können "eingefangene" Arten den unterschiedlichsten

Bedingungen und Einflüssen unterliegen. Die physikalischen Gegebenheiten und das Nährstoffange

bot können in derartigen Wirbeln dazu führen, daß Bakterien und Phytoplankton höhere Abundan

cen, ungewöhnliche Artenzusammensetzungen und veränderte Verteilungsmuster im Innern von Wirbeln

aufweisen als im umgebenden Wasser. Das zeigten LOCHTE und PFANNKUCHE (1987) anhand spezieller

Untersuchungen im Gebiet der Nordatlantischen Polarfront. Zu ähnlichen Aussagen gelangten BECK

MANN u.a. (1987) durch Analysen der Zooplanktonkonzentrationen aus dem selben Untersuchungsge

biet.

Es sei darauf verwiesen, daß neben den chemisch-biologischen auch physikalische Prozesse unmit

telbaren Einfluß auf die Gemeinschaftsentwicklung nehmen. So weisen LOCHTE und PFANNKUCHE (1987)

darauf hin, daß Austauschprozes~e zwischen den sich unterscheidenden Wassermassen der Wirbel und

der Umgebung zur Herausbildung eines "mittleren Typs" von Organismen führen, aber auch zum

Absterben anderer Arten führen kann. Advektive Prozesse können dazu führen, daß mit einem Wirbel

Fronten durchquert werden können. Das führt zu einer mittleren Permeabilität der Front in bezug

auf kleine Meeresorganismen, die sonst lediglich auf einer der Seiten einer Front anzutreffen

sind- (MITTELSTAEDT, 1987). Mit diesen kurzen Darlegungen sollte die biologische Bedeutung der in

der vorliegenden Arbeit diagnostizierten intermediären Frontzone unterstrichen werden. Dabei

gilt es stets zu beachten, daß die biologische Effektivität mesoskaler Wirbel durch die Reak

tionszeit der Planktonorganismen bestimmt ist (ANGEL und FASHAM, 1983).

Methodisch gibt es durchaus effektivere numerische Lösungsverfahren (beispielsweise SOR-Verfah-

ren, variable (zeitliche) Schrittweitensteuerung usw.) als die, die hier zur Anwendung kamen.

Man kann aber feststellen, daß mit den speziellen Problembearbeitungen die erstellten numeri

schen Lösungsalgorithmen ihre Arbeitsfähigkeit nachgewiesen haben. Obwohl gleichzeitig ihre

Grenzen offengelegt wurden, sind sie in der Lage, zur Lösungsfindung einer Reihe weiterer

offener Fragen dienlich zu sein. Numerische Lösungsverfahren und daraus abgeleitete Größen

bieten die Möglichkeit, mit wesentlich geringerem Material- und Kostenaufwand Aussagen zu tref

fen, als unmittelbare "Vor-Ort-Untersuchungen". Dabei ist es möglich, Teilaspekte zu separieren,

was aus Naturbeobachtungen mitunter nicht erfolgen kann. Die kurz genannten Vorteile können

beispielsweise zur unmittelbaren Beantwortung wirtschaftlicher Fragestellungen und zur Bearbei

tung von Themen der Grundlagenforschung herangezogen werden. Genannt seien beispielsweise Stu

dien zu Stromfeldverteilungen im Zusammenhang mit Transport- und Sedimentationsproblemen in

nationalen Gewässern (Müggelsee, Greifswalder Bodden, Darßer Boddenkette UBW.) und zur Strom

feldabschätzung für Sofortentscheidungen an Bord von Forschungsschiffen auf Randmeeren und

Ozeanen. Ohne eine vollständige Liste der zu bearbeitenden Probleme angeben zu wollen, sei

aufgrund der Bedeutung des Umweltschutzes auf die "Realisierungen" möglicher Havariesituationen

durch Schiffsunglück, Pipelinebruch usw. hingewiesen, die nur durch numerische Simulationsrech

nungen möglich sind.
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