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Zusammenfassung

In dieser Arbeit wird untersucht, inwieweit das für globale Fragestellungen

(0 (1000 km)) konzipierte GFDL-Zirkulationsmod~llgeeignet ist, mesoskalige Phänome­

ne (0(10 km)) in Randmeeren wie der Ostsee zu simulieren. Die Dynamik der Ostsee

ist vorwiegend vom Wind und Luftdruck (typische Zeitskala 3-5 Tage) angetrieben. Die

typische räumliche Skala der vorn Wind an den Küsten angeregten Prozesse wie Kelvin­

wellen, Küstenstrahlströme, Auftriebsgebiete usw. ist der Rossby-Radius (in der Ostsee

2-7 km). Untersucht wird, ob das numerische Modell in der Lage ist, diese Prozesse in ihrer

räumlichen und zeitlichen Entwicklung korrekt wiederzugeben. Der Einfluß verschiedener.
Modellparameter, wie zum Bei.spiel horizontaler Gitterpunktabstand oder Formulierung

von Austauschprozessen, auf die Modellergebnisse wird untersucht. Aufgrund der starken

Variabilität der vom Wind angeregten Prozesse ist der Vergleich der Modellergebnisse mit

Messungen nur bedingt möglich. Daher werden Modellresultate mit den Ergebnissen ana­

lytischer Berechnungen verglichen. Dadurch- kann gezeigt werden, daß die Formulierung

der Modellgleichungen und die Anordnung der Variablen auf dem 3-dimensionalen Modell­

gitter die charakteristischen Prozesse gut abbilden, wenn der horizontale Gitterpunktab­

stand weniger als 1/3 des ~lokalen Rossby-Radius betragt. In verschiedenen Modelläufen

werden durch geeignete Windfelder küstennahen Prozesse angeregt. Ihre Charakteristika

(wie räumliche Skala und Laufzeit von Wellen) entsprechen den Ergebnissen der ana­

lytischen Theorie. Ihre zeitliche ~und räumliche Entwicklung entspricht qualitativ den

vorliegenden Beobachtungen. Die Ergebnisse dieser Arbeit zeigen, daß das gewählte, für

globale Fragen konzipierte, 'Modell ein passendes Werkzeug für lokale Studien mesoskaliger

Prozesse ist.
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Summary

The GFDL-MOM, being designed for glqbal scale modelling (0(1000 km)), is tested for

its ability to simulate mesoscale phenomena (0 (10 km)) in shelf seas like the Baltic. The

dynamics of the Baltic are mainly forced, by wind and air pressure, typical time scales are

3-5 days. The typical spatial scale of wind forced processes like Kelvin waves, coastal jets,

coastal upwelling and so on is the 1st baroclinic Rossby radius (in the Baltic '2-7 km).

It will be examined if the numerical model is able to describe these processes with their

correctspatial and temporalbehavior. The influ~nce of different parametersof the model
"as for example horizontal gridpoint distance or the parameterisation of mixing processes

on the ,model results are examined. The high variabi~ty of the windinduced processes

makes it difficult to compare model results and measurements. Thats why model results

are compared with analytical calculations. It can be shown by this comparision that the

model gives a good description of the characteris"tic processes if the horizontal grid spacing

is less then 1/3 of the local 1st ~aroclinic Rossby~Radius. In different model runs coastal

processes are stimulated by suitable wind fields. Their characteristics (like spatial scale

and progression velocity) agree with the results from analy~~cal theory. Their temporal

and spacial evolution agree'with given measurements. The results of this article show that

the chosen, for global questions designed model, is an appropriate tool for local studies of

mesoscale processes.
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1 Einführung

1.1 Zu dieser Arbeit

Die Kombination von räumlicher und zeitlicher Erfassung verschiedener Phänomene ist in

Nebenrneeren wie der Ostsee von besonderer Bedeutung, da deren Dynamik hohen Fluk­

tuationen unterliegt (siehe ~apitel 1.2). Da kaum mittlere Strömungen existieren, sind

auch die für die Ostsee bedeutsamen Phänomene wie der Wasserrnassenaustausch mit der

Nordsee und die Bildung des Brackwassers Resultate der hohen Variabilität. Da alleine

mit Messungen diese Prozesse in ihrer räumlichen und zeitlichen Ausdehnung nicht zu

erfassen sind (siehe 1.2.3) und da analytische Th'eorien nur für stark vereinfachte Modell­

systeme durcitführbar sind, stellt die numerische M'odellierungder 'Meereszirkulation eine

wichtige'Aufgabeauf dem Gebiet der Randmeerforschung dar.

Hochauflösende Modelle ermöglichen die Beschreibung meso~kaliger dynamischer Prozesse.

Es stehen verschiedene Modelltypen, basierend auf den Primitiven Gleichungen und finiten

Differenzen, zur. Verfügung. Diese ~üssen dem jeweiligen Meeresgebiet angepaßt werden.

Die Modelle untersch~iden sich vorwiegend durch die Darstellung der vertikalen Koordi­

nate und durc~ die Gitterstruktur. Daraus ergeben sich für alle Modelltypen (z-, 0'-,

isopyknische Koordinaten) Vor- und Nachteile hinsichtlich der Simulationsfähigkeit (siehe

I{apitel 1.3.1), die für die 'Modellierung der Ostsee von Belang sind. Ein z-Koordinaten

Modell stellt eine "natürliche" Wahl dar, "da seine vertikale Diskretisierung entlang von

Geopotentialflächen erfolgt, woran sich auch die Dichteschichtung im Ozean wesentlich

orientiert. Das in dieser Hinsicht konkurrierende isopyknische Modell erfordert einen

erhöhten Rechenzeitaufwand. Die Modellierung der Ostsee erfolgte bisher vorwiegend

mit z-Koordinaten Modellen mit unterschiedlicher horizontaler Gitterstruktur (zum Bei­

spiel SIMONS 1976, KIELMANN 1981). Auf der Basis des GFDL-Modells (die in dieser

Arbeit verwendeten Abkürzungen werden in Anhang A erläutert) beruhen verschiedene

Untersuchungen in Kiel (LEHMANN 1992) und Warnemünde (SEIFERT 1994). Die Mo­

delle erzeugen eine Vielzahl mesoskaliger Strukturen. Das hocha,uflösende (horizontaler

Gitterpun,ktabstand 2 km, 25 Schichten) Warnemünder Modell (WOM) ermöglicht zum

Beispiel die Simulation beobachteter Auftriebsereignisse, die als Folge von Kelvinwellen

interpretiert werden können (FENNEL und SEIFERT 1995). Einige Autoren verwenden für

ihre Untersuchungen auch a-Koordinaten Modelle (siehe u. a. AMBJÖRN 1992).
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Diese Arbeit soll die Frage untersuchen, in ~ieweit das GFDL-Modell Prozesse, die für

die Zirkulation der Ostsee von Bedeutung sind, darstellen kann. Beziehungsweise, all­

gemeiner formuliert, ist das für den Welt'oze'an entwickelte Modell auch für ~and- und

Schelfmeere geeignet? In diesem Zusammenhang wird untersucht, ob frühere Erkenntnisse

über Nachteile der hier verwendeten B-Gitter Diskretisierung (MESINGER und ARAKAWA

1976) hinsichtlich der Dispersionseigenschaften von Wellen unter den Verhältnissen der

Ostsee zum Tragen kommen. Dieser eher an numerischen Problemen orientierte Fra-.. ..

genkomplex~ wird in dieser Arbeit durch eine verwandte Problematik ergänzt:

Es ist schwierig, die Ergebnisse numerischer Modellierung durch Beobachtungen zu

überprüfen. Dies gilt besonders für Prozesse mit hoher zeitlicher und räumlicher Vari­

abilität. Auf der einen Seite liefern' Beobachtungen in der Regel ein entweder zeitlich oder

räumlich nicht ausreifhend aufgelöstes Bild.. Auf der anderen Seite werden die Modeller­

gebnisse durch vereinfachende Beschreibungen physikalischer' Prozesse, wie beispielsweise

der Übertragung von Impuls und Wärme zwisch~n Atmosphäre und Ozean, und durch

numerische Effekte beeinflußt.

Eine Möglichkeit, diese Probleme der Numerik und der Verifizierbarkeit zu behandeln,

ist die Zuhilfenahme analytischer Theorien. "Die analytische Theorie untersucht im all­

gemeinen mit Hilfe vereinfachter' Gleichungen das Verhalten eines "Ozeans" mit stark

idealisierter Topographie. Um das Modellverhalten mit so gewonnen Ergebnissen ver­

gleichen zu können müssen auch Geometrie und äußerer Antrieb für das numerische Mo­

dell entsprechend vereinfacht werden, so daß eine nahezu lineares Verhalten ermöglicht

wird. Derartige Vergleiche erlauben die Bewertung numerischer Modellresultate. 4 Es

können Mechanismen klar separiert werden, die in realistischeren numerischen Model­

len (zum Beispiel in einem Ostseemodell mit hochaufgelöster Topographie und aus Mes­

sungen interpolierten Antriebsfeldern) wegen der erhöhten Komplexität nicht erkennbar

sind. In Parameter-Sensitivitätsstudien können zuverlässige Bereiche identifiziert werden.

So gewonnene Erkenntnisse können häufig aufrealistische Modelle übertragen werden, da

beide numerischen Modelle (idealisiert und realistisch) identische numerische Formulierun­

gen aufweisen. Eine Hierarchie von Modellen - analytisch ~ idealisiert numerisch ~ rea­

listisch numerisch -- kann also Informationen über die Vertrauenswürdigkeit numerischer

Modelle liefern.
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In dieser Arbeit liegt der Schwerpunkt der vergleichenden Untersuchung auf der Darstel­

lung küstennaher Anpassungsprozesse als Reaktion auf Änderungen des Windfeldes. Die

zum Vergleich herangezogene Theorie wird ausführlich in dem Buch von FENNEL und LASS

1989 dargestellt. Ergänzend liefert diese Arbeit die Lösung der linearisierten Boussinesq­

Gleichungen bei Berücksichtigung von Reibung (im Anhang B). Die Bedeutung der (ver­

tikalen) Reibung in numerischen Modellen wird in Kapitel 3 erläutert. Die analytische

Theorie zeigt, daß Kelvinwellen eine wesentliche Rolle in der mesoskaligen küstennahen

Dynamik spielen. Die Darstellung dieser Wellen im numerischen Modell, insbesondere ihre

küstennormale Ausdehnung und Fortpflanzungsgeschwindigkeit in Abhängigkeit von ver­

schiedenen Modellparametern, wird in Kapitel 4 untersucht. Dabei wird eine Modellkonfi­

guration genutzt, bei der die Kelvinwellen durch Wind über einem Teil des Modellbeckens

angeregt werden und sich im anderen Teil ungestört durch äußere Einflüsse ausbreiten

können. In dem folgenden Kapitel 5 wird die Wechselwirkung zwischen den Kelvinwellen

und den durch direkte Windeinwirkung entstehenden Auftriebsgebieten (beziehungsweise

Regionen, in denen sich die Deckschicht vertieft) behandelt. Ein Abschnitt dieses Kapitels

befaßt sich mit den Einflüssen von Küstenkonturen und Topographie auf das Verhalten

der Wellen. Die anschließenden Kapitel 6 und 7 liefern eine Abschätzung der Bedeutung

mesoskaliger Prozesse für die Vermischung von salzarmem Deckschichtwasser und salzrei­

chem Bodenwasser im Modell. Außerdem wird in Kapitel 6 die Auflösung von horizontalen

Dichteunterschieden (Salzgehaltsfront ) betrachtet. Im Kapitel 8 wird das Verhalten von

Trägheitswellen untersucht.

1.2 Zur Dynamik der Ostsee

Die Ostsee ist ein fast vollständig abgeschlossenes Randmeer, das nur über schmale Zugän­

ge - Beltsee, Kattegat undSkagerrak - Verbindung mit. der Nordsee und den Weltmeeren

hat. Sie besteht aus einer Vielzahl durch niedrige Schwellen voneinander getrennter Bek­

ken mit einer mittleren Tiefe von 55 m. Die Satteltiefen der Schwellen zum Kattegat

betragen maximal 26 m (im großen Belt, s. Abb. 1.1), der Übergang zur zentralen Ostsee

weist Satteltiefen von 7 m (Drogden Schwelle) beziehungsweise 18 m. (Darßer Schwelle)

auf. Die Schwellen bestimmen maßgeblich den Wasserhaushalt derOstsee (siehe MA­

GAARD und RHEINHEIMER 1974). Der Charakter eines humiden Nebenmeeres ergibt

sich aus dem Überschuß aus Süßwasserzufluß und Niederschlag gegenüber der Verdun­

stung. Daher existiert, neben einer saisonalen Temperatursprungschicht, typischerweise
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1.2.1 Küstenstrahlstrom und Kelvinwellen

o
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Abbildung 1.2: Skizze der Wassermassen und der mittleren Strömung zwischen Nord- und
Ostsee.

Ein Küstenstrahlstromkann durch küstenparallelen Wind angeregt werden. An der Ober'­

fläche entsteht in einem Streifen von der Breite des ersten baroklinen Rossby-Radius

eine Strömung. Der damit verknüpfte Ekmantransport senkrecht zur Küste führt je nach

Windrichtung zu Auftrieb oder Absinken von Wasser an der Küste.

eine permanente Salzgehaltssprungschicht. Der Überschuß an Süßwasser begründet einen

beckenweiten barotropen Druckgradienten, der einen Ausstrom von salzarmem Wasser

erzwingt (Abb. 1.2). Ein massiver bodennaher Einstrom von salzreichem Wasser über

die Schwellen erfolgt nur bei extremen Windlagen (MATTHÄUS und SCHINKE 1994). Der

oberflächennahe salzarme Ausstrom ist als permanentes Stromband im Kattegat vor der

schwedischen Westküste erkennbar. Er stellt als Baltischer Strom die einzige dauerhafte

Strömung dar, die durch die Dynan1ik der Ostsee bedingt ist. Alle anderen· Strömungen

sind mesoskaliger Natur und zeitlich hoch variabel. Sie werden hervorgerufen durch Wind

und Luftdruckschwankungen und äußern sich als Eddies, küstennahe Auftriebsgebiete und

Strahlströme mit Zeitskalen von einer Stunde bis zu einigen Tagen. Der die räumliche

Skala küstennaher Phänomene beschreibende ersten baroklinen Rossby-Radius beträgt

in der Ostsee etwa 2-7 km (FENNEL et al. 1991). Mesoskalige Prozesse spielen auch im

Übergangsgebiet an den Ostseeeingängen eine Rolle: Gemeinsam mit der vertikalen Ver­

mischung bestimmen sie die Eigenschaften der Wassermassen, die ausgetauscht werden.

Im folgenden werden einige der angesprochenen mesoskaligen Prozesse beschrieben. Dies

dient einem besseren Verständnis von Modellexperimenten späterer Kapitel, die sich mit

diesen Phänomenen befassen.
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Strahlströme können auch durch einen baroklinen Druckgradienten erzeugt werden, wie

er beispielsweise in der westlichen Ostsee durch den Wasserüberschuß der Ostsee existiert

(Abb. 1.2). Die durch den Druckgradienten auftretenden Strahlströme haben ihr Maxi­

mum in größerer Tiefe. Auch hier kommt es zu Auftrieb beziehungsweise absinkendem

Wasser. In diesem Beispiel wird durch den Druckgradient der winderzeugte Auftrieb im

Fall des Ostwindes verstärkt, bei Westwind hingegen abgeschwächt. Dieser Fall wird hier

nicht genauer untersucht.

Kelvinwellen gehören zur Kategorie der Randwellen. Auf der Nordhalbkugel breiten sich

Kelvinwellen mit der Küste zur Rechten aus. Ein sich parallel zur Küste bewegendes

Wasserteilehen wird durch die Corioliskraft nach rechts abgelenk~. Diese Bewegung des

Teilchens wird durch die Küste behindert. Dort staut sich das Wasser und ein horizontaler

Druckgradient baut sich auf. Eine Kelvinwelle ist also eine Schwerewelle, bei der senkrecht

zur Ausbreitungsrichtung ein Gleichgewicht zwischen Druckgradientkraft und Corioliskraft

besteht. Daher verringert sich auch die Amplitude der Welle mit zunehmendem Abstand

d K··t d t· 11 ·t · F kt (KüstenentfernunP;\ Paral-von er us e, un zwar exponen Ie ml eInem a 01' Rossby-Radlus ).

leI zur Küste breiten sich Kelvinwellen häufig wie eine "Sprungfunktion" aus. Dieses

stufenförmige Signal kann als spektrale Überlagerung sinusförmiger Wellen aufgefaßt wer­

den. Kelvinwellen können dort angeregt werden, wo es zu abrupten räumlichen Änderun­

gen in der küstenparallele Komponente des Windes kommt. Ein Beispiel für die Bedeutung

von Kelvinwellen in der Ostsee beschreiben FENNEL und SEIFERT 1995. An einem scharfen

Richtungswechsel in der Küstenlinie können Kelvinwellen angeregt werden. Diese stoppen

die Beschleunigung des windangeregten Küstenstrahlstroms. Zusätzlich führen die Wellen

das an ihrem Entstehungsort existierende Strömungssignal mit sich. Daher kann in einem

Gebiet in dem ursprünglich Auftrieb herrscht,trotz unveränderter Winde nach einiger Zeit

der Auftrieb aufhören. Nimmt der Wind mit der Zeit ab, kann es sogar zu Absinken von

Oberflächenwasser kommen, obwohl der Ekmantransport Auftrieb erzeugen würde.' Die

Autoren beschreiben das Auftreten eines solchen Ereignisses während einer Meßkampagne

in der Mecklenburger Bucht (WEKOS89). Im Modell werden Kelvinwellen in den Ecken

des Modellbeckens oder an einer "Windkante" angeregt.
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1.2.2 Trägheitsschwingungen und Trägheitswellen

Trägheitsschwingungen stehen in einem gewissen Zusammenhang mit Trägheitswellen.

Trägheitswellen sind dispersiv, d. h., sie haben variable Wellenlängen und Perioden (in

der Nähe von Tj). Trägheitswellen umfassen die gesamte Wassersäule und sind mit Ver­

tikalbewegungen verbunden. Ihre Vertikalstruktur ist im wesentlichen durch die vertikale

Dichteverteilung bestimmt.

Von Trägheitsschwingungen spricht man, wenn sich die Wasserteilchen in horizontaler

Ebene mit einer Rotationsperiode von einem halben Pendeltag (ca. 14 h in der Ostsee)

auf kreisförmigen Bahnen bewegen. Ihr Pfad wird durch ein Gleichgewicht zwischen Cori­

oliskraft und Zentripetalkraft bestimmt. Trägheitsschwingungen werden in der Natur

beispielsweise beim Durchgang einer meteorologischen Front ausgelöst, wenn der Wind

zunächst aus einer Richtung kommt und dann in die entgegengesetzte umschlägt. Die er­

ste Beobachtung von Trägheitsschwingungen wurde von Gustavson und Kullenberg 1936

in der Ostsee gemacht. Aus Strömungsmesserdaten aus 14 Metern Tiefe (oberhalb der

Pyknokline) erstellten sie ein progressives Vektordiagram. Darin erkennt man eine anti­

zyklonale Bewegung der Wasserteilchen, die von einer langsamen Drift von Westen nach

Norden überlagert ist. Die Abweichung der Rotationsperiode von der Trägheitsperiode

(Tj = 21r / f) beträgt nur etwa 1 %. Ob es sich bei ihren Beobachtungen tatsächlich um

Trägheitsschwingungen und nicht um Trägheitswellen handelt, läßt sich aus einer solchen

Darstellung allerdings nicht herleiten. Dazu sind zusätzliche Informationen erforderlich,

beispielsweise über Vertikalauslenkungen der Thermokline.

17.15.14.13.

30

40

50

60

70

BO

90

Abbildung 1.3: Zeitreihe der zonalen Strömungskomponente (. · · nach W, -- nach 0)
an einer Position im südlichen Gotlandbeckenzwischen 12. und 17. September 1977.
Strömungsmesser ab 30 m Tiefe (Thermokline)"in 10m Abständen' bis kurz über dem
Boden. Linienabstand5 cm/s. Abb.aus einer Arbeit von KRAUSS 1981 (dort Abb. 10a).
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Abbildung 1.4: Aufbau des MeBmastes auf der DarBer Schwelle.
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Abbildung 1.5: Lage der Stationen auf einer Terminfahrt vom 02.08.-13.08.1994, für die
die gemessene Salzgehaltsverteilung in Abb. 1.6 dargestellt ist.

Die Beobachtung von Trägheitswellen in der Ostsee wird unter anderem in KRAUSS 1981

dargestellt. Die Abb.1.3 zeigt eine Zeitreihe der von ihm gemessenen Vertikalverteilung

der zonalen Geschwindigkeitskomponente. Im Modell ist das Signal von Trägheitswel+en

aufgrund der Konfiguration des Modellbeckens und der Windanregung in größerer Entfer­

nung von der Küste besonders ausgeprägt.

1.2.3 Messungen und Beobachtungen

Zusätzlich werden lokal, durch Küstenpegel und verankerte Meßstationen, Daten über

lange Zeiträume hinweg erfaßt. Die Daten umfassen Windrichtung und -stärke, Tempera-

Die oben aufgeführten, in der Regel kurzlebigen, mesoskaligen Prozesse lassen sich kaum

flächendeckend erfassen. Erst in jüngerer Zeit bietet die Satellitenozeanographie die Mög­

lichkeit, zum Beispiel die oberflächennahe Temperatur (SST) oder die Ausbreitung von

Algenblüten großräumig in kurzen Zeitabständen zu erfassen.

Roden: ADep (ak. Doppler­
Profil-Strommesser. Option)

- 16-hlt-Hostrecbner
Multitaskingsystem

Abb.1.4

- 1<::>12 Multiplexer
RS232

(cll....HooI ..r~._..."KW ...
AI.; M.Ill.c1I,ik: S. KIU~.... W.k" K.·P. W~"". H. S«I.....
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tur, Salzgehalt und Strömung in verschiedenen Tiefen. Ein Beispiel für eine solche Station

ist der Meßmast auf der Darßer Schwelle (KRÜGER et al. 1995, Abb. 1.4).

Abbildung 1.6: Salzgehaltsverteilung während einer Terminfahrt (02.08.-13.08.1994) auf
einem Schnitt vom Fehmarnbelt nach Bornholm (s. Abb. 1.5). Das Konturintervall ist
1 psu für S>8 psu und 0.5 psu für S<8 psu.

co
ill

Arkana Becken

lX)

Lf)

Schwelle

Salzgehalt / PSU 2.8.94-13.8.94

lX)

N

Fehmarn

Belt

o-,-----+--------+---------+-----------------+-..,
5

10

15

20

25
E 30

"'- 35
(l)

ID 40
i-=

45

50

55

60

65 E)
70 --l.- ----------------L-..J

Diese Beobachtungen unterstreichen die Bedeutung der mesoskaligen Prozesse, die in

ihrem Zusammenwirken Wassermasseneigenschaften und Zirkulation der Ostsee bestiIll­

men. Ein Verständnis und eine Beschreibung des Gesamtzusammenhangs kann nur nlit

Hilfe hochauflösender numerischer ModelIierung erfolgen. Deshalb nlüssen die I'"Iodelle

verifiziert werden. Diese Arbeit leistet einen Anteil daran, indenl einzelne Prozesse luit

analytischen Theorien verglichen werden.

Ergänzend werden schiffsgebundene Kampagnen durchgeführt, die während einer relativ

kurzen Zeitspanne regional ein Meßnetz ermöglichen. Die Abbildungen 1.5 und 1.6 zeigen

hierfür ein Beispiel. Die Salzgehaltsverteilung entlang eines Schnitts durch Fehn1arnbelt.

Mecklenburger Bucht und Arkonabecken (zur Lage des Schnitts siehe Abb. 1.5) ist in

Abb. 1.6 dargestellt. Man erkennt deutlich, wie das über die Darßer Schvlelle strönlende

salzreiche Wasser sich am Boden des Arkonabeckens ausbreitet.
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1.3 Zur numerischen ModelIierung

1.3.1 Diskussion verschiedener Modelltypen

Die Zirkulationsmodelle, die in der Ostsee zur Anwendung kommen, basieren weitestge­

hend auf den Primitiven Gleichungen und sind mit finiten Differenzen in einem Kugelko­

ordinatensystem realisiert. Die Modelle unterscheiden sich durch ihre horizontale Gitter­

struktur und die vertikale Koordinate.

z-Koordinaten

isopyknische Koordinaten

I I I I
I I

I I, ,, I , ,
I I

(j-Koordinaten

gradlinige Koordinaten

Abbildung 1.7: Skizzen verschiedener Koordinatensysteme.

krummlinige

Koordinaten

Folgende vertikale Koordinaten (s. a. Abb. 1.7) werden häufig in numerischen Modellen

der ozeanischen Zirkulation verwendet:

z-Koordinaten; Die Modellschichten werden durch Geopotentialflächen voneinander

abgegrenzt ("level"-Modell). Ein Vorteil besteht in der Einfachheit und Übersicht­

lichkeitder Formulierung der Gleichungen. Ein Nachteil liegt in .der stufenförmigen

Darstellung der Topographie, die zu einem falschen Energiefluß von. den·· barotropen

zu den baroklinen Bewegungskomponenten führen kann und außerdem einen boden­

nahen Tracertransport erschwert (BECKMANN et al. 1996).

Die prominentesten Vertreter dieses Modelltyps sind die verschiedenen Versionen des
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GFDL-Modells (BRYAN 1969, SEMTNER 1974, Cox 1984, KILLWORTH et al. 1989

"free surface", PACANOWSI(Y et al. 1991 Modular Ocean Model).

er-Koordinaten; Eine mit der Wassertiefe normierte Aufteilung der Wassersäule.

Ihr Vorteil liegt in der besseren Beschreibung von bodennahen Strömungen oder

Materialtransporten über Schwellen und entlang von Hängen. Der Nachteil besteht

in einem systematischen Fehler in der Berechnung des Druckgradienten, der mit dem

topographischen Gradienten zunimmt.

Diese Form der vertikalen Koordinate wird zum Beispiel im SPEM (.s.pectral, frimi­

tive Equation Model; HEDSTRÖM 1990, HAIDVOGEL et al. 1991) oder im POM

(I?rinceton Ocean Model; BLUMBERG undMELLoR 1978, MELLOR 1993) verwendet.

- isopyknische Koordinaten, bei denen die Schichtgrenze von Flächen gleicher poten­

tieller Dichte gebildet werden. Ihr Hauptnachteil besteht in dem verhältnismäßig

großen Rechenaufwand, der sich durch die ständige Neuberechnung der veränderli­

chen Lage der Isopyknen ergibt.

Ein Beispiel für diesen Modelltyp ist das MICOM (Miami Isopycnal COordinate

Model; BLECK und BOUDRA 1986, BLECK et al. 1992).

Krummlinige, den Küstenverlauf folgende, horizontale Koordinaten stehen im POM und

im SPEM zur Verfügung. Die numerische Realisierung der hier beschriebenen Modelltypen

wird entweder auf dem B-Gitter (z. B. GFDL-Modell) oder dem C-Gitter (z. B. POM)

durchgeführt (siehe Abb. 1.8, MESINGER und ARAKAWA 1976). Alle Modelle, die hier als

Beispiel aufgeführt sind, sind frei verfügbar und weit verbreitet.

Das in dieser Arbeit verwendete GFDL-Modell wurde ursprünglich für globale Fragestel­

lungen konzipiert. Es ist auf dem B-Gitter realisiert, da auf diesem bei großen Git­

terpunktabständen die Ausbreitung langer Schwerewellen besser simuliert werden kann

(MESINGER und ARAKAWA 1976, WAJSOWICZ 1986).

1.3.2 Einfluß der Anordung der Variablen in der horizontalen Ebene

Bei MES!NGER und ARAKAWA 1976 werden verschiedene Gittertypen für die Berech­

nung finiter Differenzen zusammengefaßt und die Eigenschaften dieser Gitter bezüglich

der Darstellung von Phasengeschwindigkeit und Frequenz von Schwere.wellen untersucht.

Die Untersuchungen umfassen die Ausbreitung von ein- und zweidimensionalen Wellen für
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insgesamt fünf verschiedene Gittertypen. Sie zeigen, daß akzeptable Ergebnisse nur' für

zwei der untersuchten Gitter, das B-Gitter und das C-Gitter (s. Abb. 1.8), zu erwarten

sind. Ist die Auflösung (Abstand zwischen zwei Gitterpunkten) gegenüber dem Rossby~

Radius (Fortpflanzungsgeschwindigkeit) hoch so liefert ein Modell mit C-Gitter bessere
Corlohsparameter . '

Ergebnisse. Bei einem schlechten Verhältnis von Auflösung zu Rossby-Radius verhalten

sich die Wellen im B-Gitter bes~er. Der Grund hierfür liegt darin, daß die Charakteri­

stika der Wellen im B-Gitter relativ unabhängig von der Auflösung sind, während sie ,sich

im C-Gitter in Abhängigkeit von der Auflösung ändern (WAJSOWICZ 1986, ihre Abb. 1).

Somit stellt sich die Frage, ob das in dieser Arbeit verwendete GFDL-Modell (MOM),

das ursprünglich für globale Fragestellungen (also schlechte Auflösung) konzipiert wurde

(B-Gitter), für die Untersuchung kleinskaliger Prozesse in Randmeeren geeignet ist. In

diesem Bereich spielt die Anpassung der Strömung an wechselnde Windverhältnisse eine

große Rolle. Ein stabiler Endzustand, wie bei der Modellierung großskaliger Zirkulations­

muster, wird nicht angestrebt. Die Anpassung an den Wind erfolgt, wie es auch in der

Anfangsphase großskaliger Modelle zu beobachten ist, durch Trägheitsschwingungen und

die Ausbreitung von Kelvinwellen entlang der Küsten. Daher ist die Modifikation dieser

Wellen durch die Behandlung im numerischen Modell ein gutes Maß für die Eignung des

Modells zur Beschreibung der oben genannten Prozesse.

Eine ausführliche Untersuchung der Eigenschaften von Kelvinwellen führt WAJSOWICZ

(verschiedene Artikel mit und ohne Koautoren 1983, 1986) durch. Teilweise findet man in

diesen Arbeiten auch einen Vergleich mit den Ergebnissen dreidimensionaler numerischer

B-Gitter C-Gitter

Abbildung 1.8: Verteilung der Variablen auf dem horizontalen Gitter für zwei der in
der Arbeit von MESINGER undARAKAwA untersuchten Gittertypen. (u,v horizontale
Geschwindigkeitskomponenten; hz.B. Tracer.)
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Modelle. Im Vergleich mit analytischen Lösungen wird dabei der Einfluß verschiedener

Parameter bei der Verwendung von B-Gitter und C-Gitter Modellen betrachtet (siehe für

die folgende Ausführungen und den Vergleich mit Kapitel 4 besonders HSIEH et al. 1983).

Die Parameter sind

~, welches das Verhältnis des Gitterpunktabstands in küstennormaler Richtung zum

Rossby-Radius beschreibt.

f, das den Einfluß der horizontalen Viskosität in küstennormaler Richtung beschreibt.

(f = Aj'JllJ: · t, 1= ~1r • Rn dimensionslose Wellenzahl)
n n

a, in dem die Effekte der in küstenparalleler Richtung wirkenden horizontalen Visko­

sität und der vertikalen Viskosität zusammengefaßt werden. (a = A~!f2 0 t +1'k! oZ)

Die Ergebnisse der Untersuchung bezüglich der Phasengeschwindigkeit sollen im folgen­

den kurz zusammengefaßt werden. Sie ermöglichen eine Einordnung der im Kapitel 4

beschriebenen Modellergebnisse.

Die Autoren stellen fest, daß ein hochauflösendes B-Gitter Modell mit geringer Viskosität

bei Verwendung einer "no slip" Randbedingung (wie sie im GFDL-Modell gegeben ist)

eine realistischere Darstellung von Kelvinwellen liefert als bei Verwendung einer "free slip"

, Randbedingung. Bei schlechter Auflösung gilt in summa:

Für die küstenparallele Struktur der Kelvinwellen sind die Verformungen im B-Gitter

stärker als im C-Gitter. Die küstennormale Struktur wird hingegen im B-Gitter besser

:vviedergegeben. Im C-Gitter treten in dieser starke Oszillationen auf. Bei guter Auflösung

verringern sich die durch die unterschiedlichen Gittertypen und Randbedingungen her­

vorgerufenen Abweichungen der Modellantworten von der wahren Lösung (vergleiche

Abb. 1.9).

In den in. dieser Arbeit untersuchten Modelläufen· beträgt· die horizontale Auflösung

~ 2000m, der erste barokline Rossby Radius ~ 7500m, der dritte ~ 1700m. Das heißt,~

ist 1 oder weniger, also in einem Bereich, in dem bei Vorhandensein lateraler Viskosität

die Unterschiede zwischen den Gittertypen klein sind (Abb. 1.9).
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Abb.1.10
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Free-slip (t...O)
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Abb.1.9

Abbildung 1.9: Entwicklung der PlIasengeschwindigkeit in Abllä.ngigkeit von ß. -- C1
­

, -- B-Gitter. Dargestellt sind die Grenzfälle f ---+ 0 bei un tersclliedlicllen lateralen
Randbe~ingungen und der reibungsfreie Fall; a :=; O. Die Abb. ist der Arbeit VOll HSIEH

et a1. 1983 entnommen (dort Abb. 4).

Abbildung 1.10: Re(c) (PlIasengeschwindigkeit) als ~Funktion VOll ß fiir verschiedene
Werte von a; f = o. -- C-, -- B-Gitter. Abbildung aus I-ISIEH et al. 1983 (dort
Abb. 5).

Abbildung 1.9 zeigt, daß im reibungsfreien Fall (inviscid) die Phasengeschwindigkeit von

I<:elvinwellen bei abnehmender Auflösung (anwachsendes Ll) stark zuniInrnt.

~-------.-.::-;::-:-- -- - - - - - - - - - - - - --
C-grid

2

Bei Modellen mit Dämpfung (a::> 0, f = 0) kann man zwei Itegimes unterscheiden, wie

Abbildung 1.10 zeigt. Bei guter Auflösung (6. ;S 1) ist die Phasengeschwindigkeit un­

abhängig von ß, sie wird kleiner, wenn a größer wird. Bei schlechter Auflösung (ß ::> 1)

ist die Phasengeschwindigkeit unabhängig von a, sie nähert sich mit größer werdendeIn ß

rasch der Lösung für den reibungsfreien Fall an (vergl. Abb. 1.9 und 1.10).

16

Über den Einfluß der von HSIEH et al. 1983 definierten Paralneter Ll, f und O~ auf die

Phasengeschwindigkeit von Kelvinwellen bei Verwendung eines Arakawa D-Gitters lassen

sich folgende Feststellungen treffen:

3

2

O-+---~--+---4--~f-------+--~

c
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Wenn man den Einfluß der küstennormalen Viskosität bei Verwendung der "no slip"

Randbedingung betrachtet (E > 0, a = 0), so findet man auch in diesem Fall zwei Regimes

(ohne Abbildung). In dem Bereich, in dem E~ a 2 ist, ist die Phasengeschwindigkeit un­

abhängig von der Auflösung. Sie ist in diesem Bereich umso kleiner, je größer Eist.

Außerhalb des Bereichs, in dem E~ a 2 ist, konvergieren die Kurven der Phasengeschwin­

digkeit bei unterschiedlichem E. Die Phasengeschwindigkeit ist dann unabhängig von E

und nimmt mit zunehmendem a ab (vergleiche Abb. 1.9, wo die Kurve für den Fall "no

slip", E ---+ 0 aufgetragen ist. Bezüglich des kombinierten Einflusses von küstennormaler

Viskosität (E) und Dämpfung (a) kann man festhalten, daß der Einfluß von a nur dann

eine signifikante Rolle spielt, wenn E ~ a ist (HSIEH et al. 1983). In den in dieser Ar­

beit untersuchten Modelläufen ist das, wie Kapitel 4 zeigt, teilweise (insbesonders in den

Modellen mit, relativ hohen, konstanten vertikalen Austauschkoeffizienten) der Fall.
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2 Das numerische Modell

Zur numerischen Modellierung wird in dieser Arbeit das MOM (Modular Ocean Model)

verwendet. Es handelt sich hierbei um eine Weiterentwicklung des sogenannten GFDL­

Modells (auch Princeton Modell), das zum ersten Mal 1969 von BRYAN beschrieben wurde.

Dieses Modell beruht auf den Primitiven Gleichungen. Die Variablen sind auf einem

Arakawa B-Gitter (MESINGER und ARAKAWA 1976, Abb. 1.8) angeordnet. Die Navier­

Stokes-Gleichungen werden für die Modellrechnungunter anderem durch folgende 'Ap­

proximationen vereinfacht:

1. Die Boussinesq Approximation, durch die die Dichte in den horizontalen Bewegungs­

gleichungen dort durch eine mittlere Dichte Po ersetzt wird, wo Po mit horizontalen

Dichteunterschieden (p') verglichen wird (p = Po (1 + :~), im Meer gilt .typischer­

weise :~ = 0(10-3 ) ~ 1 '"'-'+ p ~ Po).

2. Die hydrostatische Approximation, durch die sich die vertikale Bewegungsgleichung

auf ein Gleichgewicht zwischen vertikalem Druckgradient und Schwerebeschleuni­

gung reduziert.

3. Die Hypothese von der "turbulent viscosity", d. h. Prozesse mit Skalen die kleiner

sjnd als die Entfernung zwischen zwei benachbarten Gitterpunkten werden als Ver­

mischungsprozeß parameterisiert. Dies wird durch eine Parameterisierung der Rey­

nolds-Schubspannung durch turbulente Diffusionskoeffizienten erreicht. Damit wird

das "Schließungsproblem" auf der untersten Ebene gelöst (jede weitere Ableitung der

Reynolds Schubspannungsterme führt auf Gleichungen mit Termen immer höherer

Ordnung).

Vereinfachungen und Approximationen zur Anpassung des Gleichungssystems an spezi­

fische Fragestellungen werden unter anderem bei MÜLLER und WILLEBRANDT 1989 be­

schrieben. Die Autoren unterscheiden verschiedene Klassen der Bewegung, wobei je nach­

dem, wie das betrachtete Problem diesen zuzuordnen ist, unterschiedliche Vereinfachungen

des kompletten Gleichungssystems sinnvoll sind. Eine Unterteilung der ozeanischen Bewe­

gungen in großskalige (solche, bei denen die horizontale Längenskala größer als die lokale

Wassertiefe ist) und kleinskalige (bei denen dies nicht der Fall ist) Bewegungen führt auf

die, hier verwendeten, "Flachwasser-Gleichungen" für großskalige Bewegungen.
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Das 110dell nutzt die Bewegungsgleichungen in geographischen Kugelkoordinaten. Mit

m = sec cP , n = sin cP ,

I
(). A.. a dA= 2~GSln'f/ ,u =~­

m dt

dcP
v=a-

dt

,vobei cP - Länge, A - Breite und a - Erdradius,

lauten die Gleichungen

ou u
- +f(u) - Iv - mnu-ot a

~

_ m 2. ßp +F(u)
a Po oA (1)

F (u) = ß2 u 1 ( 282u O( 1 OU) ( 2 2) 2ov )
Avmßz2 +a2Ahm m ß>..2+ m ß4Y mß4Y. +, l-m n u-2nm ß>...1

" '_ - v '" ,'" _ ,tI .'" ',' "', v

V'h J-L

(2)

(3)oTr ( )-- + f(Tr) = F Trot

ov· ~
~ + f( v) + lu + mnu­
vt a

(Tr) __1 o2Tr _1 { 1 für Ap" < 0
F - ~AvTr oz2 + a2AhTrV'Tr mit b = 8Z

u 0 f·· op" 0ur 8Z >

Hierbei stehen F(J-L) für turbulente Effekte

(*: "metrischen Terme", sie entstehen durch die Transformation der kartesischen I<:oordi­

naten auf sphärische Koordinaten). f ist ein advektiver Operator, definiert als

f(fl) = ![!- e~u:) + 8~;}) + 8~:} (fl= U,v, Tr).

Die Erhaltungsgleichung für einen beliebigen Tracer (Tr, zum Beispiel Temperatur oder

Dabei steht

für die Diffusivität (die potentielle Dichte pli ist die Dichte eines Wasserpakets wenn es

adiabatisch an die Oberfläche gebracht wird). Für die turbulente Vermischung (Av, Ah)

werden unterschiedliche horizontale und vertikale Koeffizienten für Impuls und Tracer be­

nutzt. An statisch instabilen Punkten wird eine augenblickliche vertikale Homogenisierung

vorgenommen. Es gibt aber auch Ansätze, die Konvektion durch erhöhten vertikalen Aus­

tausch und schichtweise Vermischung nachzubilden.
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Die Randbedingungen sind die Folgenden:

(4)

(5)

(6)p=p(8,S,z)

f(l) = 0 ,

P =Ps +10

9pdz

5. Bodenreibung

P A(u,v) 8(u,v) - T(X,4» ((X 4» 1- 1() 2 5 10 3)o v 8z - b Tb' = CDb· Vh · U, V ; CDb = · · . - ·

2. Antrieb durch Windschubspannung an der Oberfläche

PoAtu,v) 8~;v) = 1"{>',1»

(T = CD·Pa·UaIUal; CD = 1.3.10-3 ; Pa = 1.22.10-3
c-&3, Ua-vVindgeschwindigkeit).

4. Kein Fluß von Tracern durch geschlossene Ränder (d. h. Tr..L = 0). Dies schließt

Temperatur und Salzgehalt ein.

3. Die "no slip" Bedingung an seitlichen Berandungen (u = v = 0).

6. Für dieVertikalgeschwindigkeit am Boden gilt w = -r;:u~lf - *v~~ .

1. Die "rigid lid" Approximation, durch die Oberflächenschwerewellen, die den mögli­

chen Zeitschritt einschränken, ausgeschlossen werden (w = 0 an der Oberfläche).

Der Druck P ist durch die hydrostatische Beziehung gegeben

mit Ps als Druck bei z = o. Unter der Voraussetzung von Massenerhaltung reduziert sich

die Kontinuitätsgleichung durch die Annahme von Inkompressibilität auf

Für die Berechnung der Zustandsgleichung

\vird die von der UNESCO 1981 vorgeschlagene Formulierung, angepaßt an die Verhältnisse

der Ostsee, verwandt.

Für weitergehende Details und eine nähere Beschreibung de~ Modellkonzepts wird auf

BRYAN 1969 und Cox 1984 sowie die Beschreibung desMOM vonPACANOWSKY et

al. 1991 verweisen. Zu den verschiedenen Möglichkeiten Variablen zur Berechnung der

Bewegungsgleichung auf einem Gitter anzuordnen siehe MESINGER und ARAKAWA 1976.
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2.1 Die Modellkonfiguration .

Die folgende Beschreibung des "Versuchsaufbaus" gilt im wesentlichen für alle zu·den Un­

tersuchungen herangezogeI;len Modelläufe, Abweichungen werden in den einzelnen Kapiteln

jeweils an Ort und Stelle erklärt. Ziel der Versuche ist es, die Leistungsfähigkeit des Mo­

dells, das ursprünglich als globales Modell konzipiert war, im hochauflösenden Bereich zu

untersuchen und damit die auf dem GFDL-Code basierenden Ostseemodelle zu überprüfen

beziehungsweise zur Interpr~tationder von diesen gelieferten Ergebnisse beizutragen. Um

dies zu erreichen wird das Modell wie folgend konfiguriert:

Das Modellgebiet besteht aus einem an allen Seiten geschlossenen Kasten, 80 X 40 Git­

terpunkte horizontal und 16 Schichten vertikal, mit einem ebenen Boden. Die Auflösung

beträgt 2' in zonaler Richtung und l' in meridionaler Richtung. Das Modellgebiet ist um

54°14' Nord 11°34' Ost zentriert. Dies entspricht einem Gitterpunktabstand von etwa

2 km in zonaler und meridionaler Richtung. Die Gesamtausdehnung des Modells beträgt

('V 80 km in Nord-Süd Richtung und ('V 160 km in Ost-West Richtung. Die oberen 12

Modellschichten sind 2 m dick, die darunterliegenden 4 m. Die Gesamttiefe des Modell­

beckens ist 40 m.

Es gibt keine Wärme- oder Frischwasserzufuhr an der Meeresoberfläche. Die Anfangs­

verteilung von Temperatur und Salzgehalt ist horizontal homogen. In der Vertikalen

entspricht sie einem Profil der mittleren Sommerwerte des Südostteils der Beltsee (siehe

Abb. 8.5 in Kap. 8, Standardsprungschicht ).

Ein Modellauf umfaßt in der Regel einen Zeitraum von 5 Tagen bei einem baroklinen

Zeitschritt von 2 Minuten. Zu Analysezwecken werden in regelmäßigen Abständen

.~~~ ~ (10 min für Zeitreihen, sonst 6 h) dreidimensionale Felder der baroklinen Anteile der

horizontalen Geschwindigkeitskomponenten, der vertikalen Geschwindigkeitskomponente,

der Temperatur und des Salzgehalts gespeichert. Aufgrund der festen Oberfläche breiten

sich barotrope Signale mit "unendlicher" Geschwindigkeit im gesamten Modellbecken aus.

Dadurch werden Oberflächenschwerewellen und Beckenschwingungen (Seiches) herausge­

filtert. Alle für die in dieser Arbeit durchgeführten Untersuchungen interessanten Informa­

tionensind in den baroklinen Anfeilen der horizontalen Geschwindigkeitskomponenten ent-
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halten. Angeregt wird das Modell durch eine Windschubspannung r(x) = -0.0571 N/m2

entsprechend einem Ostwind der Stärke 3-4 Bft. Die Koeffizienten für den horizontalen

Austausch von Tracern und Impuls sind im gesamten Modellgebiet konstant. Für die

Beschreibung vertikaler Austauschprozesse werden die Koeffizienten auf unterschiedliche

\\Teise festgelegt, wie in Kapitel 3 näher erklärt wird.

Für die Darstellung der Modellergebnisse gelten im Rahmen dieser Arbeit folgende Festle­

gungen: Schnitte in zonaler Richtung verlaufen von Westen nach Osten, solche in meridio­

naler Richtung von Süden nach Norden. Auf horizontalen Schnitten ist Norden oben. Die

Bewegung des Wassers ist in Abbildungen der vertikalen Geschwindigkeitskomponente (w)

- nach unten (- - -) und + nach oben (--). Für die zonale Geschwindigkeitskom­

ponente (u) gilt - nach Westen (- - -), + nach Osten (--. ) und für die meridionale

(v) gilt - nach Süden (- - -), + nach Norden (--).

2.2 Beschreibung experimenteller Simulationen von Strömungen,

Temperatur- und Salzgehaltsverteilung

Dieser Abschnitt soll am Beispiel zweier Modelläufe mit unterschiedlichem Windantrieb,

ansonsten aber identischer Konfiguration, eine Übersicht über das typische Verhalten

des Modells liefern. Modelle mit Windantrieb über dem gesamten Modellgebiet werden

unter anderem in den Kapiteln 5 (Wechselwirkung zwischen Dichteschichtung und I<:elvin­

wellenausbreitung) , 7 (Wasserrnassenausbreitung) und 8 (Trägheitswellen) genauer unter­

sucht. Modelle mit Windantrieb über der Westhälfte des Modellbeckens dienen in Kapitel

4 der Analyse der Eigenschaften von modellierten Kelvinwellen und Strahlströmen. Die

hier beschriebenen Modelläufe sind mit einem fest vorgegebenen Vertikalprofil der ver-
\

tikalen Austauschkoeffizienten (für Details siehe Kapitel 3) und horizontalen Austausch-

koeffizienten von 106 cm2/s für Impuls und Masse gerechnet.

2.2.1 Windantrieb über dem gesamten Modellgebiet

Betrachtet werden die Ergebnisse eines fünftägigen Modellaufs, bei dem während der er­

sten 3 Tage Ostwind (3-4 Bft) herrscht, der ·am Ende des dritten Tages abrupt aufhört.

An der Oberfläche stellt sich rasch eine windgetriebene Strömung ein, deren Richtung

in ausreichender Entfernung von ·den Rändern des Modellbeckens gemäß der klassischen

Ekmantheorie nach rechts von der Windrichtung abweicht. Abbildung 2.~a zeigt auch
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Abbildung 2.2: zonal verlaufender Schnitt durch die Mitte des Modellbeckens nach 1 d für
ein Modell mit Wind über dem gesamten Modellgebiet. a) barokliner Anteil der zonalen
Geschwindigkeitskomponente (u); b) vertikale Geschwindigkeitskomponente (w).

Abbildung 2.1: Vektordarstellung des baroklinen Anteils der horizontalen Strömung in
3 m Tiefe für ein Modell mit Wind über dem gesamten Modellgebiet. Nach a) 1 d;
b) 3 d; c) 5 d.

die Ausbildung von Küstenstrahlströmen an Nord- und Südküste des Bassins, die durch

den küstenparallelen Wind erzeugt werden. Nach 3 Tagen (Abb. 2.1b) haben sich im

Südwesten und Nordosten des Modellbeckens Wirbel entwickelt. Das Signal der Kü­

stenstrahlströme ist durch Kelvinwellen entlang der Ost- und Westküste des Modellbek­

kens transportiert worden (für eine genauere Beschreibung s. Kap. 5). Die Änderung

der Ström~ngsrichtung im Zentrum des Modellbeckens läßt sich durch das Auftreten von

Trägheitswellen begründen, wie in Kapitel 8 gezeigt wird. Am Ende des Modellaufs, nach 2

Tagen Windstille (Abb. 2.1c), haben sich die Wirbel aufgelöst. An den Beckenrändern läßt

sich weiter das Fortschreiten der Kelvinwellen erkennen. Die Abbildung 2.1c zeigt, daß die
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Strömung im zentralen Teil des Beckens darauf ausgerichtet ist, den durch den Windstau

entstandenen Druckgradienten auszugleichen. Durch die geringere Stromgeschwindigkeit

im Zentrum des Modellbeckens ist das Trägheitswellensignal in Abb. 2.1c deutlicher zu

erkennen als in Abb. 2.1b. Die Ausbreitung der Trägheitswellen, von den Rändern des

Modellbeckens ausgehend, wird in Abbildung 2.2a und b deutlich. In Abb. 2.2a sieht man

auch, wie die windgetriebene Strömung an der Oberfläche (nach Nordwesten strömendes

Wasser in den oberen 5 m, dargestellt ist die zonale Geschwindigkeitskomponente) die

Trägheitswellen überdeckt.

2.2.2 Windantrieb über der westlichen Hälfte des Modellbeckens

Abbildung 2.3: Darstellung der horizontalen Temperaturverteilung nach 2 d in 3 m Tiefe
für ein Modell mit Wind über dem gesamten Modellgebiet.
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Die Darstellung der Vertikalgeschwindigkeit. auf einem Schnitt durch das Modellbecken

von Westen nach Osten (Abb. 2.2b) zeigt an den Küsten im Bereich der Deckschicht

(10-12 m) absinkendes Wasser beziehungsweise Auftrieb, während man das Maximum

der mit den Trägheitswellen zusammenhängenden Vertikalbewegung in etwa 20 m Tiefe

findet (für weitere Untersuchungen s. Kap. 8). Die horizontale Temperaturverteilung ist in

Abbildung 2.3 dargestellt. Deutlich ist entlang des Süd- und Ostrands das Auftriebsgebiet

zuerkennen, in dem kälteres Wasser an die Oberfläche kommt.

In diesem Abschnitt werden die Ergebnisse eines fünftägigen Modellaufs dargestellt, bei

dem über der Westhälfte des Modellbeckens Ostwind (3-4 Bft) herrscht, über der Osthälf­

te hingegen Windstille. Während sich im Westteil des Beckens ein Strömungsmuster wie

schon im vorherigen Abschnitt beschrieben ausbildet (vergleiche Abbildungen 2.4b und

2.1b), kann man imOstteil gut die Ausbreitung einer Kelvinwelle beobachten. Nach 5

Tagen (Abb. 2.4c) hat diese Welle den Ostteil des Beckens umrundet. In der Südwestecke
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Abbildung 2.4: Vektordarstellung des baroklinen Anteils der horizontalen Strömung in
3 m Tiefe für ein Modell mit Wind über der Westhälfte des Modellgebiets. Nach a) 1 d;
b) 3 d; c) 5 d.

des Modellbeckens ist der Wirbel, der auch bei Wind über dem gesamten Modellgebiet

gefunden wird, ein fester Bestandteil des Strömungsmusters. Von den Kelvinwellen, die

in allen vier Ecken des vom Wind überstrichenen Beckenteils entstehen, lassen sich zwei

besonders deutlich in den Darstellungen der horizontalen Strömungsmuster erkennen, weil

das von· ihnen transportierte. Signal von der zuvor in dem'von ihnen .durchlaufenen Ge­

biet herrschenden Strömung abweicht. Das von der Kelvinwelle aus der Nordwestecke

des Beckens transportierte Strömungssignal sorgt zum Beispiel, wie in Abbildung 2.4c zu

erkennen ist, für eine Umkehr der küstenparallelen Strömung im Westteil des Modellbek­

kens (s~a. Abb. 2.5). Diebeiden anderen Kelvinwellen bewirken eine Abschwächung der

Abbildung 2.5: Barokliner Anteil der horizontalen Geschwindigkeitskomponenten nach
5 d in 3 m Tiefe für ein Modell mit Wind über der Westhälfte des Modellgebiets.
a) zonale (u); b) meridionale Geschwindigkeitskomponente (v).
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Abbildung 2.6: zonal verlaufender Schnitt durch die Mitte des Modellbeckens für ein
Modell mit Wind über der Westhälfte des Modellgebiets. Barokliner Anteil der
a) zonalen (u); b) meridionalen (v) Geschwindigkeitskomponentenach 1 d. c) v nach 5 d.

Abbildung 2.7: Darstellung der horizontalen Temperaturverteilung nach 5 d in 3 m Tiefe
f~r ein Modell mit Wind über der Westhälfte des Modellgebiets.

Küstenstrahlströme, wie man am Nordrand westlich der Windkante und im Ostteil des

Beckens erkennen kann (Abb. 2.4a und 2.5). Ein in zonaler Richtung verlaufender Schnitt

durch das Modellbecken, auf dem die horizontalen Geschwindigkeitskomponenten darge­

stelltsind (Abb.2.6a undb), zeigt im Ostteil des Beckens sich von derWindkanteher

ausbreitende Trägheitswellen. Am Westrand ist das von der Kelvinwelle aus der Nord­

westecke modifizierte und transportierte Signal des Küstenstrahlstroms zu erkennen. Die

Darstellung der meridionalen Strömungskomponente auf demselben Schnitt am Ende des

Modellaufs (Abb. 2.6c) zeigt, daß sich nun auch am Ostrand, von der in der Mitte des
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Südrands ausgehenden Kelvinwelle initiiert, ein Randstrom ausgebildet hat. Auch der

am Ursprung der Kelvinwelle herrschende Auftrieb wird mit dieser in den windstillen Teil

des Modellbeckens transportiert, wie die horizontale Temperaturverteilung-"am Ende des

Modellaufs zeigt (Abb.2.7).
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3 Die Bedeutung der vertikalen Austauschkoeffizienten

In numerischen Modellen beschreiben die Reibungs- und Diffusionsterme nicht mqleku­

lare Vorgänge wie in laminaren Strömungen, sondern sie dienen der Parameterisierung

von Prozessen, die bei den gewählten horizontalen und vertikalen Abständen zwischen

den Gitterpunkten im Modell nicht aufgelöst werden. Die Größe der jeweiligen Koeffizien­

ten hängt jedoch auch von Überlegungen zur numerischen Stabilität ab. Da irp. Ozean

und auch im Modell die horizontalen Abstände sehr viel größer sind als die vertikalen,

ergibt sich eine Aufteilung der Koeffizienten in einen für den horizontalen Austausch der

betrachteten Größe durch die Wände einer Gitterbox und einen für den vertikalen Aus-

tausch durch Boden und Decke der Box. In den Anfängen der numerischen Modellierung

ist der (vertikale) Austauschkoeffizient horizontal und vertikal konstant und seine Größe

ist mehr durch numerische als physikalische Überlegungen bestimmt. Mit zunehmend

besserer Auflösung der Modelle werden auch die Ansätze für die Austauschkoeffizienten

verfeinert. Eine Arbeit von BRYAN 1987 beschreibt eine Reihe von numerischen Experi­

menten in denen die vertikale Diffusivität (d. h. der Koeffizient in den Gleichungen für

Temperatur und Salzgehalt ) im Bereich beobachteter Werte variiert wird. Dabei zeigt

sich eine starke Sensitivität des Modells gegenüber der Größe der räumlich konstanten

vertikalen Austauschkoeffizienten.

Ansätze zur Berechnung des vertikalen Austauschs von Impuls und Wärme beziehungs­

weise Salz in Abhängigkeit von Stromscherung und Stabilität der Dichteschichtung wurden

schon 1948 von MUNK und ANDERSON vorgeschlagen. Sie bestimmen "Turbulenzkoef­

fizienten" in Abhängigkeit von der Richardson-Zahl und errechnen mit ihrer Hilfe die

Tiefe der Thermokline zum Vergleich mit verschiedenen Beobachtungen. 1981 entwickeln

PACANOWSKI und PHILANDER daraus einen Ansatz zur Berechnung der Austauschko­

effizienten in numerischen Modellen in Abhängigkeit von der Richardson-Zahl. Dieser

Ansatz wird motiviert durch Messungen des turbulenten vertikalen Reibungskoeffizien­

ten im Bereich des äquatorialen Strömungssystems. Die Messungen lassen vermuten, daß

Vermischungsprozesse stark durch die Scherung der mittleren Strömung beeinflußt wer­

den. Empirische Studien führen die Autoren zu folgender Formulierung der Abhängigkeit

zwischen Koeffizienten und Scherung: v = (l+~QRi)1t +Vb mit Vb Hintergrundswert (Mini­

mum), Va maximaler Wert bei kleiner Richardson-Zahl, a und n Parametern zur Anpas-
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sung des Profils. Die Richardson-Zahl ist definiert als Ri = ~ · (::/:~2. Die Parameter Cl!

und 11, ,verden so lange verändert, bis die größtmögliche Übereinstimmung zwischen Mo­

dell und Beobachtung erreicht ist. Da bei diesem Verfahren zu jedem Zeitschritt an jedem

Gitterpunkt der vertikalen Austauschkoeffizient berechnet wird, benötigt es viel Rechen­

zeit. Heute gibt es verschiedene Formeln zur Berechnung der I<:oeffizienten, die auch stark

unterschiedliche Ergebnisse liefern können, wie die vergleichende Arbeit von SCHNEIDER

und f\'fÜLLER von 1993 zeigt.

Eine \veniger aufwendige Möglichkeit, die vertikale Variation der Austauschkoeffizienten

zu berücksichtigen, ist die Verwendung eines horizontal und zeitlich konstanten Vertikal­

profils der Koeffizienten (z. B. FENNEL und SEIFERT 1994). Dabei wird das Profil in An­

lehnungan die anfängliche Schichtung im Modell gewählt. Dieses Verfahren sollte jedoch

nur bei der Modellierung von Zirkulationsmustern und Prozessen verwandt werden, bei

denen nicht mit größeren horizontalen Unterschieden im vertikalen Austausch zu rechnen

1st und bei denen die Entwicklung bzw.der Abbau einer Deckschicht nicht wichtig sind.

Das fest vorgegebene Profil der vertikalen Austauschkoeffizienten beschränkt zum Beispiel

die Tiefe der windgetriebenen Strömung und verringert die Auswirkungen dynamischer

Prozesse auf die Lage der Sprungschicht. Die Tiefe der durchmischten Deckschicht wird

durch die sprunghafte Änderung der Koeffizi~nten in d'er Tiefe der ursprünglichen Ther­

mokline festgehalten. Die Verteilung des durch die Oberfläche erfolgenden Temperatur­

oder Impulseintrags erfolgt nur bis in diese Tiefe.

Parameter Vw 1cm2/s Vw 1cm2/ s Vo Vb StandardmodelI Testmodell

Kap. 4,8 sonst cm2/s cm2/s a n a n

Impuls 0.0 50.0 50.0 1.0 5 3 1 2

Tracer 0.0 0.25 10.0 0.10 5 2 1 2

Tabelle 1: Parameter zur Berechnung der vertikalen Austauschkoeffizienten nach
PACANOvySKI und PHILANDER. Das Standardmodell dient zum Vergleich mit Modelläufen
mit anderen Ansätzen für die vertikalen Austauschkoeffizienten, das Testmodell wird be­
nutzt, um die Sensibilität des Modells gegenüber der Wahl der Parameter zu überprüfen.

Die in dieser Arbeit vorgenommenen Vergleiche beruhen auf Modelläufen mit konstan­

ten vertikalen .Austauschkoeffizienten (CVM), mit einern· fest vorgegebenen Vertikalprofil

der Koeffizienten (VVM) und mit Koeffizienten, die nach PACANOWSKI undPHILANDER
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(1981) berechnet werden (PPM). Die Größe der einzelnen Parameter zur Berechnung der

Koeffizienten in den Modelläufen PPM kann Tabelle 1 entnommen werden. Die Abbildung

Abbildung 3.1: a) horizontal und zeitlich konstante Austauschkoeffizienten, wie sie in
den Modellen CVM (- - -) und VVM (---) verwendet werden; b) Abhängigkeit der
zeitlich und räumlich variablen Austauschkoeffizienten von der Richardson-Zahl (PPM).
Ist diese negativ, so wird AvTr = 20 cm2/s_ und Avm -= 100 cm2/s. Zu den Unterschieden
zwischen "Test" und "Standard" s. Tab. 1.

Av = .( (. . . ))n + 1/b
1 +a g. ßz · (U(k)-U(k~:A2:\~1:))-V(k+l))2

(ßz vertikaler Abstand zwischen u(k) und u(k-l) bzw. v(k) und v(k-l)). Wenn

Av(k=O)- < 1/w ist, wird Av(k=O) = 1/w gesetzt, wobei 1/w die durch den Wind bedingte

Mindestgröße des (turbulenten) Vermischungskoeffizienten in der obersten Schicht ist.

3.1 zeigt die Vertikalverteilung der zeitlich konstanten Koeffizienten beziehungsweise die

Abhängigkeit der Koeffizienten von der Richardson-Zahl für verschiedene Werte der Para­

meter a und n (siehe auch Tabelle 1). Das fest vorgegebene Vertikalprofil der Koeffizien-

. ten orientiert sich an der durch die anfängliche Temperatur- und Salzgehaltsverteilung

(s. Abb. 8.5, Standardsprungschicht) im Modell vorgegebene Aufteilung in Deckschicht,

Sprungschicht und Bodenwasser. Die von der Richardson-Zahl abhängige Berechnung der

vertikalen Austauschkoeffizienten erfolgt im Modell nach folgendem Schema:
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O.o ("rigid lid"), F'(-H)

U x + v y + W z = 0

Ut - fv +Px 7= (Avuz)z + X

Vt + fu + Py = (Avvz)z + Y

-b +pz = 0

t N2\z) t und den Randbedingungen F'(O)

4 Horizontalskala und Fortpflanzungsgeschwindigkeit

küstennaher Prozesse

Die horizontale Skala verschiedener küstennaher Prozesse wie Kelvinwellen, Strahlströme

und Auftriebsgebiete wird durch Rossby-Radien beschrieben. Eine, nach Jahreszeiten

getrennte, Berechnung von Rossby-Radien in verschiedenen Gebieten der Ostsee findet

man bei FENNEL et al. 1991. Der externe Rossby-Radius (.Ho = jiJ!-) beträgt bei

einer Wassertiefe (H) von 40 m und einem Coriolisparameter (f) von 1.184· 10-4 l/s bei

54°14' N et\va 167 km. Aufgrund der "rigid lid" Annahme spielen Seiches im Modell keine

Rolle. Bei kontinuierlicher Schichtung ist der interne (oder barokline) Rossby-Radius

definiert als ~7, wobei N die Brunt-Väisälä-Frequenz (BVF) ist. Aus der Lösung des

vertikalen Eigenwertproblems für eine konstante BVF (s. u.) erhält man als Näherung für

die Eigenwerte An = NB. SO ergibt sich für die einzelnen Moden ·der barokline Rossby-

adius als Rn = i!J. Der Kehrwert des Eigenwerts (!) besitzt die Dimension einer

chwindigkeit. Es läßt sich zeIgen, a asengeschwindigkeit von

Kelvinwellen durch !- beschrieben wird.

Die Grundlage für die folgenden analytischen Überlegungen bilden die linearisierten

Boussinesq-Gleichungen, wobei zusätzlich angenommen wird, daß horizontaler Impulsaus­

tausch und Temperatur- sowie Salzgehaltsdiffusion vernachlässigbar klein sind (für eine

detailliertere Herleitung s. FENNEL und LASS 1989 sowie Anhang B).

Für einen Ozean mit ebenem Boden lassen sich horizontale und vertikale Koordinaten

mit Z

separieren. Mit einem Separationsansatz der Form fl(X,y,z,t) = fl(x,y,t)F(z) erhält

man aus dem obigen Gleichungssatz eine Gleichung für F(z). Diese vertikale Eigenwert­

gleichung lautet
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Bei konstanter BVF läßt sich eine Lösung dieser Gleichung analytisch bestimmen. Eine

Näherung an die Lösung der Eigenwertgleichung für nichtkonstante BVF läßt sich mit

Hilfe der WI\:B-Methode finden. Nun bestimmt man die zu den Eigenwerten gehörenden

Eigenfunktionen. Mit Hilfe der Randbedingungen erhält man

F (z) - B cos(AnN{z+H))
n .. - n cos(AnNH) •

Eine Normierung dieser Gleichung gemäß -k f~H F;(z)dz = 1 liefert
1

Fn(z) = [ Sin<;>.n NH )]

2

cos(AnN(z+H)) ·
1+ 2>'n NH

Die Normierungskonstante läßt sich weiter vereinfachen, da sini~:[./';t) ~ 0 für n 2:: 1.

Dann gilt für n = 0 näherungsweise ("rigid lid") Ao = 0 und die barotrope Eigenfunktion

\vird Fo(z) = 1.

Für den Impulseintrag in eine durchmischte Deckschicht der Dicke Hmix wird das Konzept

der Volumenkraft angenommen, d. h. es gilt näherungsweise J(z) = B(z~H~x) (8 Sprung-
mIX

funktion). Eine Zerlegung dieser Funktion nach Eigenfunktionen liefert für die Projek-

tionskoeffizienten von j(z) auf die Fn(z)

an = ~ [0 8 (z +Hmix) Fn(z)dz = ~ [0 Fn(z) dz
H J-H Hmix H J-H . -HmixmIX

woraus sich nach erfolgter Integration ergibt

ao = ~; an = ~V2(-lt sin (n:~)
n1r::..IjfX

Mit Hilfe der Parsevaischen Gleichung (k J~H j2(z)dz = 2:;;=1 a;) läßt sich die Kon­

vergenz der Reihenentwicklung prüfen. Die Abbildung 4.1 zeigt das Ergebnis für un­

terschiedliche Verhältnisse von Hmix zu H, wie sie im Modell auftreten können. Man

erkennt, daß bei konstanter BVF und einer durchmischten Deckschicht von 6-12 m Dicke

für eine anregende Kraft, deren Wirkung durch eine Sprungfunktion beschrieben wird, die

Berücksichtigung einer relativ kleinen Zahl von Moden (3-6) ausreichend ist, um Struktur

und Verhalten von Wellen zu beschreiben.

Bei Verwendung einer tiefenabhängigen Brunt-Väisälä-Frequenz (BVF) kann in der Regel

keine analytische Lösung des Eigenwertproblems gefunden werden. Eine numerische In­

tegration der vertikalen Eigenfunktionen liefert bei Verwendung einer tiefenabhängigen
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Abbildung 4.1: Parsevalsehe Summe für 15 Moden, die Wassertiefe H beträgt 40 m.

BVF, wie sie sich aus der anfänglichen Dichteverteilung im Modell ergibt, das in Abb. 4.2a

Aufgrund der vertikalen Aufteilung des Modells ist die Zahl der

Die verschiedenen Abschnitte,dieses Kapitels zeigen, welche Modellparameter küstennahe

Prozesse beeinflussen. Die folgende Untersuchung beschränkt sich auf Änderungen in der

küstennormalen Ausdehnung der eingangs genannten Phänomene sowie Änderungen in

der Fortpflanzungsgeschwindigkeit der Kelvinwellen. Dazu werden Modelläufe mit un­

terschiedlichen horizontalen Gitterpunktabständen und solche mit unterschiedlich großen

der Abbildungen 4.2a und b (für ein exponentielles BVF-Profil, Daten liegen für dieselben

Tiefen wie im Modell vor) zeigt für das exponentielle Profil ein deutlich besseres Ergebnis.

Dies ist durch die nicht ausreichende Auflösung des Dichtesprungs im Modell, zwischen

'10 mund 20 m Tiefe, bedingt. In diesem Tiefenbereich liegen nur 5 Datenpunkte, so daß

das Normierungsintegral falsch bestimmt wird. Daher weisen bei Verwendung des Modell­

Profils nur die ersten beiden Eigenfunktionen die korrekte Zahl von Nullstellen auf. Wie

dieser Vergleich zeigt, ist nicht zu erwarten, daß das Modell für alle theoretisch auflösbaren

vertikalen Moden eine korrekte Darstellung ermöglicht. Insbesonders in der Vertikalstruk­

tur barokliner Kelvinwellen höherer Ordnung muß mit Verfälschungen gerechnet werden.

Der Einfluß dieser Fehler auf die Modellergebnisse ist jedoch vernachlässigbar da, wie von

HSIEH et al. 1983 gezeigt wird, aufgrund der im Modell vorhandenen horizontalen und

vertikalen Viskosität, Wellen höherer Ordnung weggedämpft werden.
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Abbildung 4.2: Darstellung" der ersten sechs numerisch bestimmten vertikalen Eigenfunk-
tionen. a) Für ein aus der anfänglich im Modell herrschenden Dichteschichtung ermitteltes
BVF-Profil; b) Für ein exponentielles Profil der Brunt-Väisälä Frequenz.

Austauschkoeffizienten durchgeführt. Für diese Untersuchungen wird das Modell über

der Westhälfte mit einem Ostwind der Stärke 3-4 Bft angeregt. Über der Osthälfte des

Modellbeckens herrscht Windstille. Die horizontale Skala der im Modell zu beobachten­

den küstennahen Prozesse wird durch den ersten baroklinen Rossby-Radius beschrieben.

Dieser wird mit Hilfe des dem Modell vorgegebenen anfänglichen Dichteprofils bestimmt.

Für den Rossby-Radius gilt in guter Näherung (s.o.) R1 = A~f' Der Eigenwert Al

wird mittels numerischer Methoden gewonnen. Man erhält so für den reibungsfreien Fall

R I = 7.457 km.

4.1 Der Einfluß der Gitterweite auf die Phasengeschwindigkeit einer

Kelvinwelle

In numerischen Modellen lassen sich Kelvinwellen nur dann darstellen, wenn mindestens

der erste barokline Rossby-Radius ausreichend gut aufgelöst wird. Die Qualität der

Darstellung wird zudem davon beeinflußt, in welcher Weise die Variablen auf "dem Mo­

dellgitter verteilt sind. HSIEH et al. 1983 (s. a. Kap. 1.3.1) zeigen, daß im reibungsfreien

Fall bei zunehmend gröber werdender Auflösung im Arakawa B-Gitter die Querskala der

Kelvinwellen zunimmt, während sie im C-Gitter abnimmt.
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In einer R.eihe von Läufen mit den hier verwendeten B-Gitter Modell wird die horizontale

Wie im folgenden gezeigt wird, kann die zu geringe Phasengeschwindigkeit zu einem großen

Teil durch den Einfluß des horizontalen Austauschs erklärt werden. Die von HSIEH et

al. 1983 (s. a. Kap. 1.3.1) definierte Größe ~ (== 1l, Verhältnis von Gitterweite zu Rossby­

Radius) ist bei einer Gitterweite von 500 m für den ersten baroklinen Rossby-Radius

(rv 7500 m) ~ == 0.067. Mit zunehmender Gitterweite wird ~ größer (bis zu ~ == 0.533

bei ßx == 4000 m). Die Abb. 1.9 (Kap. 1.3.1) zeigt die Reduktion der Phasengeschwindig­

keit für ein B-Gitter Modell mit "no-slip" Randbedingung. Mit Ah == 10° cm2 /s erhält

man E ~ 2.56 · 10-2 (E: Einfluß des küstenparallelen horiz~ntalen Austauschs). Ohne

Berücksichtigung der Größe a (gemeinsamer Einfluß von küstennormalem horizontalen

und vertikalem Austausch, führt in diesem ~-Bereich zu einer weiteren Verringerung der

Phasengeschwindigkeit) erhält man einen Faktor von rv 0.9 (~ == 0.067) beziehungsweise

Auflösung schrittweise verbessert. Dabei ist auch die gröbste Auflösung mit rv 4 km noch

kleiner als der berechnete barokline Rossby-Radius. Es zeigt sich, daß die Breite der Kel­

vinwellen weniger als ihre Phasengeschwindigkeit beeinflußt wird. Diese ist geringer als

die für den reibungsfreien Fall numerisch berechnete (88 cm/s) und nähert sich dieser mit

verbesserter horizontaler Auflösung an (Abb. 4.3). Die Phasengeschwindigkeit im Modell

ist aber selbst bei einer horizontalen Auflösung von 500 m noch 10 - 20 cmls kleiner als

die aus dem Eigenwert bestimmte.
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rv 0.7 (~ = 0.533), um den die theoretisch ermittelte Phasengeschwindigkeit allein auf­

grund des horizontalen Impulsaustauschkoeffizienten abnimmt (vergleiche HSIEH et

al. 1983, ihre Abb. 6a). Dies bedeutet, in guter Übereinstimnlung mit den in Abb. 4.3

dargestellten Ergebnissen, eine Verringerung der Phasengeschwindigkeit um rv 10 cmls

für eine Gitter\veite von 500 mund rv 25 cmls für eine Gitterweite von 4000 m.

HSIEH et al. 1983 sprechen von guter Auflösung der Kelvinwellen, wenn sich die Pha­

sengeschwindigkeit nur in Abhängigkeit von f ändert. Modelle mit einer Gitterweite von

2000 m und einem horizontalen Austauschkoeffizienten von 106 cm2/s, wie sie in dieser

Arbeit im folgenden verwendet werden, liegen gerade noch im Bereich guter Auflösung.

4.2 Der Einfluß der AustauschkoefIizienten auf den Rossby-Radius im

Modell

Für diese Untersuchungen werden mehrere Modelläufe mit verschiedenen horizontalen Aus­

tauschkoeffizienten sowie verschiedenen Ansätzen für den vertikalen Austausch verwendet

(siehe Tabelle 2). Abbildung 4.4 zeigt die Breite des Küstenstrahlstroms in Abhängigkeit

von den Austauschkoeffizienten. Dargestellt ist die Breite der küstenparallelen Strömung

im windfreien Teil des Beckens 2 Tage nach Beginn des Modellaufs. Die Breite der

Strömung wird in einer Entfernung von 10, 20 und 30 Gitterpunkten (~ 20 km, 40 km

und 60 km) von der Windkante bestimmt. Als Windkante wird im folgenden die (ima­

ginäre) Linie bezeichnet, die die Westhälfte des Modellbeckens (Ostwind) von der Osthälfte

(kein Wind) trennt. Der mit der anfänglichen Dichteschichtung berechnete erste barokline

Rossby-Radius beträgt 7457 m. Definiert man die Querskala des Küstenstrahlstroms

durch den Abstand von der Küste in dem das Maximum der küstenparallelen Geschwin­

digkeitskomponente auf das ~-fache absinkt, so ist diese in allen betrachteten Modelläufen

größer als der berechnete erste barokline Rossby-Radius. Der errechnete Rossby-Radius

würde im Modell einen Küstenstrahlstrom in einem 4 Gitterboxen (rv 8 km) weiten Streifen

erzeugen., Die Breite der durch Kelvinwellen in den windfreien Teil des Modellbeckens

transportierten Strömung ist in dem am weitesten vom Ursprung der Wellen entfernten

Schnitt (Abb. 4.4 zonaler Index 70) höchstens zwei Gitterboxen größer. Bedenkt man die

Definition der Variablen auf Gitterpunkten und somit die durch den Gitterpunktabstand

vorgegebene Schrittweite von 2 km auf einem Schnitt senkrecht zur Küste, sind die mei­

sten Ergebnisse zufriedenstellend. Die Querskala des Küstenstrahlstroms ist umso größer,
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Ahm=AhTr= A =106 cm
2

Ahm=AhTr= A hm =2.5.106 c~2hm s

105 cm
2 2 106 cm

2 2
s A h Tr=105 c~ s A h Tr=106 c~

konstantes Av (CVM) 0

cm2 cm2

Avm = 25 -s-' Av Tr =0.25 -s-

an anfängliche Schichtung ange- 0 + 0 *
paßtes Profil für Av (VVM)

A =6x50 cm
2

3x25 cm
2

7x1 cm
2

•vm s ' s' s'

_ cm2 cm2 cm2
A v Tr-6x.5 --g-, 3x .25 --g-, 7x.1 --g-

Richardson-Zahl abhängiges

Schema zur Berechnung von Av

a (PPM, s. Kap.3)

~·=.5, nm=2,.nT = 3 (Standard.) 0 + 0 *
~ = 1, n = 2 (Test) 0 0

Tabelle 2: Horizontale und vertikale Austauschkoeffizienten in (Jen in (}jesem Kapitel ver­
endeten Modelläufen (a, n frei wählbare Parameter im Schema nach PACANOWSKI und

PHILANDER 1981, B.a. Tab. 1 in Kap. 3).

afür diese Modelle ist der vertikale Austauschkoeffizient im windfreien Gebiet nur unwesentlich ver­

schieden vom Minimalwert (Vbm = 1 cm2 /s, VbTr = 0.1 cm2 /s)

je dichter der betrachtete Schnitt an der Windkante liegt (s. Abb. 4.4), da dieser Schnitt

entsprechend früher von den Kelvinwellen passiert wird. Die Fortpflanzungsgeschwindig­

keit und die Querskala der Kelvinwellen hängen also von der Größe der Austauschkoeffi­

zienten ab. Der Einfluß der küstennormalen horizontalen Reibung dominiert in den be­

trachteten Modelläufen Form und Verhalten barokliner Kelvinwellen. In einem B-Gitter

Modell mit lateraler Reibung bewirken schlechtere Auflösung und zunehmende laterale

Reibung (~ und f anwachsend) gleichermaßen eine Verbreiterung der Wellen (s.a. HSIEH

et al. 1983). Der Grad der Verbreiterung hängt allerdings nicht nur von der Größe des ho­

rizontalen Impulsaustauschkoeffizienten ab. Auch die Intensität des vertikalen Austausch

spielt eine nicht vernachlässigbare Rolle. Der von HSIEH et al. 1983 verwendete Parameter

a, der die Wirkung von vertikalem und küstennormalem horizontalen Austausch zusam­

menfaßt, hat ebenfalls Einfluß auf die Breite des Strahlstroms. Ist .~ < 1, wie in den hier

betrachteten Modelläufen, so ist das Strömungsband umso breiter, je größer a ist. Wenn

der vertikale Austauschkoeffizient sehr klein ist, wie mit dem Richardson-Zahl abhängigen
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Abbildung 4.4: Quersl(ala des Küstenstrahlstroms (aufgetragen entlang der Ordinate, zur
Bestimmung siehe Text) nach 2 d für verschiedene Werte der horizontalen und vertikalen
Austauschkoefflzienten (Bedeutung der Symbole und Abkürzungen siehe Tab. 1 und 2).
Die Kelvinwellen laufen entlang des südlichen Beckenrands. Senkrechte und waagerechte
Linien symbolisieren die horizontalen Grenzen der Gitterboxen.

Austauschansatz, ist auch a sehr klein. Für die Modelläufe mit einem in Abhängigkeit von

der Richardson-Zahl berechneten vertikalen Austauschkoeffizienten fällt die Verbreiterung

des Randstroms bei gleicher Größe der horizontalen Austauschkoeffizienten-am geringsten

aus. Der vertikale Austauschkoeffizient ist in' diesen Modelläufen sehr klein, er weicht

nur im Bereich der Sprungschicht (zwischen 8m und 16 m)-und am Boden etwas vom

festgelegten Minimalwert (Vb,' s. Tab. 1) ab. Im Bereich der vom Wind angetriebenen

Strömungen im Westteil des Beckens weisen die oberen 6 m der Wassersäule, bedingt

durch die starke Stromscherung, größere Koeffizienten auf. Dabei sind die gewählten Pa­

rameter in den Gleichungen zur Berechnung der Koeffizienten ohne Bedeutung für die
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Breite der Strönlung (Abb. 4.4, -- und - . _.). Ist der vertikale Austausch größer,

\vie in den Modelläufen mit zeitlich konstanten vertikalen Austauschkoeffizienten (CVM

und VVlvI), so ist, trotz gleichem horizontalen Austausch, der Parameter Q in diesen Mo­

delläufen größer als für die entsprechenden PPM Modelläufe. Daher ist die Querskala der

I{elvin\velle im windfreien Gebiet östlich der Windkante in den Modelläufen CVM und

\TVI\1 bei gleichem Ahm und Ah Tr größer (vergleiche Abb. 4.4). Die Größe des dimen­

sionslosen Parameters Q ist auch vom Temperatur- und Salzgehaltsaustausch abhängig

(s. Abschnitt 1.3.2 und HSIEH et al. 1983), so daß ein größerer Koeffizient Ah Tr ebenfalls

zu einem größeren Q führt. Dies erklärt die in Abb. 4.4 erkennbaren Unterschiede in der

Breite des Küstenstrahlstroms für Modelläufe, die sich nur im horizontalen Temperatur­

und Salzgehaltsaustausch unterscheiden. Der Einfluß einer sich zeitlich ändernden Dich­

teschichtung' auf die Kelvinwellen wird in Kapitel 5 untersucht.

Ändert man in Modellen mit Richardson-Zahl abhängigen vertikalen Austauschkoeffizien­

ten (PPM) die Größe der horizontalen Austauschkoeffizienten, so erweist sich die Größe

der Avm (10 - 20 cm2 / s) als umgekehrt proportional zu der der Ahm. Die Änderung in der

Breite des Küstenstrahlstroms bei größer werdenden horizontalen Austauschkoeffizienten

ist in den Modelläufen mit Richardson-Zahl abhängigem Austauschansatz am größten. In

diesen Modellen ist der Einfluß von f, dem 9-imensionslosen Parameter für die horizon­

tale Reibung, groß gegenüber dem Einfluß von Q, jedoch nimmt der Einfluß von Q mit

zunehmendem Ah zu. Letzteres ist eine mögliche Erklärung für die stark unterschiedlichen

Querskalen inden PPM Läufen mit unterschiedlichem Ah.

In den Modelläufen mit zeitlich konstanten Austauschkoeffizienten ist dies umgekehrt.

Bei einem fest vorgegebenen Vertikalprofil für die Koeffizienten Av (V'VM) kommt es

mit zunehmendem zeitlichen Abstand vom Durchgang der ersten Kelvinwellen zu den

größten Änderungen in der Breite der Strömung. In der Nähe der Windkante ist der

Küstenstrahlstrom fast doppelt so breit wie auf dem am weitesten davon entfernten Schnitt.

Jedoch sind die Unterschiede zwischen den Modellen bei Änderung der horizontalen Koef­

fizienten weniger groß. In diesen Modelläufen ist der vertikale Austauschkoeffizient in den

oberen 12 m der Wassersäule größer als in allen anderen. Der Parameter Q ist groß und

wird durch den vertikalen Austausch dominiert.
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Die 1fodelle mit horizontal und vertikal konstantem Av (CVM) weisen die breitesten

Stronlbänder auf. Ihre Verbreiterung mit zunehnlender Strömungsdauer ist nahezu linear.

Die lJnterschiede bei einer Verzehnfachung der horizontalen Austauschkoeffizienten sind

jedoch geringer als in den Modellen mit berechneten Av (PPM) oder vorgegebenem Ver­

tikalprofil der Av (VVM).

Die lTnterschiede in der küstennormalen Struktur der Strömung im windfreien Gebiet

der betrachteten Modelläufe(Abb. 4.4) lassen sich gut aus der unterschiedlichen Bedeu­

tung der dimensionslosen horizontalen (f) und vertikalen (a) Reibungsparameter für die

verschiedenen Ansätze für die vertikalen Austauschkoeffizienten (CVM, VVM und PPM)

im Zusammenspiel mit unterschiedlich großen horizontalen Koeffizienten verstehen. Die

Vertikalstruktur des Küstenstrahlstroms ist in allen Modellen unbeeinflußt von den hori­

zontalen Austauschkoeffizienten.

Zusammenfassend läßt sich feststellen, daß die Einführung eines fest vorgegeben Vertikal­

rofils für die Av gegenüber konstanten vertikalen Austauschkoeffizienten nicht notwendig

zu einer Veränderung der Ergebnisse bei der Untersuchung von durch den Wind her­

vorgerufenen Phänomenen, wie küstennahen Auftriebsgebieten oder Küstenstrahlströmen,

führt. Erst die Einführung eines Konzeptes mit zeitlich veränderlichen vertikalen Aus­

tauschkoeffizienten führt zu einer deutlichen Veränderung der Ergebnisse in diesem Punkt.

Hierbei ist jedoch die stärkere Abhängigkeit der Ergebnisse von der Größe der horizontalen

Austauschkoeffizienten zu beachten. Während in den Modelläufen mit zeitlich konstanten

vertikalen Aufstauschkoeffizienten die Größe des horizontalen und vertikalen Austausch

unabhängig voneinander ist, kommt es in den Modelläufen mit zeitlich variablem ver­

tikalen Austausch zur Wechselwirkung zwischen horizontalem und vertikalem Austausch.

Dies hängt mit der Abhängigkeit der Größe der vertikalen Austauschkoeffizienten von der

Stromscherung zusammen.

Beim Vergleich zwischen den Modellen mit zeitlich konstanten vertikalen Austauschkoeffi­

zienten (CVM, VVM) und dem Modell mit zeitabhängigen vertikalen Austauschkoeffizien­

ten (PPM) muß· man auch berücksichtigen, daß bei letzterem der im Mittel vorhandene

vertikale Austausch nur etwa 1/10 so groß ist wie inden Modellen CVM und VVM (für

die Av im Mittel etwa gleich groß ist). In Kapitel 8 wird am Beispiel von Trägheitswellen
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4.3 Der Einfluß der Austauschkoeffizienten auf die Phasengeschwindig­

keit von Kelvinwellen

Abbildung 4.5: Zeitreihe der zonalen Geschwindigkeitskomponente (u) an der Küste für
ein Modell mit VVM (Ah= 106 cm2 / s).

gezeigt, wie sich die Ergebnisse eines Modellaufs mit fest vorgegebenem Vertikalprofil der

vertikalen Austauschkoeffizienten (VVM2, s. Kap. 8) an die eines Modells mit Richardson­

Zahl abhängigen Koeffizienten (PPM) angleichen, wenn man die Av in den einzelnen

Schichten annährend so groß wählt, wie sie maximal für PPM werden und auch ein

entsprechendes Vertikalprofil vorschreibt. Da bei hoher Auflösung die Verringerung des

horizontalen oder vertikalen Austauschs zu einer genaueren Darstellung von Kelvinwellen

führt, sind Modelle mit variablen Austauschkoeffizienten (PPM) solchen mit ,konstanten

Koeffizienten (CVM, VVM) überlegen.

Die in diesem Abschnitt beschriebenen Modelläufe werden mit einem Wind angetrieben,

der nur in der westlichen Beckenhälfte von Null verschieden ist. In dieser Konfigura­

tion läßt sich die Ausbreitung von Kelvinwellen gut untersuchen. Die Geschwindigkeit,

mit der sich das durch den ersten Mode einer Kelvinwelle transportierte Strömungssignal

im windfreien Teil des Beckens ausbreitet, läßt sich aus Zeitreihen der küstenparallelen

Geschwindigkeitskomponente bestimmen. Dafür wird das Geschwindigkeitssignal alle 20

,Minuten registriert. Abbildung 4.5 zeigt ein Beispiel- für eine so gewonnene Zeitreihe.

Das Eintreffen des Signals an einem Punkt im windfreien Teil des Modellbeckens wird
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durch {Tberschreiten einer Grenzgeschwindigkeit an diesem Punkt markiert. Die Grenz­

gesch\vindigkeit muß sich eindeutig vom computerbedingten und numerischen Rauschen

in der küstenparallelen Geschwindigkeitskomponente unterscheiden. Ihre Festlegung ist,

innerhalb eines gewissen Rahmens, willkürlich. Abbildung 4.6 zeigt die über eine Ent­

fernung von 35 Gitterpunkten (f'V 70 km) mit einem Grenzwert von 1 cm/s ermittelte

Fortpflanzungsgeschwindigkeit für verschiedene Modelläufe.

Es werden Modelläufe mit drei verschiedenen Ansätzen für die vertikale Vermischung

so\vie unterschiedlich großen Koeffizienten für die horizontale Vermischung miteinander

verglichen (siehe Tabelle 2). Für Modelläufe mit festen horizontalen Austauschkoeffizien­

ten ist die Fortpflanzungsgeschwindigkeit bei Verwendung des einfachsten Ansatzes für

die vertikale Vermischung, räumlich und zeitlich konstanten Koeffizienten (CVM), am

geringsten. Am größten ist sie in den Modelläufen mit Richardson-Zahl abhängigen ver­

tikalen Austauschkoeffizienten (PPM). Die größten Unterschiede zwischen Modelläufen

mit festem Ansatz für den vertikalen Austausch, aber unterschiedlichen horizontalen Ko­

effizienten bestehen bei Verwendung eines fest vorgegebenen Vertikalprofils der vertikalen

Austauschkoeffizienten (VVM). Wie HSIEH et al. 1983 (siehe auch Abschnitt 1.3.2 und

die Abbildungen 1.9 und 1.10) zeigen, ist die Phasengeschwindigkeit einer Kelvinwelle

nicht nur von' der senkrecht zur Küste wirkenden Viskosität (E) abhängig, sondern auch

von der vertikalen Viskosität (a). In den in diesem Abschnitt untersuchten Modelläu­

fen liegt der dimensionslose Parameter E für R1 zwischen 0.07 und 0.003. Nimmt man

eine mittlere BVF (R2 == 3.5464· 10-3 1/s2) und einen vertikalen Austauschkoeffizien­

ten von 25 cm2 /s an, so erhält man für a Werte zwischen 0.16 und 0.2 (a wächst an,

wenn Ah größer wird). Das bedeutet, der Parameter a ist gegenüber dem Parameter E

nicht mehr vernachlässigbar klein. Vertikale Viskosität und parallel zur Küste wirkende

horizontale Viskosität üben daher einen spürbaren Einfluß auf die Phasengeschwindig­

keit aus. Die Auflösung (a) der untersuchten Modelläufe ist für den ersten baroklinen

Rossby-Radius 0.2. Bei dieser Auflösung ist die Phasengeschwindigkeit umso kleiner, je

größer der Parameter a ist. Ist der Wert von Av deutlich kleiner als im obigen Beispiel

angenommen, wie dies in den Modelläufen mit PPM der Fall ist, so ist der Einfluß der

vertikale und küstenparallelen horizontalen Viskosität (Parameter a) vernachlässigbar und

die Phasengeschwindigkeiten sind entsprechend höher. In diesem Fall spielt nur noch die

Verringerung der Phasengeschwindigkeit der Kelvinwellen durch die horizontale, senkrecht
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zur Küste wirkende Viskosität (f) eine Rolle.

Die aus den verschiedenen Modelläufen erhaltenen Fortpflanzungsgeschwindigkeiten für

das Signal der küstenparallelen Geschwindigkeitskomponente (s. Abb. 4.6) sind im Ein- .

klang mit den von HSIEH et aI. 1983 durch analytische Abschätzungen gefundenen Ab­

hängigkeiten der Phasengeschwindigkeit von Kelvinwellen von vertikaler und horizontaler

Viskosität. Eine genauere Betrachtung der Ergebnisse zeigt, daß die Tendenz einer mit

größer werdenden Austauschkoeffizienten kleiner werdenden Fortpflanzungsgeschwindig­

keit nicht mehr eindeutig zu erkennen ist, wenn die Grenzgeschwindigkeit kleiner (z.B.

0.1 cm/s) ist als 1 cm/s. Jedoch ist bei kleinerer Grenzgeschwindigkeit die größte er­

reichte Fortpflanzungsgeschwindigkeit (zu Beginn, wenn der Einfluß der Viskosität noch

nicht spürbar ist) in allen Modelläufen ähnlich. Ein Vergleich mit der im Anhang B herge­

leiteten analytischen Lösung der Gleichung für die küstenparallele Geschwindigkeitskom­

ponente unter Berücksichtigung vertikaler Reibung (GI. 32) zeigt, daß bei fest vorgegebe-

Ergebnisse bei unterschiedlichen Grenzgeschwindigkeiten. Unabhängig von der Größe der

Grenzgeschwindigkeit nimmt die Fortpflanzungsgeschwindigkeit (gemessen über eine feste

Strecke) mit zunehmender Entfernung vom "Ursprung des Signals (Zeit und damit Einfluß

der Viskosität nehmen zu) ab. In den Modelläufen mit VVM ist die Verlangsamung der

Fortpflanzungsgeschwindigkeit um so stärker, je größer die horizontalen Austauschkoeffi­

zienten sind.

Wie die Abhängigkeit der aus den Modelldaten gewonnenen Werte für die Fortpflanzungs­

geschwindigkeit des küstenparallelen Geschwindigkeitssignals von der Größe der gewählten

Grenzgeschwindigkeit zeigt, ist die Fortpflanzungsgeschwindigkeit nicht mit der Phasen­

geschwindigkeit des ersten Modes einer Kelvinwelle gleichzusetzen. Die Fortpflanzungsge­

schwindigkeit wird von der Größe der küstenparallelen Geschwindigkeitskomponente be­

einflußt. Das Maximum der küstenparallelen Strömungsgeschwindigkeit im. windfreienTeil

. des Modellbeckens ist umso größer, je kleiner die vertikalen Austauschkoeffizienten sind
, .

(CVM, lul ~ 8.5 cmls ~ VVM, lul ~ 9 cmls ~ PPM, lul ~ 22 cm/s). Mit Ausnahme

der Modelläufe mit CVM wird die erreichte Maximalgeschwindigkeitbei Vergrößerung

der horizontalen Austauschkoeffizienten kleiner (Ah = 105 cm2 Is ~ Ahm = 106 cm2 /s,
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Abbildung 4.6: Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit des küstenparallelen Geschwindigkeits­
signals in Modelläufen mit unterschiedlichen horizontalen und vertil(alen Austauschkoef­
fizienten bei einer Grenzgeschwindigkeit von 1 cm/s (Bezeichnungen siehe Tab. 1 und
2).

= 105 cm2 /s --+ Ah = 106 cm2/s --+ Ahm = 2.5 · 106 cm2/s, Ah Tr = 106 cm2 /s).

Die Dämpfung, d.h. die abnehmende Beschleunigung des Küstenstrahlstroms, ist bei

großen, konstanten vertikalen Austauschkoeffizienten stärker als bei kleinen, zeitlich und

räumlich variablen vertikalen Austauschkoeffizienten. Eine Vergrößerung der horizon­

talen Austauschkoeffizienten führt zu stärkerer Dämpfung. Dieser Effekt wird in den

Modelläufen mit PPM durch die Wechselwirkung zwischen vertikalem Austausch und

Strömungsgeschwindigkeit noch verstärkt. Es zeigt sich also, daß die von HSIEH et al. 1983

prognostizierte Abhängigkeit der Phasengeschwindigkeit von Kelvinwellen und die Abhän­

gigkeit der im Küstenstrahlstrom erreichten Geschwindigkeiten und Beschleunigungen von

den Austauschkoeffizienten dieselben sind wie im Modell. Diese Untersuchungen zeigen

auch, daß die Geschwindigkeit, mit der sich ~elvinwellen ausbreiten, nicht vollständig

durch die Schichtung (entsprechend cp = *) beschrieben' wird. Die Fortpflanzungsge­

schwindigkeit wird im Modell auch von nichtlinearen und numerischen Effekten beein­

flußt.
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Die Bedeutung von Dichteschichtung und K üstenkon­

turen für die Eigenschaften von Kelvinwellen

• ....-::l

5.1 Wechselwirkung zwischen Schichtung und Fortpflanzungsgeschwin­

digkeit

bbildung 5.1: Strömungsvektoren in 3 m Tiefe nach 5 Tagen Ostwind über dem ganzen
dellbecken für ein Modell mit VVM. • Positionen der "Meßstationen".

In diesem Kapitel soll gezeigt werden, daß die Fortpflanzungsgeschwindigkeit eines Signals

im Modell von der Tiefe der Sprungschicht entlang des zurückgelegten Wegs abhängig

ist. Die betrachteten Modelläufe werden 10 Tage lang mit einem Ostwind (3-4 Bft)

über dem gesamten Modellbecken angeregt. Die horizontalen Austauschkoeffizienten sind

.105 cm2 /s groß. Der vertikale Austausch wird durch konstante Koeffizienten (CVM),

ein fest vorgegebenes Vertikalprofil konstanter Kodeffizienten (VVM) oder räumlich und

zeitlich variable Koeffizienten (PPM) parametrisiert (siehe Tabelle 2). Abbildung 5.1

zeigt die Strömung in einem Modellauf mit VVM. Die Position der zu Beginn des Mo­

dellaufs angeregten Kelvinwellen läßt sich in der Abbildung am Vorzeichenwechsel in

der küstenparallelen Geschwindigkeitskomponente erkennen. Die Wellen haben nach 5

Tagen (Abb. 5.1) unterschiedlich lange Strecken zurückgelegt. Der Unterschied in der

Weglänge hängt mit der Änderung des Dichteprofils an den Rändern des Modellbeckens
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durch Auftrieb beziehungsweise Absinken von Wasser zusammen. Je geringer die Tiefe

der Sprungschicht ist, desto geringer ist die Phasengeschwindigkeit einer Kelvinwelle. Die

durch die lineare Theorie gegebene Verknüpfung der Phasengeschwindigkeit der barokli­

nen Kelvinwellen mit der Dichteschichtung wird durch nichtlineare Effekte modifiziert.

CLARI{E 1977b diskutiert qualitativ den Effekt von vertikalen Auslenkungen der Dichte­

sprungschicht auf die Ausbreitung von Kelvinwellen. Der wesentliche Unterschied zwischen

linearer und nichtlinearer Theorie besteht darin, daß bei Anwendung letzterer die Pha­

sengeschwindigkeit der Kelvinwellen von ihrer Amplitude abhängt. Diese nimmt ab, wenn

die Tiefe der Dichtesprungschicht abnimmt. In diesem Fall ist die "nichtlineare Phasen­

geschwindigkeit" geringer als die aus der linearen Theorie erhaltene. Wächst hingegen die

Tiefe der Sprungschicht, so ist die "nichtlineare Phasengeschwindigkeit" größer als die "li­

neare". Durch die nichtlinearen Rückkopplungsmechanismen wird Auftrieb verstärkt (die

Kelvinwelle braucht länger, bis sie das Auftriebsgebiet durchquert hat), das Absinken von

Wasser hingegen verringert (ein Gebiet, in dem Wasser absinkt, wird von der Kelvinwelle

schneller durchquert) verglichen mit der linearen Theorie. Diesem nichtlinearen Effekt

wirkt allerdings der Einfluß der Reibung im Modell entgegen, die einen genau entgegenge­

setzten Effekt hat (CLARKE 1977a).

5.1.1 Die zeitliche Entwicklung der Brunt-Väisälä-Frequenz

Die Brunt-Väisälä-Frequenz (BVF) bestimmt die Größe der Eigenwerte bei der Lösung

des vertikalen Eigenwertproblems. Die Phasengeschwindigkeit von Kelvinwellen läßt sich

daraus gemäß CPn = A1n bestimmen (s. Kap. 4 Anfang). Aus den Vertikalprofilen von Tem­

peratur und Salzgehalt an verschiedenen küstennahen Modellpunkten wird die sich mit

der Zeit ändernde vertikale Dichteverteilung berechnet. Daraus wird die zugehörige BVF

bestimmt. Am Beispiel des Modellaufs mit VVM soll die zeitliche Entwicklung der BVF

an den in Abbildung 5.1 gekennzeichneten Punkten betrachtet werden. In dem Auftriebs­

gebiet, das sich im Modellbecken am Ostrand und an Teilen des Südrands bildet, liegt das

Maximum des BVF-Profils, wie zu Beginn des Modellaufs, in etwa 15 m Tiefe (Abb. 5.2e).

Oberhalb dieses Maximums steigt die BVF im Laufe der Zeit kontinuierlich an, während

sie unterhalb abnimmt. Der Maximalwert selbst wird, durch einen fortschreitenden Ab­

bau der Sprungschicht, ebenfalls kleiner. Die vertikale Geschwindigkeitskomponente ist in

der Südostecke des Modellbeckens während der ersten Tage aufwärts gerichtet. In guter
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Abbildung 5.2: Brunt-Väisälä-Frequenz zu verschiedenen Zeitpunkten am südwestlichen
(a-c) und südöstlichen (d-f) Meßpunkt. a,d) CVM; b,e) VVM; c,f) PPM (Beschreibung
der Modelläufe siehe Text).
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tTbereinstimmung mit der Entwicklung der BVF in diesem Punkt (s. Abb. 5.2e) findet

lllan die größten Vertikalgeschwindigkeiten im oberen Bereich der Sprungschicht. Die

Temperatur- und Salzgehaltsverteilung in der Wassersäule wird durch die Vertikalbewe­

gungen direkt beeinflußt. Die damit verknüpften Änderungen der Dichteschichtung ziehen

ein geändertes BVF-Profil nach sich. Etwa 6 Tage nach Beginn des Modellaufs erreicht

die in der Nordwestecke des Beckens entstandene Kelvinwelle den betrachteten Punkt.

Das von ihr transportierte Signal abwärts gerichteter Vertikalbewegung mit Maximalge­

schwindigkeiten in 15-20 m Tiefe führt, im Modellauf mit VVM, zu einer Aufspaltung

der Sprungschicht. Ihr oberer Teil bleibt in der ursprünglichen Tiefe, der untere Teil

wird in etwa 20 m Tiefe verlagert, wo man am Ende des Modellaufs die größten BVF­

Werte findet. In der Nähe der Oberfläche (d.h. in weniger als 10 m Tiefe) wird das

Strömungsmuster direkt vom Windantrieb geprägt. In der Südostecke des Modellbeckens

(vergl. Abb. 5.2e) herrscht 'in dieser Tiefe fast während des gesamten Modellaufs Auftrieb,

der zu einem beschleunigten Abbau des oberen Teils der Sprungschicht führt. Der kom­

binierte Effekt von Kelvinwellen- und windgeprägter Dynamik liefert so die Erklärung für

die Vertikalverteilung der Brunt-Väisälä Frequenz (BVF) an diesem Punkt nach 10 Tagen.

Am Westrand und an Teilen des Nordrands sinkt das durch den Wind aufgestaute Wasser

ab. In der Südwestecke des Modellbeckens liegt das Maximum der BVF nach 5 Tagen etwa

6 m tiefer als zu Beginn des Modellaufs (Abb. 5.2b). An diesem Punkt findet man während

der ersten 4 Tage des Modellaufs in einem Bereich zwischen 10 mund 20 m Tiefe eine

abwärts gerichtete Vertikalgeschwindigkeit gleichmäßiger Stärke von maximal/l.251 cm/s.

Sowohl Salzgehalts- als auch Temperatursprungschicht liegen innerhalb dieses Bereichs

und werden im wesentlichen unverändert in größere Tiefe verlagert. Nach etwa 4 Tagen

findet man im Südwesten des Modellbeckens nur noch sehr schwache Vertikalbewegungen.

Dies erklärt, warum sich das BVF-Profil bis zum Ende des Modellaufs kaum noch ändert

(s. Abb. 5.2b).

Allgemein läßt sich feststellen, daß es im Modellauf VVM fast im gesamten Modellbek­

ken zu einer Verlagerung der Sprungschicht in größere Tiefe· kommt. Dies bringt eine

entsprechende Verschiebung des Maximums der BVF mit sich. Im Südosten des Beckens,

wo vorwiegend Auftrieb herrscht, kommt es dabei zum Abbau der vertikalen Gradienten in

Temperatur- und Salzgehaltverteilung. Im Nordwesten, wo Wasser ~bsinkt, .ist eher eine
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Verstärkung der Gradienten zu beobachten. Dies zeigt auch·die zeitliche Entwicklung der

Vertikalprofile der BVFin den Abbildungen 5.2b (Punkt (3,5) in Abb. 5.1) und 5.2e (Punkt

(75,3) in Abb. 5.1). An allen untersuchten Punkten des Modellbeckens (s. Abb. 5.1) findet

man eine mehr oder weniger stark ausgeprägte Aufspaltung des Maximums der BVF, wie

sie für die Südostecke des Beckens beschrieben wurde.
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In den Küstenbereichen im Nordwesten des Modellbeckens, wo Wasser absinkt, ist während

der ersten Tage in allen Modelläufen ein Absinken des Maximums der BVF um eine (CVM)

beziehungsweise mehrere Schichten (VVM, PPM) zu beobachten (vergleiche Abb. 5.2a-c

für den Südwestpunkt). Dabei zeigen die Profile der BVF für die Modelläufe mit konstan­

ten (CVM, Abb. 5.2a) beziehungsweise zeitlich variablen (PPM, Abb. 5.2c) Av im Bereich

der Dichtesprungschicht (fV 12 - 22 m) einen glatteren Verlauf als die Profile des zu Beginn

des Kapitels beschriebenen Laufs VVM (Abb 5.2b). Nach den ersten 4-5 Tagen der Mo­

delläufe sind die Änderungen im Vertikalprofil der BVF im nordwestlichen Küstenbereich

nur noch klein. Nur im Modellauf PPM sind die Maximalwerte der BVF nach 10 Tagen in

dem Bereich, wo Wasser absinkt, fast doppelt so groß wie zu Beginn des Laufs. Das heißt,

in diesem Modell kommt es zu einer Vertiefung der homogenen Deckschicht und einer

Verstärkung der Dichtesprungschicht. Dies zeigen auch die entsprechenden Zeitreihen der

vertikalen Geschwindigkeitskomponente und der TeIIlperatur- und Salzgehaltsverteilung

(ohne Abbildung). In den Modelläufen VVM und PPM findet man in den Schichten,

in denen sich die Av sprunghaft ändern (zwischen 12 mund 14 m Tiefe im Lauf VVM,

in etwa 4 m Tiefe in Lauf PPM) auch eine deutliche Änderung in den BVF-Profilen an

allen untersuchten Punkten im Becken (s. Abb. 5.1). Das liegt daran, daß der vertikale

Austausch von Temperatur und Salz oberhalb von fV 6 m (PPM) bzw. fV 12 m (VVM)

wesentlich schneller erfolgt als darunter, wodurch es zu einem unterschiedlich schnellen

Abbau vorhandener Dichtegradienten kommt.

Faßt man die Ergebnisse ,der vorangegangenen Untersuchung zusammen, so besteht der

wesentliche Unterschied zwischen den Modelläufen VVM und CVM darin, daß der Ab­

bau der starken vertikalen Temperatur- und Salzgehaltsgradienten im Lauf CVM von den

Rändern der Sprungschicht her erfolgt, während im Lauf VVM innerhalb der Sprung­

schicht ein Abbau der Gradienten erfolgt und diese an den Rändern erhalten bleiben. Der

Modellauf PPM weist demgegenüber ein völlig anderes Verhalten auf. Hier kommt es nir­

gendwo zu einem nennenswerten Abbau der vertikalen Gradienten in der Sprungschicht.

Ganz im Gegenteil werden diese im Norden und Westen des Modellbeckens noch weiter

verstärkt, was dort am Ende des' Modellaufs zu einem gegenüber dem Anfangswert stark

erhöhten Wert des Maximums der BVF führt. Diese Ergebnisse haben auch Auswirkun­

gen auf die Entwicklung der Phasengeschwindigkeit von Kelvinwellen, wie im folgenden

gezeigt wird.
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5.1.2 Die zeitliche Entwicklung der Phasengeschwindigkeit

Die Tiefe der Dichtesprungschicht an verschiedenen Punkten im Modellbecken beeinflußt

die Phasengeschwindigkeit an diesen Punkten (CLARKE 1977b). Die lokalen Phasen­

gesch,vindigkeiten werden für diese Untersuchungen aus dem ersten baroklinen Eigen­

wert berechnet, wie er sich aus der numerisch ermittelten Lösung des Eigenwertproblems

für eine tiefenabhängige BVF ergibt (siehe auch Kap. 4). Das Eigenwertproblem wird

dafür mit dem zu verschiedenen Zeiten an den in Abb. 5.1 gezeigten Punkten ermittel­

ten BVF-Profil gelöst. Wie Abbildung 5.3 zeigt, gibt es deutliche Unterschiede zwischen

der Ent\vicklung der Geschwindigkeit am Ost- beziehungsweise Westrand des Modellbek­

kens. Im Bereich des Auftriebsgebiets im östlichen Teil des Südrands und am Ostrand

kommt es in allen Modelläufen während der ersten Tage zu einer rapiden Abnahme der

Phasengeschwindigkeit. In der Südostecke des Modellbeckens wird die geringste Phasen­

geschwindigkeit im Modellauf PPM nach 4 Tagen erreicht (Abb. 5.3c ---), sie liegt um

12 cmls unterhalb des Anfangswerts für den ersten Mode, der 88 cmls ist. In den Mo­

delläufen .mit zeitlich konstanten vertikalen Austauschkoeffizienten werden die geringsten

Phasengeschwindigkeiten am Ende des Modellaufs erreicht. Sie liegen um 20 cm/s (VVM,

Abb. 5.3b -.-) beziehungsweise 25 cmls (CVM, Abb. 5.3a ---) unter dem Anfangswert.

Die zeitliche Entwicklung nach den ersten Tagen ist in den Modelläufen verschieden. In

dem Lauf mit konstanten Koeffizienten (CVM, Abb. 5.3a) nimmt die Geschwindigkeit

langsam weiter ab. In dem Modellauf mit vorgegebenem Vertikalprofil der vertikalen Aus­

tauschkoeffizienten (VVM, Abb. 5.3b) bleibt sie nach 5 Tagen weitgehend konstant und

in dem Modellauf PPM (Abb. 5.3c) steigt nach 4 Tagen die Phasengeschwindigkeit. Das

Ansteigen der Geschwindigkeit in diesem Modellauf läßt sich mit dem Durchgang der

Kelvinwelle aus der Nordwestecke verknüpfen. Das kann man am zeitlich aufeinanderfol­

genden Auftreten erhöhter Geschwindigkeiten an den Meßpunkten entlang des Süd- und

Ostrands erkennen.

Im Bereic"h .absinkendenWassersamWest-und Nordwestrand des Modellbeckens steigt

die· Phasengeschwindigkeit in allen Modelläufenzunächst. leicht an. In den Modelläu­

fen mit zeitlich konstanten Austauschkoeffizienten (CVM, Abb. 5.3a --- und VVM,

Abb. 5.3b ---) bleibt sie bis zum Ende im Bereich zwischen 87 cm/s und 92 crn/s. In

diesen/Modelläufen sind die Änderungen der Phasengeschwindigkeit durch die Anhebung
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der Sprungschicht im Südosten des Modellbeckens sehr viel ausgeprägter als die durch die ­

sich vertiefende Sprungschicht im Nordwesten. In dem Modellauf mit zeitlich variablen

Koeffiziente~ (PPM) kommt ~s im Nordwesten des Modellbeckens (Abb. 5.3c ~) durch

den während des gesamten Modellaufs anhaltenden Anstieg der Phasengeschwindigkeit

am Ende des Laufs zu einer gegenüber dem Anfangswert (88 cm/s) um 13 cmls höheren

Phasengeschwindigkeit. In diesem Modellauf sind also die Änderungen derPhasenge­

schwindigkeit im Auftriebsgeb~et und in dem Gebiet, wo Wasser absinkt, von gleicher

Größenordnung. In allen Modelläufen zeigen die Phasengeschwindigkeiten der höheren

Moden dieselbe zeitliche Entwicklung wie die für den ersten Mode. Die für den zweiten

Mode betragen im Mittel 30 cmls, die für den dritten etwa 20 cm/s.

Eine in der Nordwestecke des Modellbeckens angeregte Kelvinwelle wird sich, wenn man die

aus der numerischen Bestimmung der Eigenwerte gewonnenen Phasengeschwindigkeiten

zugrunde legt, zunächst mit konstanter Phasengeschwindigkeit vorwärtsbewegen undspä­

ter langsamer werden. Eine in der Südostecke des Beckens angeregte Welle wird zunächst

immer langsamer, ehe sie Gebiete mit höherer Phasengeschwindigkeit erreicht. Eine Ab­

schätzung der von den Wellen nach 5 Tagen zurückgelegten Wegstrecke mit Hilfe der in

Abb. 5.3 dargestellten Geschwindigkeitszeitreihen liefert für eine Welle aus der Nordwest­

ecke (abhängig vom betrachteten Modellauf) -355-365 km, entsprechend 178-182 Gitter­

punkten. Für eine Welle aus der Südostecke erhält man eine zurückgelegte Strecke von

382-401 km (= 191-200 Gitterpunkten). Ein Vergleich mit der aus 'den Modelldaten

erkennbaren Position der Kelvinwellen (Abb. 5.1) zeigt, daß die Fortpflanzungsgeschwin­

digkeit der Wellen im Modell deutlich kleiner ist. Die zurückgelegte Wegstrecke entspricht

hier etwa 90 (Start im NW) beziehungsweise 70 (Start im SO) Gitterpunkten, d.h. rund

180 km beziehungsweise 140 km. Das heißt, die Geschwindigkeiten werden bei der nu­

merischen Berechnung der Eigenwerte systematisch überschätzt. Dafür lassen sich ver­

schiedene Ursachen anführen. Wie im Kapitel 4 gezeigt wird, kommt es, wenn die Dich­

teschichtung starke Gradienten in der Sprungschicht aufweist (wie es in den untersuchten

Modellen der Fall ist), aufgrund der schlechten Auflösung der Sprungschicht zu einer

fehlerhaften Berechnung der Eigenfunktionen. Der Einfluß von Reibung und Diffusion

wird in den Formeln zur numerischen Berechnung der Eigenwerte nicht berücksichtigt.

Er kommt nur indirekt zur Geltung, da die zeitliche Entwicklung der Temperatur- und

Salzgehaltsprotile, die die Grundlage der Berechnung bilden, von diesen Faktoren abhängt.



hungsweise Randwellen untersucht werden.

5.2 Der Einfluß von Küstenkonturen und Topographie auf die küsten­

nahe Dynamik

In diesem Abschnitt soll der Einfluß von Küstenstrukturen und Bodentopographie auf

.stI'önleun,d <lie F()rt]pfl.:tn2jUl1lg ihrer Signatur durch Kelvin- bezie-
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Diese Untersuchungen zeigen, wie das Verhalten von Kelvinwellen von der Entwicklung

des Dichtefelds abhängt. Veränderungen in der Tiefe der Dichtesprungschicht, wie sie

durch die sich ändernde Tiefe des Maximums der BVF angezeigt werden, beeinflussen

die lokale Phasengeschwindigkeit der Kelvinwellen (vergleiche Abb. 5.3 und 5.2). Die

Größe der Phasengeschwindigkeiten ist von der Wahl des Konzepts für den vertikalen Aus­

tausch abhängig. Eine Variation der horizontalen Austauschkoeffizienten zeigt geringere

.i\uswirkungen auf die Phasengeschwindigkeit (vergleiche Abb. 5.3 und 4.6). Der Zusam­

menhang z\vischen Deckschichttiefe und Phasengeschwindigkeit besteht unabhängig von

der Wahl der Austauschkoeffizienten.

Zunächst wird ein Modell mit den Küstenkonturen der Beltsee und des Kattegat zwischen

9°21' bis 14°21' Ost und 53°57' bis 59°13' .Nord (siehe Abb. 5.4) und ebenem Boden in

40 m Tiefe betrachtet. Das Modellgebiet umfaßt 150 x316 Gitterpunkte und ist im Westen

und Osten durch künstliche Wände verschlossen. Horizontale und vertikale Auflösung des

Modellbeckens sowie die anfängliche Temperatur und Salzgehaltsverteilung sind wie in

den Kastenmodellen. Die horizontalen Austauschkoeffizienten sind 2.5 · 106 cm2/s für

Impuls und 106 cm2 /s für Temperatur und Salzgehalt. Die Parameterisierung des ver­

tikalen Austauschs erfolgt mit dem von PACANOWSKI und PHILANDER 1981 entwickelten,

Richardson-Zahl abhängigen Schema (PPM, s. Tab. 1 Standardmodell). Der Windmi­

schungsparameter für den Impuls (vw) wird auf 25 cm2 /s reduziert, da Modelläufe mit

dem Kastenmodell gezeigt haben, daß 50 cm2 /s für Vw unangemessen groß ist. Das Mo­

dell wird über 4 Tage integriert. Während der ersten 2 Tage herrscht Südwind (3-4 Bft

== r(Y) = 0.0571 N/m2 ), anschließend bis zum Ende des Modellaufs Windstille. Das Un­

tersuchungsgebiet befindet sich am Ostrand der Mecklenburger Bucht zwischen Wismar

und der Nordspitze Rügens (Abb. 1.1). Dort entwickelt sich nach dem Abschalten des

Winds ein in die Bucht hinein fließender Strahlstrom, dessen Signal durch eine Kelvin-
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Abbildung 5.4: Küstenkontur für den Beltseemodellauf mit ebenem Boden.

Im folgenden sollen die Ergebnisse eines realistischen Ostseemodells (WOM, Warnemünder

Ostsee Modell), das zwischen ~ 20 West und 290 40' Ost sowie 530 50' und 660 Nord die

gesamteOstsee sowie den nördliche Teil der Nordsee und den anschließenden Nordatlantik

Strahlstrom sich rasch auf etwa 12 km verbreitert, was deutlich breiter' ist als der aus

der anfänglichen Dichteschichtung ermittelte Rossby-Radius von ca. 8 km. Die Breite

der küstenparallelen Strömung stimmt gut mit der in Kapitel 4.2 für die hier verwendete

Kombination der horizontalen und vertikalen Austauschkoeffizienten gefundenen überein

(vergl. Abb. 4.4). Auch der von CLARKE 1977b beschriebene Einfluß einer gekrümmten

Küstenlinie auf die Phasengeschwindigkeit einer Kelvinwelle ist im Modell zu erkennen.

CLARKE zeigt in seiner Arbeit, daß eine sich entlang einer, gemessen am Rossby-Radius

schwach gekrümmten, Küstenlinie ausbreitende Welle in einer Bucht beschleunigt. Bei

Umrundung eines Landvorsprungs wird sie hingegen langsamer. Dies Verhalten ist auch

im Modell zu beobachten. In den zwischen Abb. 5.5a und 5.5b liegenden 10 Stunden. um­

rundet das Signal der entlang der Küste propagierenden Welle den vom Darß (s.a. Abb.l.l)

gebildeten Landvorsprung. Während der anschließenden 10 h (vergl. Abb. 5.5b und 5.5c)

legt das Signal eine sehr viel weitere Strecke, bis zur Nordspitze Rügens, zurück.
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Abbildung 5.5: Mecklenburger Bucht, barokline Strömung in 3 m Tiefe (--+ Kelvinwelle).
Modell mit Küste und Boden in 40 m Tiefe. Nach a) 76 h; b) 86 h, c) 96 h.



57

ulllfaßt, betrachtet werden. Die Bodentopographie wird in Schichten mit 2-50 m Dicke

aufgelöst, die Inaximale Tiefe beträgt 200 m. Das Modellgitter ist nicht äquidistant, im

lTntersuchungsgebiet beträgt der Abstand zwischen 2 Punkten f'.J 2 km, außerhalb wird er

teleskopartig \veiter mit offenen Grenzen an den Rändern der Nordsee. Temperatur- und

Salzgehaltsverteilung sind den Monatskarten des BSH für Nord- und Ostsee entnommen

(TOl\1CZAI\: und GOEDECKE 1962, GOEDECKE et al. 1967, LENZ 1971, BOCK 1971), die

durch aktuelle Messungen ergänzt werden. Die horizontalen Austauschkoeffizienten sind

106 cm2 /s für Impuls, Temperatur und Salzgehalt. Der vertikale Austausch wird durch

das Richardson-Zahl abhängige Schema von PACANOWSKI und PHILANDER 1981 parame­

terisiert, dessen Variablen ähnlich denen des Standardmodells (Tab. 1) gewählt sind. Wie

in !(ap. 4 gezeigt wurde, sind die Eigenschaften von küstengebundenen Phänomenen, wie

Randströmen und Kelvinwellen, nur wenig von der Wahl dieser Variablen abhängig. Der

··ber dem Modellgebiet herrschende Wind entspricht dem ·vom Meßmast auf der Darßer

Schwelle (s. Kap. 1.2.3) während des Untersuchungszeitraums registrierten Wind, der für

eine Umgebung von f'.J 200 X 200 km aaJI.ss ko~ns1tal1lt a~n

des Modellbeckens hin gedämpft wird.

Die Abbildungen 5.6a und 5.6b zeigen die Situation am 14.11.94 um 1000 Uhr beziehungs­

weise 2000 Uhr. Aufgrund der größeren Windstärke sind die Strömungen in Abb. 5.6b

stärker als in Abb. 5.6a. In den Abbildungen ist der Küstenstrahlstrom klar zu erken­

nen, aber die küstennormale Skala ist kleiner als die des in Abb. 5.5 gezeigten Falls.

Dafür gibt es mehrere Gründe. Zum einen wirkt sich hier der gegenüber dem zuvor

beschriebenen Modell geringere horizontale Impulsaustausch aus (vergl. Kap. 4.2), zum

anderen ist, aufgrund der herbstlichen Schichtung und der geringeren Wassertiefe, der

lokale Rossby-Radius kleiner. Außerdem wird durch die hohe Variabilität des Windfelds

im realistischen Modellauf die Anregung von Wellenprozessen komplexer, und einzelne

Wellenfronten treten nicht mehr so deutlich in Erscheinung. In Abbildung 5.6 gibt es

keine offensichtlichen Anzeichen von Randwellen. Phasengeschwindigkeit und Querskala

der'Randwellen sind, wie bei reinen Kelvinwellen, durch die lokale Brunt-Väisälä-Frequenz

bestimmt. Bei geringer Schichtung und Wassertiefe kann also der Rossby-Radius kleiner

sein als die Gitterweite. Wie in Kapitel 4.1 gezeigt wurde, muß die Auflösung des Modells

so hoch sein, daß der Rossby-Radius wenigstens 3 Gitterpunkte umfaßt. Ist dies nicht der

Fall, so wird die Phasengeschwindigkeit stark verlangsamt (vergl. HSIEH et al. 1983). Im
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Abbildung 5.6: Strömung in der Mecklenburger Bucht in 3 m Tiefe für ein realistisches
Ostseemodell. Am 14.11.94 a) um 1000 Uhr; b) um 2000 Uhr.

Extremfall kann die Entstehung der Randwellen ganz unterdrückt werden. Ein Faktor bei

der Bestimmung des lokalen Rossby-Radius ist die Wassertiefe. Diese beträgt in dem in

den Abbildungen gezeigten Gebiet im Mittel 20 m. Kappt man die in den Modellen mit

ebenem Boden verwendeten Temperatur- und Salzgehaltsprofile, so erhält man als ersten

baroklinen Rossby-Radius R1 ~ 4 km (gegenüber R1 ~ 7.5 km bei H = 40 m). Das

Verhältnis ßx/R1 ist in diesem Fall also nur noch 1/2 (vergl. Abb. 4.3). Außerdem ändert

sich die Schichtung, und damit der Rossby-Radius, in Abhängigkeit von der Jahreszeit.

Wie von FENNEL et al. 1991 gezeigt wurde, sind die Rossby-Radien in Beltsee und Arko-
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nabecken \vährend des Herbstes und Winters um bis zu 2 km kleiner als im Sommer. Auch

die während eines Modellaufs auftretenden Änderungen der Dichteschichtung können im

ungünstigen Fall zu einer Verringerung des lokalen Rossby-Radius von (z.B.) bis zu 1 km

in 72 h in dem zu Beginn dieses Kapitels betrachteten Modellauf PPM führen.

ilUS den Ergebnisse dieses Kapitels lassen sich mehrere Schlußfolgerungen ziehen: Die

zu Beginn des Kapitels beschriebenen Experimente mit idealisierter Beckenkonfiguration

zeigen, daß Kelvin- und andere Randwellen im Modell existieren und sich realistisch ver­

halten (vergl. z.B. mit CLARKE 1977, GILL und CLARKE 1974). In Modelläufen, die rea­

litätsnäher gestaltet sind, kann die Auflösung jedoch lokal für die Darstellung von Wellen

zu klein sein. Gründe dafür sind jahreszeitliche Unterschiede in der Schichtung sowie die

lokale Wassertiefe. Außerdem können Wellenprozesse durch starke Variabilität im Wind­

feld überdeckt werden. Die oben genannten Faktoren müssen also bei der Konfiguration
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6 Der Salzgehaltsaustausch zwischen zwei Wasserkörpern

In diesenl Kapitel soll die Verteilung und Vermischung von Salzgehalt und Wärme durch

\vindangeregte dynamische Prozesse betrachtet werden. Im ersten Teil des Kapitels wird

der Austausch von Salz durch die, zu Beginn der Experimente waagerecht verlaufende,

Sprungschicht untersucht. Dies geschieht anhand von Kastenmodellen mit unterschied­

lichen Ansätzen für die vertikale Vermischung und zwei verschiedenen Windfeldern als

Antrieb. Im zweiten Teil wird der Einfluß des Winds auf eine anfangs senkrecht ver­

laufende Salzgehaltsfront untersucht. Dazu wird eine Modellkonfiguration verwendet, die

in I{üstenverlaufund Bodentopographie dem Übergangsgebiet zwischen Nord- und Ostsee

(siehe Abb. 1.1) zwischen 9°21' und 14°21' Ost entspricht. Im Osten und Westen ist das

Modellgebiet durch eine senkrechte Wand geschlossen. Zum Vergleich wer"den Experimente

mit und ohne Salzgehaltsfront beziehungsweise mit und ohne Wind benutzt.

6.1 Salzgehaltsaustausch zwischen Bodell:- und Oberflächenwasser

Zunächst soll der Einfluß von Phänomenen wie Kelvinwellen und küstennahem Auftrieb

auf die Salzgehaltsverteilung betrachtet werden. Die untersuchten Modelläufe sind jeweils

5 Tage lang. Der horizontale Austauschkoeffizient für Impuls und Temperatur (Salzgehalt)

ist 106 cm2 /s. Die Modelläufe lassen sich, abhängig vom Windantrieb, in zwei Gruppen

unterteilen. In beiden Gruppen werden verschiedene Ansätze für die vertikale Vermi­

schung verglichen. Der eine weist zeitlich und horizontal konstante Austauschkoeffizienten

auf (VVM), im zweiten werden die Koeffizienten bei jedem Zeitschritt an allen Punkten in

Abhängigkeit von der Richardson-Zahl berechnet (PPM, für eine genauere Beschreibung

siehe Kap. 3). Der Windantrieb in der einen Gruppe von Modelläufen erfolgt während der

gesamten Laufzeit mit einem Ostwind über der Westhälfte des Modellbeckens, während

über der Osthälfte Windstille herrscht. Abbildung 6.1 zeigt die oberflächennahe Salz­

gehaltsverteilung, die in diesem Fall am Ende des Modellaufs erreicht wird. Die zweite

Gruppe von Modelläufen wird zuerst 3 Tage mit Ostwind über dem gesamten Becken an­

geregt~ danach herrscht Windstille. Das Ein- und Ausschalten des Winds erfolgt in allen

Modelläufen sprunghaft. Zusätzlich wird für jede der verwendeten Parametrisierungen des

vertikalen Austauschs ein Modellauf ohne äußeren Antrieb durch Wind gerechnet.

Um die Änderungen von Temperatur und Salzgehalt in den verschiedenen Modelläufen
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Abbildung 6.1: Horizontale Salzgehaltsverteilung in einem Modellauf mit Wind über der
Westhälfte des Beckens. - - - horizontale Einteilung für TS-Analyse.

genauer zu untersuchen, wird das Modellbecken in eine Anzahl von Zonen eingeteilt

Abb. 6.2). Dabei orientiert sich die vertikale Einteilung in durchmischte oberflächennahe

Schicht (0-12 m), mittlere Schicht (12-24 m) und bodennahe Schicht (bis 40 m) an den zu

.Beginn des Modellaufs vorgegebenen Temperatur- und Salzgehaltsprofilen (siehe Abb. 8.5,

Standardschichtung). Die Lage der horizontalen Zonen ergibt sich aus der Temperatur­

beziehungsweise Salzgehaltsverteilung in der Nähe der Oberfläche für ein Modell, in dem

der Antrieb durch Ostwind nur in der westlichen Hälfte des Modellbeckens erfolgt (siehe



62

auch Abb. 6.1). Die Verteilung von Temperatur und Salzgehalt wird durch verschiedene

mesoskalige Prozesse hervorgerufen, beispielsweise durch Auftrieb entlang der Windkante

und absinkendes Wasser am Westrand des Modellbeckens. Außerdem spielen die durch

küstenparallelen Wind im Westteil des Modellbeckens entstehenden Küstenstrahlströme

sowie die in den Ecken des vom Wind beeinflußten Gebiets angeregten Kelvinwellen eine

Rolle. Die küstennormale Ausdehnung der erwähnten Prozesse wird durch den ersten

baroklinen Rossby-Radius beschrieben. Wie im Kapitel 4.2 ausgeführt wurde, kommt es

im Modell durch den Einfluß von horizontalen und vertikalen Austauschkoeffizienten zu

einer Verbreiterung der horizontalen Skala küstennaher Prozesse. Aus diesem Grund wird

20 km (entsprechend 10 Gitterpunkten, etwa 2 · R1 ) als die Breite der küstenparallelen

Analyseregionen gewählt. Innerhalb der so entstandenen Teilgebiete wird zu verschiedenen

Zeitpunkten eine Mittelung von Temperatur und Salzgehalt durchgeführt. Da die zeitliche

Entwicklung beider Größen ähnlich verläuft, werden für die folgenden Betrachtungen nur

Salzgehaltswerte verwendet.

6.1.1 Beckenweite Effekte

Zunächst betrachten wir die Ergebnisse einer beckenweiten \Mittelung der Salzgehalte in

den drei vertikalen Zonen (siehe Abb. 6.2). Dabei stellen wir in Abbildung 6.3 jeweils

die Ergebnisse eines rein diffusiven Modells ohne Wind (---) denen von Modellen

gegenüber, in denen die Anregung durch Ostwind nur über einer Hälfte des Modellbek-

kens erfolgt ( ), beziehungsweise nur während der ersten 3 Tage (- - -). In allen

Modelläufen kommt es, unabhängig von der Art des Antriebs und der Formulierung des

vertikalen Austauschs, im oberen Teil des Modellbeckens zu einem Anstieg des Salzgehalts.

In den darunterliegenden Schichten nimmt der Salzgehaltab.

Der steigende Salzgehalt in der oberflächennahen Schicht wird zum allergrößten Teil durch

eine Abnahme in der mittleren Schicht kompensiert. Die Abnahme des Salzgehalts in der

bodennahen Schicht macht nur 5-10 % der Salzgehaltszunahme in der oberflächennahen

Schicht aus (vergleiclreAbb. 6.3b und c). Inden Modelläufen ohneWindantrieb wird

der Austausch zwischen mittlerer und oberflächennaher Schicht im Lauf der Zeit geringer

(siehe z. B. Abbildung 6.3a). Die Ursache dafür ist der abnehmende vertikale Dichtegra­

dient. Die ·Salzgehaltsänderung in der bodennahen Schicht ist in allen in diesem Kapitel

betrachteten Modelläufenklein. Die bodennahe Schicht ist allerdings die einzige, in der
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die Salzgehaltsänderung, auch in den Modelläufen ohne Wind, mit der Zeit größer wird

(siehe Abbildung 6.3c). Während des Modellaufs mit 3 Tagen Wind über dem gesamten

~vlodellbecken ist der Gesamtenergieeintrag größer als in dem Modellauf mit Wind nur

über der vVesthälfte des Modellbeckens. Abbildung 6.3c zeigt, daß der Salzgehalt in der

bodennahell Schicht bei stärkerenl Energieeintrag durch den Wind schneller abnimmt.

Führt nlan einen Vergleich der Modelläufe ohne und mit Windanregung über der West­

hälfte des Modellbeckens für die Modelle VVM und PPM durch, so erhält man folgende

Ergebnisse: Gegenüber dem Fall ohne Wind führt Wind über der Westhälfte des Mo­

dellbeckens in beiden Modellen zu einem stärkeren Fluß des Salzgehalts zwischen den

Schichten (vergleiche Abbildung 6.3'-- und ). Der Salzverlust in der boden-

nahen Schicht erhöht sich in beiden Modellen um etwa 26 % (Abb. 6.3c). Er ist un­

abhängig vom gewählten Schema zur Bestimmung der vertikalen Austauschkoeffizienten,

da diese bei allen verwendeten Ansätzen für den vertikalen Austausch von Temperatur und

Salzgehalt zwischen 24-40 m Tiefe nur wenig vonein~nder, abweichen (0.1 cm2 /s :s; AvTr

:S 0.25 cm2 / s). Der Salzaustausch zwischen oberflächennaher Schicht und mittlerer Schicht

ist in dem Modell VVM bei Wind über der Westhälfte gegenüber dem entsprechenden Mo­

dellauf ohne Wind um etwa 5 % erhöht (Abb. 6.3a). Bei dem Modell PPM (Abb. 6.3b)

nimmt der Salzaustausch zwischen den obere!}. beiden Schichten um circa 38 % zu. Die

Absolutwerte der Salzgehaltsdifferenzen im Modell PPM sind durch die geringere Größe

der vertikalen Austauschkoeffizienten in den oberen Modellschichten nur etwa halb so groß

wie im Modell VVM (vergleiche Abb. 6.3a und,b).

Im folgenden werden für, die Modelle VVM und PPM die Modelläufe ohne Wind mit

, Modelläufen verglichen, in denen Ostwind über dem gesamten Becken herrscht, der nach

3 Tagen abgeschaltet wird (Abb. 6.3 - - -). In diesen Modelläufen erhöht sich der Salzver­

lust in der bodennahen Schicht um mehr als 50 % gegenüber dem in den Modellen ohne

Wind. Der Austausch von Salz zwischen mittlerer Schicht und oberflächennaher Schicht

wird d~rch die Abschaltung des Windantriebs deutlich beeinflußt.

Während der ersten 3 Tage (mit Wind) ist der Austausch in der oberflächennahenSchicht

für das Modell VVM etwas mehr als doppelt so groß wie bei Wind über einer Hälfte des

Modellbeckens.Nach dem Abschalten des Winds verringert sich jedoch der zusätzliche
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Abbildung 6.3: Änderung des beckenweitgemittelten Salzgehalts gegenüber den Anfangs­
werten. Oberflächennahe Schicht a) VVM; b) PPM.c) Bodennahe Schicht PPM. Die
Werte liegen zu den auf der Abszisse angegebenen Zeitpunkten vor.
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..t\ustausch. Nach 5 Tagen ist die Salzgehaltszunahme gegenüber dem Anfangswert in

diesenl :t\·10dellauf geringer als in dem mit Wind über der Westhälfte des Modellbeckens

(Abb. 6.3a). Dies läßt darauf schließen, daß der erhöhte Salzfluß zwischen den beiden

oberen Schichten bei Verwendung eines zeitlich konstanten Vertikalprofils der vertikalen

Austauschkoeffizienten zum größten Teil vorgetäuscht wird durch die Neigung der Isopyk­

nen gegenüber den unveränderlich vorgegebenen Grenzen der Analysezonen (siehe auch

I\:apitel 7). Betrachtet man das Modell PPM mit Ostwind über dem gesamten Becken,

der nach 3 Tagen abgeschaltet wird, so ergibt sich ein völlig anderes Bild. Während der

ersten 3 Tage des Modellaufs erhöht sich der Austausch zwischen mittlerer Schicht und

oberflächennaher Schicht gegenüber dem entsprechenden Modell ohne Wind schneller als

bei der Ver\vendung anderer Vermischungsschemata (vergleiche Abb. 6.3b mit Abb. 6.3a).

Nach dem Abschalten des Windantriebs nimmt auch in diesem Modellauf der Anteil der

durch reine Diffusion hervorgerufenen Salzgehaltsänderung zu. Der Absolutwert der Salz­

gehaltsänderung in den oberen beiden Schichten bleibt während der letzten 3 Tage des

110dellaufs mit Windabschaltung jedoch fast konstant (Abb. 6.3a).

Zusammenfassend lassen sich folgende Feststellungen treffen: Bei Verwendung der hier

untersuchten Schemata für die Bestimmung der vertikalen Austauschkoeffizienten, VVM

(mit vorgegebenem Vertikalprofil der räumlich und zeitlich konstanten Av ) und PPM (mit

Richardson-Zahl abhängigen Av ), macht sich der globale Effekt lokaler dynamischer Pro­

zesse gegenüber der reinen Diffusion nur geringfügig bemerkbar. Eine Ausnahme bildet

nur der Modellauf PPM mit dreitägigem Windantrieb. Hier ist am Ende der Periode

mit Wind der Effekt durch windangeregte Vermischungsprozesse größer als die Änderung

durch Diffusion (vergleiche Abb. 6.3b undc). Bei Verwendung des Modells PPM errei­

chen die Salzgehaltsänderungen in der oberflächennahen Schicht in dem Modellauf ohne

Windantrieb, wie Abbildung 6.3b (--) zeigt, nach 3 Tagen 0.1897 psu. Demgegenüber

kommt es bei Windantrieb über dem gesamten Becken zu einer weiteren Erhöhung des

Salzgehalts. Die Salzgehaltsänderung beträgt in diesem Fall 0.4355 psu, dies entspricht

einer 130%igen Erhöhung gegenüber dem Modellauf ohne Wind. Auch der Salzgehaltsver­

lust der mittleren Schicht ist gegenüber dem Modellauf ohne Wind um mehr als 100 %

höher, der der bodennahen Schicht (Abb. 6.3c) immerhin noch 75 %.
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6.1.2 Lokale Effekte

In diesenl Abschnitt sollen die durch die windgetriebenen mesoskaligen dynamischen Mu­

ster lokal hervorgerufenen Änderungen der Salzgehaltsverteilung untersucht werden. Auf

der Grundlage der horizontalen Unterteilung des Modellbeckens in einzelne Regionen, wie

sie zu Beginn des Kapitels beschrieben wird (Abb. 6.2), kann man Gebiete in denen Wasser

aufsteigt oder absinkt anhand der Änderungen im Salzgehalt in den betroffenen Regio­

nen erkennen. Dazu bildet man die Differenz zwischen dem zu Beginn des Modellaufs

herrschenden Salzgehalt und dem zum untersuchten Zeitpunkt in der betreffenden Region

herrschenden. Die folgenden Untersuchungen basieren auf den am 3., beziehungsweise

letzten (5.) Tag der Modelläufeermittelten Werten.

Modelläufe mit Wind über der Westhälfte des Modellgebiets.

delrrällfeunterscheiden sich nur in der Bestimmung der ver-

uschkoeffizienten Abb. 6.4a b . Nach 3 Tagen sehen

die Graphen für die Änderung des Salzgehalts in der gesamten Wassersäule (Abb. 6.4a,

c - - -) und in der Bodenschicht (24-40 m, s. Abb 6.4b für VVM) in den einzelnen

Regionen für die Modelle mit vorgegebenem Vertikalprofil der vertikalen Austauschko­

effizienten (VVM, Abb. 6.4a) beziehungsweise Richardson-Zahl abhängiger Berechnung

der Koeffizienten (PPM, Abb. 6.4c) sehr ähnlich aus. Dies gilt sowohl bezüglich der

Größenordnung als auch bezüglich der Richtung des Salzflusses.

Betrachtet man den Modellauf VVM genauer, so zeigt die regionale Verteilung, wie im

beckenweiten Mittel, innerhalb der oberflächennahen Schicht (0-12 m, Abb. 6.4a 2: ...
bzw ) eine Zunahme des Salzgehalts, während in der mittleren Schicht (12-24 m,

Abb. 6.4a 2: -. bzw. -. _.) der Salzgehalt abnimmt. Im Nordwesten des Modellbek­

kens, wo Wasser absinkt (Regionen 1-3, siehe Abb. 6.2), ist die Zunahme des Salzgehalts

geringer als im Mittel über das ganze Becken. Dort dominiert der Salzverlust in den tiefe­

ren Schichten das Signal in der Wassersäule. Dies läßt darauf schließen, daß Salz mit der

Strömung durch die seitlichen Begrenzungen der Regionen abtransportiert wird. Die Ab­

nahme des Salzgehalts in der mittler~n Schicht beträgt in dem Modellauf ohne Wind nach

3 Tagen -0.6235 psu. In dem Lauf mit Wind über der Westhälfte des Modellbeckens ist

der Salzgehaltsverlust nach 3 Tagen in den westlichen Regionen größer. In der Region 1,
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wo der Auftrieb am größten ist, beträgt er zu diesem Zeitpunkt -2.143 psu' (Abb. 6.4a

- · - .), also mehr als. das dreifache. Für die bodennahe Schicht ist die Differenz noch

größer, man findet -0.0237 psu für den Modellauf ohne Wind und -0.0999 psu für den

Modellauf mit Wind in der Westhälfte des Beckens (Abb. 6.4b). Die stärkste Salzgehalts­

zunahme (in der oberflächennahen Schicht) findet man in der Mitte des Modellbeckens

(Regionen 5 und 6, Abb. 6.4a ). Wo sich der Küstenstrahlstrom im windstillen

Teil des Modellbeckens ausbreitet (Region 10 ~ 9, s. a. Abb. 6.2) findet man auch eine

gegenüber dem beckenweiten Mittel für die oberflächennahe Schicht (E · · .) größere Salz­

gehaltszunahme. Wo der Küstenstrahlstrom voll entwickelt ist (Region 9), ist der Salzge­

halt in allen Schichten größer als zu Beginn des Modellaufs (Abb. 6.4a, b). Über die

gesamte Wassersäule gemittelt (Abb. 6.4a - - -) ist die Salzgehaltszunahme hier am

größten. In den Gebieten, in denen es nicht zu so starken Vertikalbewegungen kommt

(Regionen 3 und 4 sowie 7 und 8; siehe Abb. 6.2) ist die Salzbilanz in der Wassersäule
~

nahezu ausgeglichen. Die räumliche Variabilität des Salzgehaltsverlusts in der bodennahe

Schicht (Abb. 6.4b) zeigt gegenüber den Verhältnissen in den darüberliegenden Schichten

deutliche Unterschiede. An der Westküste verdrängt absinkendes Wasser mit geringem

Salzgehalt das salzreiche Wasser in der bodennahe Schicht (Region 1, 2). Durch das von

den Kelvinwellen exportierte Strömungssignal wird das salzärmere Wasser am Boden die

Küste entlangtransportiert (Region 4, Abb. 6.4b). In den eben genannten Regionen ist

der Salzverlust der bodennahe Schicht größer als im beckenweiten Mittel (Abb. 6.4b, E).

Am Ende des Modells VVM mit Wind in der Westhälfte sind die Unterschiede gegenüber

dem am 3. Tag erreichten Zustand in den Regionen am größten, die nach diesem Tag

von den sich fortpflanzenden Kelvinwellen erreicht werden. In Region 10 kommt es durch

exportierten Auftrieb zu einer überproportionalen Erhöhung des Salzgehalts in der Was­

sersäule. In Region 4 führt der Import aus höheren Schichten abgesunkenen Wassers in der

bodennahe Schicht zu einem gegenüber dem dritten Tag deutlich geringeren Salzgehalt. In

den übrigen Regionen sind die Salzgehaltsänderungen in den einzelnen Schichten größer

als 2 Tage vorher, bezogen auf die gesamte Wassersäule (- - -) der jeweiligen Region

jedoch fast konstant.

Betrachtet man nun ModellPPM mitWindantrieb über der westlichen Hälfte des Mo­

dellbeckens (Abb. 6.4c), so sind die Zusammenhänge zwischen den dynamischen Prozessen
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und den Änderungen des Salzgehalts in verschiedenen Regionen noch deutlicher als in dem

~fodell 'VVlvl nlit gleichem 'Windantrieb (s.o.). Das durch den Wind im Nordwesten des

~/Iodellbeckens (Region 1 und 2) gestaute Wasser sinkt dort ab und führt so nach 3 Tagen

in allen Schichten zu einem gegenüber den Anfangswerten geringeren Salzgehalt. In der

Beckennlitte (Region 5 und 6, s. a. Abb. 6.2) und in dem von den Kelvinwellen erreichten

Teil des ,vindfreien Gebiets (Region 9 und 10) kommt es dagegen in allen Schichten zu

einer Erhöhung des Salzgehalts (Abb. 6.4c). In den Regionen 9 und 10 wächst der Salzge­

halt schneller als im ursprünglichen Auftriebsgebiet an. Die größte Salzgehaltszunahme

,vir~ in der mittleren Schicht erreicht (Abb. 6.4c - · - .).

\Vie auch in dem entsprechenden Modellauf VVM sind am Ende des Modellaufs PPM

inden Regionen 4, 10 und 7 (s. a. Abb. 6.2) die Änderungen gegenüber den 2 Tage

zuvor gewonnenen Ergebnissen am größten. In diese Regionen gelangt durch die von

I<:elvinwellen exportierte Strömung neues, salzreiches Wasser. Im nordwestlichen Bereich

nk·t, llnterE;cheidlet ~ich die Salzgehaltsdifferenz hingegen

nur geringfügig von der 2 Tage zuvor bestimmten.

Modelläufe mit 3 Tagen Wind über dem gesamten Modellgebiet.

Wie in den im vorigen Abschnitt beschriebenen_ Modelläufen mit Wind über der Westhälfte

des Modellbeckens zeigt sich auch hier der Einfluß der unterschiedlichen Ansätze (VVM

und PPM) für die vertikale Vermischung. Während der ersten 3 Tage der Modelläufe

kommt es am Süd- und Ostrand des Modellbeckens zu Auftrieb, am Nord-und Westrand

sinkt Wasser ab. Entsprechend findet man nach 3 Tagen in beiden Modellen, bezogen

auf die gesamte Wassersäule (Abb. 6.5a, c - - -) eine Erhöhung des Salzgehalts für die

Regionen 4, 9 und 10 und eine Verringerung des Salzgehalts für die Regionen 7, 2 und 1.

Im Nordwesten (Region 1, 2) und Südosten (Region 9, 10) sind die Salzgehaltsänderungen

überproportional groß und weisen in allen Schichten jeweils das gleiche Vorzeichen auf

(Abb. 6.5a, b für VVM).

Unterschiede zwischen den Modellen VVM undPPM bestehen in·der Größe des Austauschs

zwischen oberflächennaher und mittlerer Schicht. So zeigen die küstenfernen Regionen 3

und 8 und die nur teilweise vom Auftrieb beziehungsweise absinkendem Wasser betroffenen

Regionen 4 und 7 im·Modell VVMeinen deutlich höheren Austausch als im Modell PPM.
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Abbildung. 6.5: Regionale Salzgehaltsänderungen nach 3 d in Modellen mit Windabscllal­
tung. Oberflächennahe und mittlere Schicht sowie gesamte Wassersäule a) VVM ; c)
PPM. b) Bodennahe Schicht VVM.
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Dies ist auf die größere horizontale Ausdehnung der Auftriebsgebiete und der Gebiete mit

absinkendenl Wasser im Modell VVM gegenüber dem Modell PPM zurückzuführen (ver­

gleiche auch Abb. 6.7a und c).

Anl Ende des Modellaufs, nach 2 Tagen Windstille, ist die Situation komplexer als zu­

vor. In der oberflächennahen Schicht des Modells VVM wächst die Differenz gegenüber

denl ursprünglichen Salzgehalt stetig, wenn man die Regionen von West nach Ost durch-

mißt (Abb. 6.6a ). Dabei sind die lokalen Werte im Westteil des Modellbeckens

geringer, im Ostteil höher als das beckenweite Mittel. In mittlerer Schicht (Abb. 6.6a

- · _.) und bodennahe Schicht weicht die räumliche Lage der größten beziehungsweise

geringsten Salzgehaltsänderungen erheblich von der Verteilung in der oberflächennahen

Schicht ab. Kelvinwellen transportieren das durch das Absinken des Wassers am Wes­

trand entstandene Signal in östlicher Richtung entlang des Südrands (Region 4, vergleiche

Abb. 6.6a und 6.5a) und das durch den Auftrieb hervorgerufene Signal, eine Erhöhung

des Salzgehalts gegenüber den Anfangswerten in alle Schichten, längs des Nordrands des

Modellbeckens (Regionen 10, 7). Das Auftriebsgebiet am Ostrand ist (besonders in der

oberflächennahen Schicht) weiterhin in den Salzgehaltsdaten erkennbar, aber schwächer

als zuvor.

In dem entsprechenden Modell PPM (Abb. 6.6b, c) zeigen sich die Änderungen in der

Verteilung der Salzgehaltsverluste beziehungsweise -gewinne in den einzelnen Zonen am

deutlichsten in den Regionen 4 und 7 (vergleiche Abb. 6.6b, 6.5c). Dorthin gelangt durch

Kelvinwellen ein Signal, das den ursprünglich herrschenden Verhältnissen entgegengesetzt

ist. Auch in den daran anschließenden Regionen 9 und 2 läßt sich eine entsprechende

Änderung in den Salzflüssen feststellen. Die Salzgehaltsänderungen in der bodennahen

Schicht entsprechen in Vorzeichen und regionaler Verteilung denen der mittleren Schicht,

sind jedoch um etwa eine Größenordnung kleiner.

Bezogen auf die gesamte Wassersäule (Abb. 6.6a,c - - -) weisen beide Modelle trotz der

Unterschiede in den einzelnen Schichten eine ähnliche Verteilung der Salzgehaltsänderun­

gen inden einzelnen Regionen auf.
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Abbildung 6.6: Regionale Salzgehaltsänderungen nach 5 d in Modellen mit Windabschal­
tung nach 3 d. Oberflächennaheund mittlere Schicht sowie gesamte Wassersäule; a) VVM;
b) PPM; c) Bodennahe Schicht PPM.
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Die unterschiedliche Verteilung der Maxima und Minima der Salzgehaltsän­

derungen in der oberflächennahen Schicht gegenüber den tieferen Schichten

Abbildung 6.7: Horizontale Salzgehaltsverteilung in 9 m (a,c,e) und 26 m (b,cl,f) Tiefe
für fünftägige Modelläufe mit Windabschaltung (a-cl) beziehungsweise Wind über der
Westhälfte des Modellbecken~ (e,f) nach 3 d (. · .. · · ursprünglicher Salzgehalt der Sclliclit).
a,b) VVM; c,cl) PPM; e,f) VVM.

Dieunterscniedlicne Entwicklung der Strömung (und damit Salzgenaltsverteilung) an der

Oberfläcne und am· Boden des Beckens bei unterscniedlicner Windanregung erklärt die

räumlicnen Lage der Extrema der Salzgenaltsänderungen in den Analysescnicnten. In den

oberen Scnicnten des Modellbeckens sind die Strömungsmuster stark VOlll vorgegebenen

Windfeld abnängig (Abb.6.7a, e). Hier findet man in der Salzgenaltsverteilung in den ver­

scniedenen Modelläufen große Unterscniede (vergleicne Abb. 6.7a, c und e). In Bodennähe

breiten sicn ninter den Kelvinwellen-Fronten Unterströme mit der Oberflächenströlllung

entgegengesetzter Stromricntung aus. Die bodennahe Strömung wird durch die räulllliche

Struktur des vorgegebenen Windantriebs und das verwendete Schema für den vertikalen

Austau§ch weniger stark geprägt. Nach 3 Tagen ist die horizontale Salzgehaltsverteilung
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Abbildung 6.8: Salzgehaltsprofile in Modellen mit zwei verschiedenen Wasserl{örpern
(Mittlere sommerliche Schichtung im Kattegat beziehungsweise Arkonabecken).

(Abbildung6.7b, d, f) in allen Modelläufen ähnlich.

Zusammenfassend läßt sich festhalten, daß _dynamische Prozesse die regionale Verteilung

von Wassermassen bestimmen. Das erkennt man besonders gut in -den Modelläufen Init

Windabschaltung. Wie sich aus den veränderten Salzflüssen im Modell PPM (Abb. 6.5b,

6.6b) schließen läßt, die die Änderungen der Lage der Isopykne gegenüber den starren

Grenzen der einzelnen Regionen widerspiegeln, ist der Grad der Vermischung in diesen

kurzen Modelläufen nicht groß. Man kann jedoch erkennen, daß über längere Zeiträume

4inweg die windinduzierte Dynamik Auswirkungen auf die Vermischung hat. Dies gilt

besonders für das Modell PPM mit Richardson-Zahl abhängigen Koeffizienten.

6.2 Modelle mit zwei verschiedenen Wasserkörpern

Wie zu Beginn des Kapitels beschrieben, soll in diesem Abschnitt die Entwicklung einer

am Anfang der Modelläufe vertikal verlaufenden Salzgehaltsfront mit (FRONTm) und

ohne (FRONTo) Windantrieb untersucht werden. Außerdem soll die Wechselwirkung zwi­

schen Strömung und Salzgehaltsverteilung betrachtet werden. Dazu wird ein Modellauf

mit Wind, aber ohne Salzgehaltsfront (BELT25) hinzugezogen.
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Abbildung 6.9: Zeitliche Entwicklung der Windschubspannung für die Beltseemodelläufe.

Ah Tr == 106 cm2 /s. Die vertikalen Austauschkoeffizienten werden mit dem in I\:api­

tel 3 beschriebenen, Richardson-Zahl abhängigen Schema von PACANOWSKI und PHI­

LANDER 1981 berechnet (Parameter wie in Tab. 1 für das Standardmodell angegeben ..

lJw == 25.0 cm2 /s für Impuls). Während die Temperatur in den einzelnen Schichten anfangs

horizontal homogen ist, unterscheidet sich das Wasser im Skagerak und Kattegat einerseits

und im größeren Teil der Beltsee und im Arkonabecken andererseits durch die vertikale

Salzgehaltsverteilung (siehe Abbildung 6.8). Die Trennlinie zwischen den vVasserkörpern

verläuft dabei im kleinen Belt bei 55°17'N, im großen Belt bei 55°20'N und im Öresund bei

55°36'N im jeweils flachsten Bereich der Durchlässe.. Temperatur- und Salzgehaltsprofil

südlich der Front sind, wie in den Kastenmodellen, an die mittlere sonlmerliche Schichtung

im Südosten der Beltsee angepaßt. Nördlich der Front wird zu Beginn der 110delläufefür

den Salzgehalt die mittlere sommerliche Schichtung im Kattegat initialisiert. Dabei ist die

Salzgehaltsverteilung in beiden Gebieten am Anfang horizontal honl0gen. Ein 110dellauf

Das in diesem Abschnitt verwendete Modell ist folgendermaßen konfiguriert: Küstenverlauf

iet vo,n Beltsee und Kattegat sowie den angrenzen­

4~pn Bereichen zwischen 9°21' bis 14°21' Ost und 53°57' bis 59°13' Nord (vergl. Abb. 1.1)

mit einer maximalen Wassertiefe von 200 m. Das Modell hat eine horizontale Auflösung

von 2' in zonaler und I' in meridionaler Richtung und umfaßt ein im Westen und Osten

geschlossenes Gebiet von 150 x316 Gitterpunkten. Die Modellschichten sind 2-50 nldick.
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dauert 4 Tage. In den Modelläufen mit Wind (FRONTm, BELT25) ist die meridionale

Konlponente der Windsc.hubspannung r(Y) = O. Die zonale Komponente der Windschub­

spannung (r(x)) ist räumlic.h homogen und folgt zeitlich einem sinusförmigen Verlauf. Sie

beträ.gt nlaxinlal 10.11 N/n12 (~ 4-5 Bft; siehe Abb. 6.9). Der Wind ist bezüglich seiner

Richtung und Stärke typisch für die sommerlichen Verhältnisse im Untersuchungsgebiet.

Da das 110dellgebiet an West- und Ostrand künstlich geschlossen ist, wird das Windfeld

nlittels einer überlagerten Gauss-Glockenkurve zu den meridional verlaufenden Rändern

hin gedänlpft. Damit soll der Einfluß der künstlichen Begrenzung auf die Modellergebnisse

verringert werden.

6.2.1 Die zeitliche Entwicklung von Strömung und Salzgehaltsfront

Zunächst soll der Modellauf ohne Windantrieb (FRONTo) betrachtet werden. Durch den

unterschiedliche Salzgehalt in Nord- und Südteil des Modellbeckens ist ein barotropen

Antrieb vorhanden (ßS -7 ßps= einer Wasserstandsstufe in Belten und Sund). Durch

r Oberflächenrandbedingung im Mo­

ell ausbreitet. Diesführt zu einer schwachen Strömung « 1 cm/s)

im gesamten Modellbecken. Durch die horizontalen Salzgehaltsgradienten im Frontbe­

reich wird eine barokline Strömung hervorgerufen. Diese ist an der Oberfläche von Süden

nach Norden gerichtet und zunächst auf die -unmittelbare Umgebung der Salzgehaltsfront

beschränkt, wobei die Stromgeschwindigkeiten sehr hoch sind. Im Laufe der Zeit nimmt ei­

nerseits die Stromgeschwindigkeit ab, andererseits erfaßt die Strömung ein immer größeres

Gebiet. Nach 3 Tagen (Abb. 6.10a) hat sich ein geostrophisches Gleichgewicht eingestellt.

Vertikalschnitte im Frontbereich zeigen die größten Strömungsgeschwindigkeiten unmit­

telbar am Boden beziehungsweise an der Oberfläche (Abb 6.11).

Die horizontale Salzgehaltsverteilung im Lauf FRONTo zeigt einen zunächst raschen, im

Laufe der Zeit durch die abnehmenden Gradienten immer langsamer verlaufenden Abbau

der Front. Die ursprünglich zonal ausgerichteten Salzgehaltsfronten verlaufen am Ende

über den flachsten Stellen der Durchlässe (Abb. 6.12). Auf Vertikalschnitten durch Belte

und Sund (Abb. 6.13) erkennt man deutlich die Abhängigkeit der Salzgehaltsverteilung

vom Bodenrelief in der Umgebung der Fronten. Im flachen und schmalen Öresund findet

man auch am Ende des Modellaufs (nach 4 Tagen) auf der Drogden Schwelle fast senkrecht

stehende Isohalinen (Abb. 6.14). Im großen Belt durchschneidet eine Rinne mit über 20
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In dem Modellauf mit zusätzlichem Windantrieb (FRONTm) findet man während der

gesamten Zeit überall außer im Bereich der Salzgehaltsfront windangeregte, topogra­

phiegeprägte Strömungsmusterwie im Modellauf ohne Salzgehaltsfront (BELT25). Im Be­

reich der Salzgehaltsfront entwickelt sich zu Beginn (zunehmender Westwind) eine ähnliche

Abbildung 6.10: Geschwindigkeitsfeld ln 3 m Tiefe nach 3 d für die Modelläufe
a) FRONTo; b) FRONTm; c) BELT25.

m Tiefe die relativ schmale Schwelle, auf der die Salzgehaltsfront verläuft. Am Ende des

L'aufs findet man im Frontbereich im großen Belt schräg verlaufende Isohalinen. Durch Ad­

vektion kommt es an der Oberfläche zu einer Verlagerung der Front nach Norden, während

im tieferen Bereichen südlich der Schwelle der Salzgehalt steigt (vergl. Abb. 6.15a undb).
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Abbildung 6.11: Zonal durch Belte und Sund verlaufender Schnitt der meridionalen Ge­
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den; -- - - nach Süden.
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Strömung wie in dem Modellauf FRONTo. Mit zunehmender Windgeschwindigkeit do­

miniert die windangeregte Strömung auch in den Belten und im Sund. Wenn der West­

\vind sein Maximum erreicht hat (nach 1 d, s. Abb. 6.9) ist der Einfluß der Salzgehaltsfront

·mung in östlicher Richtung zu erkennen. Während der

t die Strömung in Belten und Sund wie am Anfang

In der Ostwindphase (3. und 4. d) führt die von den

horizontalen Salzgehaltsgradienten hervorgerufene Strömungin Lauf FRONTm zu einer

Erhöhung der Geschwindigkeit über den Schwellen gegenüber Lauf BELT25 (vergleiche

Abb. 6.10b und c). Im bodennahen Bereich der Salzgehaltsfront im großen Belt dominiert

die von den horizontalen Gradienten erzeugte Strömung. Daher verläuft in der Westwind-

Abbildung 6.12: Horizontale Salzgehaltsverteilung in 3 m Tiefe für den Modellauf
FRONTo. Nach a)6 h; b) 4 d.



Abbildung 6.13: Beltseeregion des Modells mit der Lage der Vertikalschnitte.
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Abbildung 6.14: Meridional durch den Öresundverlaufender Schnitt desSalzgehalts für
Lauf FRONTo. Nach a 6 h; b) 4 d.

·l1~-----A

Die Salzgehaltsverteilung entspricht wie die Strömung im Modellauf FRONTm, mit Aus­

nahme der Gebiete, in denen die Salzgehaltsfront verläuft, derjenigen im Lauf BELT25

(Abb. 6.16). In der Westwindphase während der ersten 2 Tage führt der Wind im Mo­

dellauf FRONTm zu einer Aufrechterhaltung der horizontalen Gradienten. Die Isohalinen

verlaufen am Ende dieser Phase nahezu senkrecht. Mit Beginn der Ostwindphase (nach

2 d) löst sich die Salzgehaltsfront rasch auf, da windinduzierte Strömung und vom hori-
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Abbildung 6.15: Meridional durch den großen Belt verlaufender Schnitt des Salzgehalts
für Lauf FRONTo. Nach a) 6 h;b) 4 d.

zontalen Salzgehaltsgradienten hervorgerufene Strömung die gleiche Richtung haben. Am

Ende des Modellaufs (nach 4 d) ist die Verteilung von Nord- und Ostseewasser in den

Modelläufen FRONTm und FRONTo sehr ähnlich (vergleiche Abb. 6.16a und 6.15b).

Abbildung 6.16: Meridional durch den großen Belt Schnitt des Salzgehalts nach 4 d für
die Läufe a) FRONTm; b) BELT25 .

Zusammenfassend läßt sich festhalten, daß der Einfluß eines zweiten Wasserkörpers mit

einem vom bisher benutzten abweichenden Vertikalprofil des Salzgehaltes bei der hier un­

tersuchten Modellkonfiguration im wesentlichen auf die nähere Umgebung der zwischen

den beiden Wasserkörpern bestehenden Front beschränkt ist. In diesem Bereich überlagern

sich die durch den horizontalen Salzgehaltsgradienten und die durch den herrschenden

Wind hervorgerufenen Strömungen. Welcher dieser beiden Effekte überwiegt, hängt ei­

nerseits von der Göße der horizontalen Salzgehaltsgradienten ab, andererseits von der

Windstärke. Bei einem Gradienten von 5 psu / 2 sm muß ein Westwind von wenigstens

3 Bft herrschen, damit die von diesem angeregte Strömung den Abbau des Salzgehaltsgra­

dienten verhindert. Von der Windrichtung hängt ab, wie rasch der anfängliche Salzgehalts-
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gradient abgebaut wird und ob sich die Lage der Front ändert. Eine Salzgehaltsverteilung,

die im Frontbereich nach 4 Tagen ohne Windantrieb erreicht wird, wird mit einem Ost­

wind, wie er in Abb. 6.9 (2 d - 4 d) dargestellt ist, schon nach 2 Tagen erreicht.

In dem I\1odell· mit "rigid lid" Randbedingung an der Oberfläche führt der barotrope

Druckgradient zwischen den beiden Wasserrnassen nicht zu einer Verlagerung der Salzge­

haltsfronten. Die Salzgehaltsfronten werden im Modell nur durch die vom Wind und die

von den baroklinen Dichtegradienten (Salzgehaltsgradienten) an den Fronten angeregte

Strömung transportiert.
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7 Wasserrnassenausbreitung

In diesenl Kapitel soll die Verteilung von Boden- und Oberflächenwasser durch die wind­

getriebene Dynamik untersucht werden. Dazu wird das Wasser mit einem zusätzlichen

Spurenstoff markiert. Modelle mit verschiedenen Ansätzen für die Berechnung der ver­

tikalen Austauschkoeffizienten werden miteinander verglichen. Die horizontalen Aus­

tauschkoeffizienten liegen in allen Modellen bei 106 cm2 /s für Impuls und Masse. Die

ver\vendeten Schemata für den vertikalen Austausch sind konstante Koeffizienten, die ent­

\veder in allen Schichten gleichgroß sind (CVM) oder mit zunehmender Tiefe kleiner wer­

den (VVM), sowie Richardson-Zahl abhängige zeitlich variable Koeffizienten (PPM), siehe

auch Kapitel 3. Da die Ergebnisse für die beiden PPM Modelle (siehe Tab. 1 in Kap. 3,

Standardmodell und Testmodell) sehr ähnlich sind, wird im folgenden nur das Standard­

nl0dell berücksichtigt.

Modellen wird zu Beginn das Wasser der obersten 12 m des Beckens als Ober­

16 m mit einem

Bodenwasser. Diese Aufteilung entspricht der in Kapitel 6 beschriebenen.

Das Wasser in den markierten Schichten weist zu Beginn eines Modellaufs nur geringe

Temperatur- und Salzgehaltsgradienten auf. Dem Spurenstoff wird in den entsprechenden

Schichten der Wert 1 zugewiesen, während er in den übrigen Schichten den Wert 0 hat. Die

Ausbreitung der zusätzlichen Spurenstoffe wird mittels derselben Gleichungen berechnet

wie die von Temperatur oder Salzgehalt. Die untersuchten Modelläufe dauern 5 Tage,

wobei die Anregung durch Wind erfolgt. Dieser herrscht während der ersten 3 Tage über

dem gesamten Modellbecken, während der letzten beiden Tage herrscht Windstille.

7.1 Die Verteilung des Oberflächenwassers

Nach 3 Tagen weisen Isoflächen, auf denen der Anteil an Oberflächenwasser konstant ist,

für die, Modelle mit räumlich und zeitlich konstanten vertikalen Austauschkoeffizienten

(CVM und VVM) eine Schrägstellung im gesamten Modellbecken auf (Abb.7.1a). Die

Neigung der Isoflächen verläuft dabei von SSO nach NNW. In der Nähe des Ost- bezie­

hungsweise Westrands des Beckens sind die Flächen stärker nach oben respektive unten

geneigt, was auf Auftrieb / Absinken von Wasser in diesen Gebieten schließen läßt. In

dem Modell PPM mit räumlich- und zeitlich variablen vertikalen Austauschkoeffizienten
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Abbildung 7.1: Räumliche Lage einer Isofläche, auf der 50 % des Wassers aus
Oberflächenwasser bestehen, nach 3 d (Isolinienabstand 0.5 m). a) CVM; b) PPM.

verlaufen die· Isoflächen im Zentrum des Modellbeckens fast horizontal, die· Neigung der

Flächen in den dynamisch aktiven Randbereichen ist steiler (Abb. 7.1b).

In der Nordwestecke des· Modellbeckens, wo große Mengen von Wasser absinken, befindet

sich nach 3 Tagen die Isofläche, auf der 25% desWassersOberflächenwasserist,inallenun­

tersuchten Modellen in 22 m Tiefe. In der Südostecke des Modellbeckens, wo der stärkste

Auftrieb herrscht, ist die Obergrenze, bis an die Oberflächenwasserdurch aufsteigendes

Wasser aus tieferen Schichten gedrängt wird, in den einzelnen Modellen verschieden. Dafür

kann es zwei Gründe geben: unterschiedlich· große Vertikalgeschwindigkeiten (Advektion)
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inl Auftriebsgebiet oder die unterschiedliche Größe der vertikalen Austauschkoeffizienten

(turbulente Vermischung). Die Untersuchung der Vertikalgeschwindigkeit im Auftriebsge­

biet zeigt nur geringe Unterschiede zwischen den Modelläufen. Im Modell PPM ist die

V"ertikalgeschwindigkeit zwar etwas größer als in den anderen Modellen, dies ist jedoch

keine ausreichende Erklärung für die unterschiedliche Verteilung des Oberflächenwassers

inl Auftriebsgebiet. Bezüglich des Einflusses der Austauschkoeffizienten kann man er­

\varten, daß der Anteil an Wasser aus tieferen Schichten in Oberflächennähe umso größer

ist, je geringer die Vermischung in den oberen Schichten ist. Dies wird durch die Ergeb­

nisse der Ivlodelläufe nach 3 Tagen bestätigt. In dem Modell VVM betragen die vertikalen

Austauschkoeffizienten in den oberen 12 m der Wassersäule für die Spurenstoffe 0.5 cm2 /s.

Im Auftriebsgebiet sind in 10 m Tiefe noch 25 % des Wassers Oberflächenwasser. Im Mo­

dell CVM (Av =0.25 cm2 /s für Spurenstoffe) liegt die Fläche, auf der 25 % des Wassers
\-

Oberflächenwasser ist, im Bereich des Ostrands in 8 m Tiefe. Im Modell PPM finden

icbl aucll ~rr](fustennähe Ilur in. ~enoberen 4-6 m der ~ssersäuleYertik~eAustausch­

Spuren­

als 25 %

Oberflächenwasser.

Bezogen auf die Lage der ursprünglichen Grenzfläche zwischenOberflächenwasser und

darunterliegendem Wasser in 13 m Tiefe liegt, wie Abbildung 7.1 zeigt, die Fläche, auf der

das Wasser zu 50 % Oberflächenwasser ist, nach 3 Tagen für das Modell CVM (Abb. 7.1a)

zu etwa 2/3 darunter und 1/3 darüber. Für das Modell PPM ist das Gebiet, in dem

die Isofläche, auf der das Wasser zur Hälfte aus Oberflächenwasser ist, oberhalb der ur­

sprünglichen Grenzfläche liegt, noch etwas kleiner (Abb. 7.1b). Der vertikale Bereich,

über den sich eine bestimmte Isofläche erstreckt, ist nach 3 Tagen für das Modell PPM

am größten und für das Modell VVM am geringsten. Demgegenüber ist die horizontale

Ausdehnung der von Auftrieb beziehungsweise Absinken von Wasser betroffenen Gebiete

im Modell PPM deutlich kleiner als im Modell VVM.

Nach 2 Tagen Windstille (d. h.nach insgesamt 5 d, am Ende der Modelläufe) hat sich

die Schrägstellung ·der Isoflächen deutlich verringert. Ursache dafür ist der Rückstelleffekt

nach dem Abschalten des Winds. Abbildung 7.2 zeigt, daß die Fläche, auf der 50 % des

Wassers Oberflächenwasser ist, nun zwischen 8m (VVM,PPM) beziehungsweise 10 m
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Abbildung 7.2: Räumliche Lage einer Isofläche, auf der 50 % des Wassers aus
Oberflächenwasser bestehen, nach 5 d (Isolinienabstand 0.5 m). a) CVM; b) PPM.

(CVM) und ungefähr 16 m Tiefe liegt. Durch Kelvinwellen breitet sich das Auftriebsge­

biet entlang des Nordrands aus, das absinkende Wasser wird entlang des Südrands trans­

portiert. Dadurch verschiebt sich, wie Abbildung 7.2 zeigt, die Lage der Auftriebs- und

"Absink"gebiete. Der Anteil an Oberflächenwasser oberhalb beziehungsweise unterhalb

der. ehemaligen Grenzfläche·.in 13 .. m·Tiefe. ist nach 5 Tagen fast. genauso groß wie nach 3

Tagen. Daraus kann man schließen, daß sich dasdufchdenWindstau in der Nordwestecke

abgesunkene Wasser. und das im gegenüberliegenden Modellgebiet aufgestiegene Wasser

nach dem Abschalten des Winds zum größten Teil·innerhalb der Tiefe, in der. es sich zum

Zeitpunkt des Abschaltens befindet, verteilt.



86

Zusanlnlenfassend läßt sich festhalten, daß es bezüglich der Vermischung und Verteilung

yon Oberflächenwasser deutliche Unterschiede zwischen Modellen mit räumlich und zeitlich

konstanten (CVM, VVM) und solchen mit räumlich und zeitlich variablen (PPM) Aus­

tauschkoeffizienten gibt. Im Fall räumlich konstanten vertikalen Austauschs kommt es

zu einer Schrägstellung der Isoflächen von SSO nach NNW. Im Fall räumlich variablen

vertikalen Austauschs findet man dagegen im Zentrum des Modellbeckens fast horizontal

verlaufende Isoflächen. Die Isoflächen sind in diesem Fall nur in den dynamisch aktiven

Zonen in Küstennähe geneigt und weisen dort stärkere Gradienten auf als im Fall räumlich

konstanter I{oeffizienten. Dieser Unterschied spiegelt die Tatsache wider, daß im Modell

PP1·1 der vertikale Austausch in der Beckenmitte sehr viel kleiner ist als an den Bek­

kenrändern. Nach dem Abschalten des Winds verringert sich der Tiefenbereich, über den

sich die Isoflächen erstrecken, durch den Abbau des

xtrema.

Während der ersten 3 Tage'der Modelläufe breitet sich das Bodenwasser in allen Modellen

(CVM, VVM und PPM) relativ rasch in den darüberliegenden Schichten aus. Selbst in

dem Modellbereich, in dem massiv Wasser absinkt, dringt nicht in nennenswerte~ Um­

fang Wasser aus Schichten oberhalb der ursprünglichen Abgrenzung des Bodenwassers in

26 m Tiefe in die bodennahen Schichten ein. Ein Grund hierfür ist, daß die bodenna­

hen Modellschichten doppelt so dick (4 m) sind wie die darüberliegenden. Daher~ muß

von oberhalb der ursprünglichen Grenzfläche eindringendes Wasser über ein viel größeres

Volumen verteilt werden als Wasser, das von unten nach oben diffundiert oder, wie in

dem Auftriebsgebiet in der Südostecke des Modellbeckens, durch dynamische Prozesse

in höhere Schichten gelangt. Betrachtet man die räumliche Lage von Flächen, auf de­

nen ein nennenswerter Prozentsatz des Wassers Bodenwasser ist, so durchschneiden diese

höchs~ens 4 Modellschichten. So'findet man nach 3 Tagen die Isofläche, auf der 50 % des

Wassers Bodenwasser ist, in 20-26 m Tiefe (Abb. 7.3). Am.Beispiel des in der Südostecke

des Modellbeckens entstandenen Auftriebsgebiets läßt sich auch für das Bodenwasser die

Ausbreitung durch Kelvinwellen verfolgen. Wie weit dadurch das Auftriebssignal nach 3

Tagen entlang des Ost- und Nordrands gelangt ist, zeigt Abbildung 7.3 für die verschiede-
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Abbildung 7.3: Räumliche Lage einer Isofläche, auf der 50 %des Wassers aus Bodenwasser
bestehen, nach 3 d (Isolinienabstand 0.5 m). a) CVM; b) PPM; c) VVM.
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nen Ivlodelle.

Vergleicht nlan die Modelle untereinander, so findet man im Modell CVM eine Schräg­

stellung der Isoflächen, wie sie schon für das Oberflächenwasser beschrieben wurde. In

den 110dellen VVM und PPM ähnelt sich die räumliche Lage der Isoflächen. Diese ver­

laufen außerhalb der dynamisch aktiven Randgebiete fast waagerecht. Am Westrand, wo

,"Vasser absinkt, sind die Isoflächen leicht abwärts geneigt, während sie im Auftriebsgebiet

anl Ostrand stark nach oben knicken. Die starke Ähnlichkeit in der Verteilung desBo­

den\vassers in den Modellen VVM und PPM (vergleiche Abb. 7.3c und b) hängt mit der

Größe der vertikalen Austauschkoeffizienten in den tieferen Modellschichten zusammen.

Die Mindestgröße des vertikalen Austauschkoeffizienten im Modell PPM, die in großen

Tiefen nicht nennenswert überschritten wird, stimmt für Tiefen unterhalb von 19 m mit

dem Austauschkoeffizienten im Modell VVM überein. Die vorhandenen Unterschiede in

der· Lage der Bodenwasser-Isoflächen i en sich durch

Vertikalgeschwindigkeiten. Räumlich ist der Auftrieb in den tiefen Schichten des Modells

VVM auf einen schmalen Küstenstreifen beschränkt, während er im Modell PPM in einem

größeren Gebiet erfolgt (siehe Lage der 50% Bodenwasser Isofläche in Abb. 7.3c und b).

Ein Vergleich der Lage der Isofläche, auf der 50 % des Wassers Bodenwasser ist, nach 3

beziehungsweise 5 Tagen zeigt die zeitliche Entwicklung während der windstillen Phase

am Beispiel des Modells PPM. Betrachtet man die Tiefenlage der Isofläche nach 3 Tagen

und am Ende des Modellaufs, so findet man am Ende in allen Modellen einen geringfügig

größeren Teil der Isofläche oberhalb von 23 m Tiefe (vergleiche für Modell PPM Abb. 7.3b

und Abb. 7.4). Nach 5 Tagen hat sich die Lage des Auftriebsgebiets und des Bereichs

mit absinkendem Wasser weiter verändert. Durch Kelvinwellen wird das Auftriebssignal

entgegen de~ Uhrzeigersinn entlang der Küste bis in ein Gebiet transportiert, in dem

ursprünglich Wasser absinkt. Ebenso gelangt das Signal absinkenden Wassers aus diesem

Gebiet dorthin, wo ursprünglich Auftrieb herrscht. Dies führt dazu, daß sich entlang des

Ost- und Westrands des Modellbeckens in der 50 %-Bodenwasser Isofläche ein Rücken

respektive Tal bildet, wobei die höchsten und tiefsten Punkte einige Kilometer vom Bek­

kenrand entfernt liegen (siehe Abb. 7.4).
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Abbildung 7~4:RäumlicheLage einer Isofläche, auf der 50 %des Wassers aus Bodenwasser
bestehen, nach 5 d in Modell PPM (Isolinienabstand 0.5 m).

Man kann zusammenfassend festhalten, daß die Lage der oberflächennahen Isoflächen

bei räumlich und zeitlich konstanten vertikalen Austauschkoeffizienten (CVM und VVM)

wesentlich vom herrschenden Antrieb bestimmt ist. Ein eindeutig auf die Vermischung

von Wasser zurückzuführender Effekt ist nur für das Modell mit räumlich und zeitlich

variablen vertikalen Austauschkoeffizienten (PPM) nachzuweisen. Die Untersuchung der

Ausbreitung des ursprünglichen Deckschichtwassers bestätigt dieses, sich schon in Kapitel

6 andeutende, Ergebnis. Im bodennahen Bereich findet hingegen neben den dynamisch

bedingten Auslenkungen der Isoflächen auch Vermischung statt. Die 50 %-Bodenwasser

Isofläche erstreckt sich, trotz der Windabschaltung, nach 5 Tagen über einen größeren

Tiefenbereich (zwischen 20 mund 27 m) als nach 3 Tagen (zwischen 21 mund 26 m), wie

Wie schon im Kapitel 5 gezeigt wurde, hängt die Geschwindigkeit der Kelvinwellen von

der Tiefe der Dichtesprungschicht ab. Dort, wo sich die Sprungschicht in größerer Tiefe

befindet, ist auch die Phasengeschwindigkeit der Wellen größer. Umgekehrt führt eine

flachere Sprungschicht zu abnehmender Phasengeschwindigkeit (CLARKE 1977b). Beim

Abschalten des Winds nach 3 Tagen entstehen in den Ecken des Modellbeckens Kelvin­

wellen, die aufgrund des lokalen BVF-Profils unterschiedliche Phasengeschwindigkeiten

aufweisen. Daher sind die Küstenbereiche mit aufwärts beziehungsweise abwärts geneigten

Isoflächen am Ende der Modelläufe fast gleich groß.
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ein Vergleich der Abb. 7.3b und 7.4 für das Modell PPM zeigt. Der größte Effekt ist dabei

in den dynamisch aktiven Gebieten an den Küsten zu beobachten.
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8 Trägheitschwingungen und Trägheitswellen

Aus den linearen hydrostatischen Boussinesq-Gleichungen auf der f-Ebene lassen sich mit

Hilfe analytischer Methoden Aussagen über die Antwort eines Kanalmodells auf einen

küstenparallelen Wind herleiten (FENNEL 1989). Es kommt sofort nach dem plötzlichen

Einsetzen des Windes innerhalb der Deckschicht zu Trägheitsschwingungen. Bei Trägheits­

schwingungen handelt es sich um rein horizontale Wasserbewegungen, bei denen die Deck­

schicht scheibenartig mit der Trägheitsfrequenz rotiert. Betrachtet man einen Punkt mit­

ten im Modell, so wird er nur kurze Zeit nach Einsetzen der Schwingungen vom schnellen

barotrope Mode (1
0
~ JgH, A Eigenwert) der Trägheitswellen erreicht. Dadurch kommt

es auch unterhalb der Sprungschicht zu horizontalen, kreisförmigen Bewegungen des Was­

sers. Die Strömungen weisen an der Sprungschicht eine Phasendifferenz von ~ auf. Später

erreichen die baroklinen Wellenfronten ().l
n
~ ~;:, n Modezahl, ! Gruppengeschwindig­

keit ) nacheinander den betrachteten Punkt. Trägheitswellen sind dispersiv. Sie löschen

schrittweise die modalen Anteile der Trägheitsschwingungen aus und es bleibt eine Bewe­

gung mit einer Frequenz in der Nähe der Trägheitsfrequenz /, deren Phase sich vertikal

nach oben fortpflanzt, und die algebraisch, gemäß 1/0, gedämpft wird.

Im folgenden soll, unter Berücksichtigung der durch die lineare analytische Theorie ge­

wonnenen Erkenntnisse, das numerische Modell auf Trägheitswellen hin untersucht wer­

den. Zur Untersuchung der Wellen werden aus den Modelldaten Zeitreihen mit einer

Abtastrate von 20 Minuten erstellt. Die Vertikalstruktur von Trägheitswellen ist durch

die Eigenfunktionen (ZFn(z) +A;Fn{z) = 0 mit Z = tz Nl(z) d~' vergl. Kap. 4) und damit

durch die vertikale Dichteverteilung bestimmt.

Im numerischen Modell erzeugt ein sprunghaft einsetzender Wind im gesamten Modellge­

biet Trägheitsschwingungen in der Deckschicht. Aufgrund der Oberflächenrandbedingung

("rigid lid" --+der barotrope Mode pflanzt sich mit unendlicher Geschwindigkeit fort)

werden die Trägheitsschwingungen schon nach dem ersten Zeitschritt durch barotrope

Trägheitswellen überlagert. Im Lauf der Zeit kommen mehr und mehr barokline Träg­

heitswellen hinzu, die an den. Rändern des Modellbeckens erzeugt werden und senkrecht

zur Küste in das Modellgebiet propagieren. Sie sind mit Vertikalbewegungen verbunden

und lassen sich am besten durch die von ihnen hervorgerufenen Auslenkungen von Iso-
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Abbildung 8.1: 48h-Zeitreihe der zonalen Geschwindigkeitskomponente (u) in der Beck­
enmitte (i == 40 j == 20 == 54°14'N 11°34'0) für das Modell PPM (vw == 0).

rmen identifizieren. Die in diesem Kapitel betr

sind 48 h lang. Während dieser Zeit herrscht Ostwind (3-4 Bft) über dem gesamten Mo­

dellbecken, der zu. Beginn der Modelläufe plötzlich eingeschaltet, wird. Der horizontale

Austauschkoeffizient für Impuls, Temperatur und Salzgehalt beträgt 106 cm2 /s. Zunächst

wird ein Modellauf mit räumlich und zeitlich variablen vertikalen Austauschkoeffizienten

(PPM) untersucht. Die für die Berechnung der Koeffizienten gewählten Parameter können

der Tabelle 1 in Kapitel 3 entnommen werden. Abbildung 8.1 z'eigt eine 48h-Zeitreihe

der zonalen Geschwindigkeitskomponente (u) im Zentrum des Modellbeckens bei 54°14'N

11°34'0. Die Trägheitsperiode für die genannte Breite (Tf) ist 14 h 45 mine Die im Modell

zu beobachtenden Wellen haben eine Periode von 14 h 18 mine Das stimmt gut mit dem für

Tf errechneten Wert überein, wenn man berücksichtigt, daß die Periode der Trägheitswellen

. auch von der Tiefe der Sprungschicht abhängt. Sie ist um so kleiner, je tiefer die Sprung­

schicht liegt. Auch die Auslenkung der Isothermen in Abbildung 8.2 und die räumliche

Verteilung der Vertikalbewegungen im Modellbecken (Abb. 8.3) zeigen klar, daß es sich

im Modell um Trägheitswellen handelt. Wie von der analytischen Theorie vorhergesagt,

findet man zunächst, bis zum Zeitpunkt ~ 12h30min, den barotropen Mode (Abb. 8.1).

Bestimmt man die Fortpflanzungsgeschwindigkeit der Trägheitswellen aus den in Kapitel

4 ermittelten Eigenwerten, so erreicht der erste baroklineMode den betrachteten Punkt

nach I1h42min und der zweite nach 33h11min (s. a. Tab. 3, Standardsprungschicht).



Legt man der Berechnung für die Ankunftszeitdes ersten baroklinen ~vlodes die in

Abschnitt 4.3 aus den Modelldaten ermittelte Fortpflanzungsgeschwindigkeit
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Abbildung 8.3: Räumliche Verteilung der vertikalen Geschwindigkeitskonlponente (w) in
15 m Tiefe nach 12 h für das Modell PPM (vw == 0).

Abbildung 8.2: 48h-Zeitreihe der Temperatur zwischen 15 mund 17 m Tiefe nahe des
Westrands (i == 10j == 20 == 54°14'N10034'O) für das Modell PPM (vw == 0).

Anzeichen hierfür lassen sich auch in der Zeitreihe für u erkennen (Abb. 8.1). Man erkennt

nach ~14hl0 min beziehungsweise 34 h deutliche Veränderungen in der Vertikalstruktur.

Eine genauere Übereinstimmung mit den aus den Eigenwerten berechneten Zeitspannen

ist aus folgenden Gründen nicht zu erwarten:
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(0.63 cm/s) zugrunde, so dauert es mehr als 16 h 20 min, bis die Welle den be­

trachteten Punkt erreicht. Wie in dem im oben genannten Kapitel zitierten' Ar­

tikel von HSIEH et al. 1983 dargelegt wird, kommt es durch die Form des nu­

merischen Gitters im Zusammenhang mit dem Gitterpunktabstand des Modells zu

einer Verlangsamung der im Modell zu beobachtenden Fortpflanzungsgeschwindig­

keit gegenüber der theoretisch zu erwartenden.

Da das Modellbec~en an allen vier Seiten durch senkrechte Wände abgeschlossen

ist, kommt es nach einiger Zeit am betrachteten Punkt in der Beckenmitte zur

Überlagerung von Wellen. Trägheitswellen, die am Nord- beziehungsweise Südrand

des Beckens entstanden sind, erreichen nach ungefähr 11 h 42 min den "Meßpunkt".

Die Trägheitswellen, die am Ost- und Westrand erzeugt wurden, treffen nach

23 h 23 min in der Beckenmitte ein (siehe auch Tabelle 3, Standardsprungschicht).

Dies läßt sich auch in den Darstellungen der räumlichen Struktur der Vertikalge-

schwindigkeit (w) erkennen '{siehe Abb. 8.3, 8.4). Der horizontale Schnitt in einer

Tiefe von 15 m (Abb. 8.3), wo w die größten Beträge aufweist, zeigt die beginnende

Überlagerung (dargestellt ist die Situation 12 h nach dem Einsetzen des Windes)

der an allen vier Wänden des Modellbeckens entstandenen Wellen.

Durch den, von der Küste weg gerichteten, -Ekmantransport findet man am, Südrand des

Meridionalschnitts von w (Abb. 8.4a) aufsteigendes Wasser. Am Nordrand findet sich

der entgegengesetzte Effekt (Ekmantransport zur Küste und absinkendes Wasser). In den

Randbereichen werden die größten Vertikalgeschwindigkeiten oberhalb der Sprungschicht

gefunden. Entlang der Schnitte in Abb. 8.4 erkennt man sich abwechselnde Bereiche

mit aufsteigendem beziehungsweise absinkendem Wasser. Diese sind mit den durch das

Becken propagierenden Trägheitswellen verknüpft. In den, sich im Laufe der Zeit durch

das Becken bewegenden, Gebieten aufsteigenden und absinkenden Wassers findet man die

größten Vertikalgeschwindigkeiten zwischen 10 mund 20 m Tiefe (Abb. 8.4b). Im Ozean

kommt es durch brechende interne Wellen lokal zu turbulenter Vermischung. Diese wird

im Modell durch die Austauschkoeffizienten berücksichtigt. Die durch Trägheitswellen im

Bereich der Sprungschicht erzeugten Auf- und Abwärtsbewegungen sind im Modell nicht

mit nennenswerten Transporten von Salz und Wärme verbunden. Das liegt an dem pe­

riodischen, durch die fortschreitenden Wellen bedingten Vorzeichenwechsel der vertikalen

Geschwindigkeitskomponente. Dies gilt auch für alle im folgenden betrachteten Modelläu-



.15 u...&- ...L-...L..----'4J-l-....I-I.-~

o 10 20 30
meridionaler Index j

706020 30 40 50
zonaler Index i

10

8.1 Modelläufe 111it ullterschiedlichen Seilichtungsverhältnissen und ver-·

tikalen Austauschansätzen

fe~ ob\vohl die nlaxinlalen Beträge der Vertikalgeschwindigkeit unterschiedlich sind.

95

Zunächst werden Modelläufe mit räumlich und zeitlich variablen Austauschkoeffizienten

Abbildung 8.4: Schnitte der vertikalen Geschwindigkeitskomponente (w) nach 18 h im
ModellPPM(vw == 0). a) meridional; b) zonal durch die Beckenmitte.
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lTnl Aussagen über den Einfluß von Schichtung und gewählten vertikalen Austauschko­

effizienten zu erhalten, werden neben den in Kapitel 3 aufgeführten Modelläufen weitere

Fälle untersucht. Der Modellauf mit orts- und zeitabhängigen Koeffizienten (PPM) wird

ergänzt durch zwei weitere Läufe, in denen die anfänglichen Vertikalprofile von Tempera­

tur und Salzgehalt geändert werden (PPM_tS, PPM-h; s. Abb. 8.5). Zusätzlich zu dem

l'vIodellauf mit vorgegebenem Vertikalprofil der vertikalen Austauschkoeffizienten (VVM)

\vird ebenfalls ein Lauf mit verändertem TS-Profil untersucht (VVM_tS). Außerdem wird

ein Mo·dellauf untersucht, in dem das Profil der vertikalen Austauschkoeffizienten dem sich

im PPM-Standardmodell entwickelnden angenähert ist (VVM2).

(PPM) verglichen: Der Ansatz eines verschwindenden Windmischungskoeffizienten Vw

(vw == 0, s. Tab. 1 in Kap_ 3) für die oberste Modellschicht führt zu kleineren vertikalen

Austauschkoeffizienten in dieser Schicht (für den Impuls 18 cm2 /s gegenüber 50 cm2 /s),

hat aber nur minimale Auswirkungen auf die Trägheitswellen. Nur in der obersten, direkt

betroffenen Modellschicht ist das Signal der Wellen bei Verwendung von Vw =I 0 als Vor­

zeichenumkehr in der zonalen Geschwindigkeitskomponente u sichtbar (ohne Abb.). Die
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Abbildung 8.5: Temperatur- und Salzgehaltsprofile, wie sie in den verschiedenen in diesenl
Kapitel besprochenen Modellen verwendet werden. Standardsprungschicht: Modelläufe
CVM; VVM, VVM2, PPM (sowie die in den vorangegangenen Kapiteln untersuchten Alo­
delläufe); Tiefliegende Sprungschicht: PPM_tS, VVM_tS, VVM2_tS; Homogen: PPlvl_h.

Maximalgeschwindigkeit des Triftstroms verringert sich in diesem Fall um 1-2 cnl/s. Inl

Testmodell mit anders gewählten Parametern Q und n (s. Tab. 1) findet nlan vertikale

Austauschkoeffizienten, die über dem Minimalwert liegen, noch ein bis z\vei Schichten

tiefer als im Standardmodell. Dementsprechend vertieft sich auch die \vindgetriebene

Oberflächenströmung und wird um 2-3 cm/s langsamer. Nach 18 h sind inl ~vlodell PP11

die Temperaturdifferenzen innerhalb der oberen 10 m des Modellbeckens kleiner als 0..5 O(~_

man kann also von einer durchmischten Deckschicht sprechen. Der \lorzeichen\vechsel in

der Vertikalstruktur der Trägheitswellen findet nun an der Oberkante der Sprungschicht

statt. Die Wellenperiode ist in allen oben genannten Modellä.ufen nur unl \venige Minuten

voneinander abweichend. Ein Beispiel für die Phasenverschiebung von 90° (I) z\vischen

den beiden horizontalen Geschwindigkeitskomponenten zeigt Abbildung 8.6a neben einem

progressiven Vektordiagramm für ein Wasserteilchen in derselben Tiefe (Abb. 8.6b).

Im folgenden soll am Beispiel des PPM-Standardnlodells der Einfluß der Dichteschich- /

tunguntersucht werden. Der 'Modellauf PPM_tS (s. Abb. 8.5) weist gegenüber dern
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Abbildung 8.6: Modell PPM. a) Zeitreihe der horizontalen Geschwindigkeitskomponenten
in der Be"ckenmitte in 26 m Tiefe;
b) Progressives Vektordiagramm für ein Teilchen das am selben Punkt startet.

Lauf PPM tieferreichende vom Minimum abweichende vertikale Austauschkoeffizienten

und einen entsprechend tiefreichenden Triftstrom mit verlangsamter Strömungsgeschwin­

digkeit (nach 24 h bis zu 10 cmfs weniger in u) und rv 2 m tiefer liegendem Vorzeichenwech­

sel im Vertikalprofil der Geschwindigkeitskomponenten auf. Die Trägheitswellen haben in

diesem Modellauf eine deutlich geringere Periode (T ~ 13 h 54 min gegenüber ~ 14 h 20 ll1in

in PPM). Dieses, auf dem Vergleich von Zeitreihen der zonalen Geschwindigkeitskompo­

'nente in Modelläufen mit unterschiedlich tief liegender Sprungschicht beruhende, Ergeb­

nis wird durch die Theorie bestätigt. Aus der Dispersionsgleichung für Trägheitswellen

w 2 = ~~ +j2 mit kh horizontale Wellenzahl erkennt man die Abhängigkeit der Periode der
n

Trägheitswellen von der Schichtung (T rv A2). Für die Modelläufe mit Standardschichtung

ist der erste Eigenwert Al == 1.1323 sfm, für diejenigen mit tieferliegender Sprungschicht

(PPM_tS, VVM_tS) ist Al == 1.0424 s/m. Dies ist eine Erklärung für die verringerte

Periode bei geänderter Schichtung. Schafft man ein Modell mit annährend homogenem

Wasserkörper (PPM-h), so findet man einen nennenswerten vertikalen Austauschkoeffi-
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Standardschichtung tiefliegende Sprungschicht homog~n

Laufzeit für Laufzeit für Laufzeit für

20 I 40 20 I 40 20 I 40

Gitterpunkte Gitterpunkte Gitterpunkte

mls h:min h:min mls h:min h:min mls h:min h:min

1 0.80 11:42 23:23 0.96 10:43 21:26 0.11 93:32 187:04Xl
1 0.31 33:11 66:23 0.27 38:6 76:13 0.06 185:11 370:22'\2

1 0.20 51:27 102:53 0.17 60:31 121:53 0.04 277:47 514:27'\3

1 19.81 31min 62min unabhängig von der Schichtung'\0

Tabelle 3: Laufzeiten der ersten Moden der Trägheitswellen bis zur Beckenmitte.

:zie:nt(~nbis iUl T'ie~en von 15 m (gegenüber 5 m in PPM) mit Maximalwerten von bis zu

46 cm2 /s an der Oberfläche. En rechend kleiner sind die Extrema der horizontalen Ge­

schwindigkeitskomponenten ausgeprägt. In diesem Modellauf bräuchte auch der schnellste

barokline Mode etwa 4 Tage bis zum Mittelpunkt des Modellbeckens. Daher findet man

eine rein barotrope Trägheitswelle mit einer Periode von 14 h 42 min, was fast der für diese

Breiten berechneten Trägheitsperiode von 14 h 45 min -entspricht. Das es sich um eine rein

barotrope Welle handelt, kann man auch aus Darstellungen der Vertikalgesch\vindigkeit

erkennen. Nennenswerte Vertikalgeschwindigkeiten findet man nur in Küstennähe.

In den Modelläufen mit zeitlich konstanten vertikalen Austauschkoeffizienten (C\llvI ..

VVM) und Standardschichtung (s. Abb. 8.5) haben die Trägheitswellen wie im IvIodellauf

PPM eine- Periode von ungefähr 14 h 20 min. Im Modell CVM (A v auch räunllich kon­

stant) kommt es zu starker Dämpfung der Wellen. Nach zwei Umläufen sind sie kaunl

noch zu erkennen, wie Abbildung 8.7 zeigt. Eindeutige Anzeichen für die Ausbreitung der

Wellen im Raum lassen sich nur anhand zeitlich aufeinander folgender Vertikalschnitte der

vertikalen Geschwindigkeitskomponente finden. Der Modellauf mit vorgegebenenl Ver­

tikalprofil der vertikalen Austauschkoeffizienten (VVM) zeigt einen großen Einfluß des

Av-Profils auf die Vertikalstruktur der Trägheitswellen. Eine tiefreichende, direkt durch

den Wind angetriebene Oberflächenströmung überlagert die Wellen. Das Eintreffen der

baroklinen Moden nach rv 12 h beziehungsweise rv 36 h läßt sich in diesem 110dellauf nicht
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erkennen (s. Abb. 8.8a). Die größten Vertikalgeschwindigkeiten im Zusammenhang mit

den Auftriebsgebieten beziehungsweise absinkendem Wasser entlang der Küste finden sich

hier im Bereich der Sprungschicht.

0.0
Oh z=30m
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-0.4
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-0.6 18h

E
-0.8......
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-1.0
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x/m

Abbildung 8.7: Progressives Vektordiagramm für ein Teilchen, das in der Beckennlitte in
30 m Tiefe in Modell CVM startet.

Eine Änderung des Vertikalprofils der Austauschkoeffizienten in Anlehnung an die Ent­

wicklung der vertikalen Austauschkoeffizienten im Modellauf PPM führt zu grundsätzlich

anderen Ergebnissen. In diesem Modellauf (VVM2) sind die vertikalen Austauschko­

effizienten folgendermaßen gewählt: für den Impuls 50 cm2 /s in den beiden obersten

Schichten, 25 cm2 /s in der darunterliegenden und 1 cm2 /s in den übrigen Schichten. Für

Temperatur und Salzgehalt lauten die Koeffizienten entsprechend 0.50 cm2 /s,

0.25 cm2 /s und 0.1 cm2 /s. Die Periode der Trägheitswellen liegt in diesem Modellauf luit

T == 14 h 06 min etwas unter der der anderen Modelle mit demselben vertikalen Dichteprofil.

Die Vertikalstruktur der Wellen ähnelt mehr der im Modell PPM als der im Modell VVM

mit schichtungsabhängig gewähltem Av-Profil (vergleiche Abb. 8.1 und 8.8a, b). Das Ein­

treffen höherer Moden in der Beckenmitte wird in VVM2 nicht mehr vom Einfluß des A v ­

Profils überlagert. Vertikalschnitte der meridionalen Geschwindigkeitskomponente weisen

eine scharfe Abgrenzung" (starke Gradienten) zwischen windgetriebener Oberflächenschicht
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und tieferen Bereichen auf (dies läßt sich auch im Modell PPM finden). Die Extrema der

Vertikalgeschwindigkeit ,haben dieselbe Größenordnung wie im Modell PPM, während sie

im Modell VVM deutlich kleiner ausfallen.

Wie für den Modellauf PPM werden auch für VVM und VVM2 Läufe mit verändertem TS­

Profil durchgeführt (VVIyI_tS beziehungsweise VVM2_tS). Für den Modellauf VVM2_tS

ist die Periode der Trägheitswellen (wie auch schon für VVM2) etwas kleiner al~ in den an­

deren Modelläufen mit derselben Schichtung (7 ~ 13h48 min gegenüber 13h54min). Die

Vertikalstruktur der Wellen weist ähnliche Charakteristika auf wie in den entsprechen­

den Modelläufen mit Standardschichtung. Dabei sind die Unterschiede im Bereich der

Deckschicht für VVM2_tS und PPM_tS geringer als für VVM2 und PPM, was auf die un­

terschiedliche Größe der Austauschkoeffizienten in der Deckschicht der Modelläufe PPM

und PPM_tS zurückgeführt werden kann. Auch in der horizontalen Verteilung der Extrema

der Ve geschwindigkeit sind die Ähnlichkeiten zwischen den Modellen mit tieferliegen­

der Sprungschicht größer als zwischen den Modellen mit Standardschichtung.

Zusammenfassend lassen sich folgende Aussagen machen:

- Die Periode der beobachteten Trägheitswellen hängt wesentlich von der Temperatur­

und Salzgehaltsschichtung ab. Je stärker die Schichtung ist, umso kleiner ist die

Periode. Dieses Ergebnis ist unabhängig von der Wahl des Schemas zur Berechnung

der vertikalen Austauschkoeffizienten.

Die Größe der vertikalen Austauschkoeffizienten bestimmt, wie stark die Trägheits­

wellen gedämpft werden. Je größer der vertikale Austausch ist, desto stärker werden

die Wellen gedämpft. Dabei kann man in einer Reihe von CVM über VVM und

VVM2 zu PPM fortschreitend von abnehmendem vertikalem Austausch sprechen.

- Höhere Moden können in den Zeitreihen der horizontalen Geschwindigkeitskompo­

nente nur identifiziert werden, wenn der vertikale Austausch relativ klein ist. Die

Identifikation höherer barokliner Moden ist umso schwieriger, je größer der vertikale

Austausch ist.



Abbildung 8.8: 48h-Zeitreihe der zonalen Geschwindigkeitskomponente an elner Station
in der Beckenmitte.(i=40,j=20). a) VVM; b) VVM2 (siehe Tab. 3).
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9 Zusammenfassung und Ausblick

In dieser Arbeit werden dynamische Reaktionen eines hochauflösenden, dreidimensionalen

z-Koordinaten Modells mit gradlinigen horizontalen Koordinaten auf idealisierte Anre­

gungen durch Wind untersucht. Im Vordergrund stehen dabei die Anpassungsprozesse an

die herrschenden Windverhältnisse.

Im ersten Teil der Arbeit werden die numerischen Resultate mit analytischen Lösungen

der linearisierten Boussinesq-Gleichungen verglichen. Führt man eine Zerlegung der Glei­

chungen nach vertikalen Eigenfunktionen durch, so lassen sich drei wesentliche Phänomene

beschreiben:

Eine sich an den parallel zur Windrichtung verlaufenden Berandungen entwickelnde

Strömung, deren küstennormale Skala dem ersten baroklinen Rossby-Radius ent-

Ekmantransport senkrecht zur Küste,

Trägheitswellen, deren Struktur durch die vertikalen Eigenfunktionen geprägt ist.

Diese Phänomene müssen im Prinzip auch im numerischen Modell auftreten. lJnl sie

.nachzuweisen wird eine rechteckige Beckenkonfiguration mit senkrechten Wänden und

ebenem Boden gewählt. Der äußere Antrieb des Modells besteht in stark idealisierten

Windfeldern. Der Wasserkörper im Modellbecken ist geschichtet. Eine scharfe Sprung­

schicht im oberen Drittel des Beckens trennt salzhaltiges Boden- von salzarmem Oberflä­

chenwasser (Kap. 2.1). Die Auflösung des Modells wird so hoch gewählt, daß sich der aus

der vorgegebenen Dichteschichtung bestimmte Rossby-Radius über mehrere Gitterpunkte

erstreckt.

Ein wesentlicher dynamischer Bestandteil der windgetriebenen küstennahen Prozesse sind

Kelvinwellen. Die vorliegende Untersuchung zeigt, daß der Zum ersten Mode korrespon­

dierende Rossby-Radius im Modell durch wenigstens 3 Gitterpunkte erfaßt werden muß,

damit die Eigenschaften der Kelvinwellen nicht zu stark verfälscht werden. In Abhängigkeit

von der Wassertiefe und der sich während des Modellaufs durch die windinduzierte Dy­

namik ändernden Dichteschichtung schwankt die Größe des 'Rossby-Radius, selbst bei
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Modellen deren Temperatur- und Salzgehaltsverteilung zu Beginn horizontal homogen

ist. Bei der in diesen Untersuchungen vorgegebenen sommerlichen Schichtung bedeutet

eine Verringerung der Wassertiefe von 40 m auf 20 m eine Verringerung des Rossby-Radius

um f'V 2.5 km. In einem sich durch Wind der Starke 3-4 Bft entwickelnden Auftriebsgebiet

verringert sich der Rossby-Radius um f'V 1 km in 4 Tagen. Dies muß bei der Konfiguration

von Modellen beachtet werden, da bei schlechter Auflösung des Rossby-Radius die Fort­

pflanzungsgeschwindigkeit von Kelvinwellen im Modell stark unterschätzt wird (Kap. 4.1).

Die Variation der Fortpflanzungsgeschwindigkeit durch Änderungen der Deckschichttiefe

und krummlinige Küsten, die durch Messungen und analytische Rechnungen nachgewiesen

ist, wird vom Modell in befriedigender Weise wiedergegeben. Eine Verringerung der

Deckschichttiefe oder Landvorsprünge führen zu einer Verringerung der Fortpflanzungs­

geschwindigkeit. Eine Vertiefung der Deckschicht oder Buchten führen zu einer Erhöhung

der Fortpflanzungsgeschwindigkeit (Kap. 5).

Der Vergleich verschiedener Schemata zur Bestimmung der vertikalen Austauschkoeffi­

zienten zeigt, daß ein, zur Einsparung von Rechenzeit gewähltes, Schema horizontal und

zeitlich konstanter vertikaler Austauschkoeffizienten (VVM) auch bei sorgfältiger Wahl

der Koeffizienten in den einzelnen Modells~hichten, zu starken Verfälschungen der Mo­

dellresultate führt und deshalb abzulehnen ist. Ein solches Schema zementiert (durch die

unterschiedliche Größe der Koeffizienten unterhalb und oberhalb der Sprungschicht ) die

ursprüngliche Schichtung im Modell. Die Tiefe der windgetriebenen Schicht kann nicht

größer werden als die Sprungschichttiefe. Das zeitlich unveränderliche Vertikalprofil der

Av beeinflußt in unrealistischer Weise die Entwicklung der BVF und damit Rossby-Radien

und die Geschwindigkeit von Kelvinwellen (Kap. 5).

Bei der Verwendung eines, wie die Untersuchungsergebnisse zeigen zu bevorzugenden,

Schemas mit räumlich und zeitlich variablen vertikalen Austauschkoeffizienten (PPM) m~uß

man beachten, das Av f'V lh (Kap. 4.2). Damit ist die vom Modell produzierte Querskala

küstennaher Prozesse, wie R~ndwellen und Strahlstöme, auch stark von ,der Größe der

horizontalen Austauschkoeffizienten beeinflußt.

Allgemein läßt sich festhalten, daß im hochauflösenden Bereich jede Verringerung des ver-



104

tikalen Austauschs zu einer besseren Darstellung des Verhaltens von Kelvinwellen fiihrt

(I{ap. 4).

Die vertikale Auflösung des Modells erlaubt im Zusammenhang mit der notwendigen

Größe der .A.ustauschkoeffizienten bei Vorhandensein einer für die Ostsee üblichen, scharfen

Salzgehaltssprungschicht nur das Auftreten von 2-3 vertikalen Moden. Es wird gezeigt,

daß die Berücksichtigung von 3-6 Moden theoretisch ausreichend ist, um bei einer Tiefe

der \vinddurchmischten Schicht von bis zu 8 m Struktur und Verhalten der Kelvinwellen zu

beschreiben. Daher ist auch die durch die Sprungschicht hervorgerufene Verfälschung der

\!ertikalstruktur höherer Moden im Modell ohne Bedeutung für die Ergebnisse (Kap. 4).

Inl Modell läßt sich nur bei kleinen vertikalen Austauschkoeffizienten ein merklicher Ein­

fluß des Winds auf die Vermischung feststellen. Dies zeigen Modelläufen mit PP11, in

denen der Salzgehalt der Deckschicht bei Windstärken von 3-4 Bft gegenüber Windstille

um f'wJ 130 % steigt, der des Bodenwassers um f'wJ 75 % (Kap. 6) sinkt. In den Läufen CVM

und VVM ist die turbulente Vermischung geringer, da der Windeinfluß hauptsächlich

eine Verlagerung der Sprungschicht bewirkt, die sich an die variablen Windverhältnisse

rasch anpaßt. Es kann gezeigt werden, daß im Modell auch die mit Trägheitswellen ver­

bundenen Vertikalbewegungen der Wasserteilchen nicht zu einer verstärkten Vermischung

führen. Dies scheint vernünftig zu sein, da brechende hochfrequente interne Wellen im

Modell bereits implizit in den Austauschkoeffizienten enthalten sind.

Bei der Untersuchung von Trägheitswellen im Modell wird gezeigt, daß ihre Periode von

der Schichtung abhängt. Die Dämpfung der Trägheitswellen ist, außer vom reibungsun­

abhängigen" Faktor 1/0 (s. Kap. 8), vom vertikalen Austauschkoeffizienten und von der

Modezahl abhängig. Der in den analytischen Überlegungen in Anhang B gewählte Ansatz

für den vertikalen Austauschkoeffizienten Av = a . IJ2 (s. McCreary 1980) führt, wie die

Gleichungen 14-16 zeigen, auf einen Dämpfungsterm der proportional zu n2 ist.
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Warnemünder Ostsee Modell (auf dem GFDL­

Code basierend)
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Abkürzungen und Definitionen

Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation 7.29· 10-5 radis



(1)

(2)

(4)

(6)

(7)

(8)

(9)

(hydrostatische Appr. ) (3)

(Kontinuitätsgleichung), (5)

(Avuz)z +X

(Avvz)z +Y

:z ~2 :z [Pt - (:z Av:zP)] ·

o
{)2
oz2 (Avb)
o

U x + v y

Vt + fu +py

Ut - fv +Px

ß ß
-u - fv +-p
ßt ßx
ß 8
:-v + fu +-p
ßt 8y

ß
-p-b
{)z

{)
-8b+N

2
w

t
ß ß {)
-u+-v+-w
OX oy 8z
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B Lösung der linearisierten Boussinesq-Gleichungen bei

Berücksichtigung vertikaler Reibung

Den Ausgangspunkt für die folgenden analytischen Überlegungen bilden die linearisierten

Boussinesq-Gleichungen:

•

mit b ==-gPO-P reduzierte Fallbeschleunigung, N2 9 0 P Quadrat der Brunt-
Po - Po oz 0

Väisälä-Frequenz. X und Y symbolisieren die antreibenden Volumenkräfte, z.B. Wind.

Die Form des Ausdrucks für die vertikale Vermischung in der Massenerhaltungsgleichung

\vird gewählt, um eine Separation der Gleichungen in einen horizontalen und einen ver­

tikalen Anteil zu ermöglichen und eine Entwicklung nach vertikalen Eigenmoden durch­

führen zu können (McCreary 1980). Umformen der Gleichung (3) nach b liefert b == Pz,

einsetzen in (4) führt auf Pzt +N2w == gzAvtzPz (Anmerkung zur Notation: tiefergestellte

Indizes x, y, z, t bede·uten partielle Differentiation nach der entsprechenden Größe). Um­

stellen der Gleichung (4) nach w führt auf

Setzt man diesen Ausdruck für die Vertikalgeschwindigkeit in die Kontinuitätsgleichung

ein, so erhält man als neues Gleichungssystem:

Um eindeutige Lösungen für diesen Satz von Gleichungen zu finden, müssen noch passende

Randbedingungen gewählt werden. Gesucht werden Lösungen für einen halbunendlichen

Ozean mit flachem Boden. Dann erhält man für die horizontalen Impulsgleichungen als
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Um die Gleichungen in einen horizontalen und einen vertikalen Teil zu separieren wird ein

Un,x +Vn,y = ZFn = -An 2 .

Pn,t Fn

(13)

L:Pn(X, y, t)Fn(z) benutzt.
n

n

L: un(x, y, t)Fn(z)
n

L: vn(x, y, t)Fn(z)

Ut - fv +Px aZu+X (10)

Vt + fu +Py aZv+Y (11 )

U x + vy ZPt - aZ 2p. (12)

v(x,y,z,t)

u(x, y, z, t)

p(x, y, z, t)

Ansatz der Form

Randbedingungen für die Oberfläche (aus der Oberflächenrb. für den Reynoldsstresstensor

und der Def. von X) und den Boden Avtz U = 0, Avtz v = 0;

an seitlichen Berandungen gilt u = v = o.
Für den Druck gilt an der Oberfläche :1t [pz + ~2 p] = 0

und am Boden Pzt = O.

Wählt man Av = a · J2 (a konstant) für den vertikalen Vermischungskoeffizienten und

definiert

Z = tz;J2 tz' so erhält man für die Gleichungen (7), (8) und (9)

8 18 2
ßz N2 ßz Fn = -AnFn ·

Als Randbedingungen erhält man aus den Randbedingungen für den Druck sofort

tzFn(z) + ~2 Fn(z) = 0 für z = 0 und tz Fn(z) = 0 für z = -H.

Die Gleichung (13) bildet gemeinsam mit den zugehörigen Randbedingungen ein Sturrn-

An2 bezeichnet man als Separationskonstante. Damit erhält man als vertikale Eigenwert­

gleichung

Setzt man zunächst a = 0 und berücksichtigt, daß Un, Vn und Pn nicht.von z abhängen,

so erhält man aus der Gleichung (12) die folgende Beziehung

Liouvillesches Eigenwertproblem. Es gibt nur abzählbar viele, reelle Eigenwerte An. Zu

ihnen gehören die Eigenfunktionen Fn(z), die einen vollständigen, abzählbar unendlichen

Satz von orthogonalen Funktionen bilden.

Der nächste Schritt besteht in einer Multiplikation der Gleichungen (10), (11) und (12)

mit Fn und einer Integration über die Wassersäule f~H dz.



(14)

(16)

(15)

1 8
N2 ßzFn

~

=o(Rb. für z=(O,-H))

o

Yn

(%t +aA~) Un - fVn +Pn,x

(gt +aA~) Vn + fUn +Pn,y

( 8 2) 2ßt +aAn AnPn +Un,x +Vn,y

ja ~_1_~. _ (x) _ 2 ja 2
dz a!:) N2!:) U Fn(z) - raAnUn dzFn ·

-H uZ uZ -H
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(aA~Pn + A~Pn,t) jO dzF~ .
-H

Für die linke Seite der Gleichung (10) erhält lllan

lOH dz (Ut - fv +Px)· Fn = lOH dzFn~ (Um,t - fVm +Pm,x) Fm

(un,t - fVn +Pn,x) lOH dzF~,

da nach d'er Definition für ein Orthogonalsystem fz dzFn(z)Fm(z) nur für m = n einen

von Null verschiedenen Beitrag liefert.

Die rechte Seite der Gleichung (10) liefert nach mehrmaliger partieller Integration und

Einbeziehung der Randbedingungen

Die lTmformung der Gleichung (11) erfolgt nach dem gleichen Schema.

Nun betrachten wir die rechte Seite der Gleichung (12)

Für diese erhält man nach partieller Integration

Unter Berücksichtigung der Randbedingungen führt dies auf

Faßt man die vorangegangenen Berechnungen zusammen, so erhält man das Gleichungs­

system in modaler Form

b · V r(x) d Y r(Y)
wo el I'l.n = JO ... . un n = fO .. . ·

-H dzFn -H dzFn
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(17)

(18)

(19)

(20)O.

Xn(x, y,w)

Yn(x, y,w)

{

F(t) für t > 0

o für t < 0

und f(w) = 100

F(t)e(iw-a)tdt.

{
F(t) für t 2 0

o für t < 0

"'* f(w) = 100

F(t)eiwtdt

Ansatz: F(t) = F(t)e- cxt a > O,a E R

1 Joo .-. f(w)e-'lwtdw
27r -00

~JOO f(w)e-(a+iw)tdw
27r -00

-iwun(x, y,w) - fvn(x, y,w) +Pn,x(x, y,w)

-iwvn(x, y,w) + fun(x, y,w) +Pn,y(x, y,w)

-iwPn(x, y,W)A~+un,x(x, y,w) +Vn,y(x, y,w)

Für diese Gleichungen soll zunächst eine Fouriertransformation nach der Zeit durchgeführt

\verden. Ivlan betrachtet F(t). Für t < 0 ist F(t) = 0 . Also gilt für die Fouriertrans-

F(t) (gt +an) un(x, y, t)

f(w) 100

dteiwt (~ +an) un(x,y,t).

forn1ierte

somit ist

Für a wird die Dämpfungskonstante an = aA~ eingesetzt. Damit folgt für die Geschwin­

digkeitsableitung (erster Term in Gleichung (14))

Wegen des Ansatzes (17) wird daraus nach einigen Umformungen

Für den äußeren Antrieb durch den Wind werden folgende Annahmen gemacht:

Die Transformation für v und P ist entsprechend vorzunehmen, dadurch erhält man fol­

gende GI~chungen:

Der erste Term [(eiwt · e-ant) Un]~ wird Null.

Der zweite Term - J~ dt tt e(iw-an)tun - Jooo dt (iw - an) e(iw-an)tun liefert mit

W = w + ian als Ergebnis der Transformation
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- Yn == O.

2
- Xn sei zeitabhängig, so daß Xn == 8(t) ·~ · 8 (z +Hmix) · V(x, y), wobei V(x, y)

mIX

die Ortsabhängigkeit in der x, y-Ebene symbolisiert.

Die Fouriertransformierte der Sprungfunktion lautet (FENNEL und LASS 1989,

S. 301)

100 O(t)eiwtdt = (OO O(t)eiwtdt = _i_. f ~ +0.
, -0<) Ja W +Zf

i - - u2
"'-+ Xn(w) == -Xn mit Xn == -H* · 8 (z +Hmix) · V(x, y).

W mix

Im folgenden wird der Windantrieb bezüglich seiner räumlichen Ausdehnung spezifiziert.

Wir betrachten einen küstenparallelen Wind, der in einem Streifen der Breite 2r wirkt.

x

D.h. die äußere antreibende Kraft wird durch folgende Gleichung vollständig beschrieben

(FENNEL und LASS 1989):

Wie in den Modelluntersuchungen soll auch hier das Hauptaugenmerk auf den Modifikatio­

nen, die die küstenparallele Strömungskomponente durch vertikale Reibung erfährt, liegen.

Daher wird hier nur für diese Komponente der vollständige Lösungsweg beschrieben. Eine

ausführliche Darstellung der Lösung für das komplette Gleichungssystem findet man ,bei.

SATTLER 1996.

Im folgenden soll eine Gleichung für un(k, y,w) aus dem bezüglich der Zeit Fourier­

transformierten Gleichungssystem (18), (19) (mit Yn == 0) und (20) hergeleitet werden.

Ableitung der Gleichung (20) nach x und umformen nach -iwPn,x führt auf

._ 1 ( )- zWPn,x == - A2 ,un,xx +Vn,xy ,.
n

(21)



(26)

(25)

(24)

(23)

(22)

(::2 +a2
) G(y,y') = b(y - y').

1 1
- w2 un - ,X2 un,xx = -iwfvn + ,X2 Vn,xy - iw.1:'n.

n n

(::2 +a
2

) vn(k, y,w)

Pn(k, y,w)

- 2 k2
. - f ik .- v

-W U n + A2 U n = -'lW Vn + A2 Vn,y - 'tWA.n·
n n

Das System der entsprechend fL(k, y,w) = f~ dx fooo dt eiwt-ikx/-l(x, y, t) Fourier-transfor­

mierten Gleichungen lautet
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un(k, y,w)

Im folgenden soll aus der Gleichung (24) für die v-Komponente eine Gleichung für die

Greensche Funktion hergeleitet werden. Die Greensche Funktion wird für das gegebene

Problem definiert gemäß

Multipliziert nlan nun die Gleichung (18) nlit (-iw) und setzt Gleichung (21) ein, so erhält

Ina.n nach UnlforInung

Der nächste Schritt besteht in einer Fouriertransformation der Gleichung (22) nach k.

i\.US der Transformation des Terms >\ un,xx erhält man nach mehrmaliger partieller Inte-
n

gration und mit einer sinnvollen Annahme für un(k) bei ±oo, U n ---+ 0

Die Multiplikation dieser Gleichung mit (-A~) u:ild einige Umformungen ergeben die

gesuchte Gleichung für un(k, y,w).

Die Transformation von A\ Vn,xy liefert 1~ Vn,y. Damit lautet die bezüglich t und x trans-
n n

formierte Gleichung (22)
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Multiplikation dieser Gleichung mit vnund der Gleichung (24) mit G(y, y') sowie Silb­

trahieren der Gleichung (26) von Gleichung (24) führt auf

(28)

(29)

=> W(O) == -2ia.

[WA;Xn +wl'~A~G *Xn +f>"~kG *Xn,yl

2 ß k
2

ß ]
-tAnk {)y CG *~nJ - W {)y tG * ~n,yl)

[
2 2 . k2

kXnJ AnkG * Xn + f wG * A'n,y'

-WfA~:y (G * Xn) - k :y (G * Xn,y') ].

Eine Integration dieser Gleichung über y liefert bei Berücksichtigung der Randbedingungen

für Vn (vn(O) == 0, vn((0) < (0) und entsprechend für G(y, y') gewählten Randbedingungen

(G(O, y') == 0 und G(oo,y') < (0) als Lösung für Vn

2. für y > y' gilt als Randbedingung bei y -+ 00 G( 00, y') < 00 Damit ergibt sich aus

G(y, y') == Ceiay +De-iay , daß C == 0 sein muß und die Lösungsfunktion u(2) == eiay .

1. für y < y' gilt als Randbedingung bei y == 0 G(O, y') == O. Damit ergibt sich aus

G(y, y') == Aeiay + Be-iay , daß A == -B sein muß und man erhält eine Funktion

u(l) == eiay - e-iay als Lösung.

( Jooo dyG(y', y)Xn(y) ==: G * X Faltungsintegral). Einsetzen und umformen liefert die

entsprechenden Gleichungen für u(k, y,w) und p(k, y,w).

Im folgenden wird eine Lösung der Greenschen Funkt~on (26) gesucht.

Für y =1= y' erhält man das homogene Problem (::2 +( 2 ) G(y, y') =o.

Mit u(l) und u(2) hat man zwei linear unabhängige Lösungen der homogenen Differential­

gleichung. Dann kann man die Greensche Funktion folgendermaßen konstruieren:

Für y < y' gilt G«y, y') =u(1)(y~(2)(y') und für y> y' gilt G>(y, y') == u(1)~y~P)(y).

Dabei ist W == u(1)u1
2

) - u1
1
)u(2) die Wronskische Determinante und G(y, y') ist definiert

gemäß G(y, y') == O(y - y')G>(y, y') + O(y' - y)G«y, y').

Die Wronskische Determinante ergibt sich wie folgt:

W(y}== (e iay - e~iay) iaeiay - eiay (iaeiay + iae-iay )
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= >.~ . u~2sin kr(. -' - /2 '2~' (.1' _ iQY)··· fk ia.·· ····iQY)···
un (w2>'~ _ k2)w H

n
k w + W An 0:2 e + 0:2 e ·

8 (G 1) 8 (1 ( iQY)) 1 8 ( iQY) i iQY- * = - - 1- e =-- 1- e·· = --e .
8y 8y a 2 a 2 8y a

~100
eia(y'-y)dy' _ ~ fOO eia(y+y/)dy'

2za y 2za Jy

~ [~eia(YI-Y)] 00 _ ~ [~eia(Y+Y/)] 00

2za za y 2za za y

1 1 2iay---e .
2a2 2a2

Nun \vird die Faltung G * 1 ausgeführt:

Für das erste Integral auf der rechten Seite erhält man

Die Gleichung für un(k,y,w) weist also insgesamt 1 + 4nPolstellen auf:

D 't 1 ··lt G>( ') eia(y-y')_eia(y+y') d G« ') eia(y'-y)_eia(y+y')anl1 , er la lllan y, y, = 2iQ un y, y = 2iQ •

Al · t G( ') eialy-y'l_eia(y+y')
so 1S y, y, = 2iQ •

Für den Wind gilt .\'(x, y, t) = H~iX O(z +Hmix)O(r -lxI)O(t) :::} Xn(k, y,w) = 6~: 2 sir kr ·

Da >rn unabhängig von y ist, ergibt sich Xn,y' = 0 ""* / A;kG * Xn,y' = 0 und

-~ J: (G * ,{'n,y') = O. Damit erhält man aus Gleichung (28) für U n

Für das zweite Integral auf der rechten Seite erhält man

Die Lösung für U n lautet daher

Damit ist G * 1 = ;-2 (1- eiay ) und

Die Polstellen der Gleichung befinden sich bei w = 0, a 2 = O· und bei w2 A; - k2 = 0 ""*

. ± kw = -z an"xn'



. k
Wn = -z an + An

• •
_. JJ2 k2

W n - -z an + + A~

W=o

21ri I:Res wenn die Kurve in der oberen Halbebene
geschlossen wird

-21ri I: Res wenn die Kurve in der unteren Halbebene
geschlossen wird

t fez ) =
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Dabei läßt sich die Polstelle bei W = 0 mit dem Küstenstrahlstrom verbinden, während

die bei Wn = -i an ± Jf2 + ki liegenden Polstellen mit Trägheitswellen verknüpft werden

können. Die Polstellen, bei Wn = ± Akn schließlich lassen sich mit Kelvinwellen verknüpfen.

Für ein beliebiges Integral, das mit Ausnahme seiner Polstellen analytisch -ist, gilt in der

komplexen Ebene

. k
Wn = -zan - An

• •
-' .IJ2' k2

W n - - zan - V + A~

Das Residuum (Res) für einen Pol n-ter Ordnung in (jst definiert als Res(J, () = a-l

= R limz...... ' [d~:-=-ll Hz - (t fez)}]. Wenn fEz) =~ ist, gilt für einen PoiL Onl-

esel,() == g'~~)r unktion der Polstelle und F(z)

der "Rest" der vollständigen Funktion fez).

Nun soll die Rücktransformation bezüglich der Zeit für die Gleichung für un(k, y,w)

durchgeführt werden.

Für die erste Polstelle w = 0 (d. h. w = w + if, f -+ +0) erhält man Q'(wo) = 1,

a 2 = _l+R~k2:~>.~a~R;' und a = ±JtJl+R';.k2 + A~a~R~. Wegen der Randbedingung

bei Y -+ 00 wählt man a = ~n Jl +R~k2 + >..~a~R~. Außerdem erhält man für w= w+ian

bei w = 0 w = ian und w2 = -a~.

::} F(wo)

100 1 (k ) -iwtd-2U n ,Y,we W
-00 1r

Als nächstes betrachten wir die Polstellen bei w= ± Ak
n
~ W = -ian ± Ak

n
•

1 _' + k
• W - -zan An



Damit ist
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F+(wo) U: 2 sin kr iAn _.JL

:::} Q+(wo) = Hn k k _ ianAne Rn.

Der Term e- iwt wird zu e-i(-ia+Akn)t = e-(at+if~).

--v+ (}'2 = W2A~ - A~f2 - k2 = - J2. a = ± ~n' wegen der Randbedingung bei y --+ 00
n

--v+a=Ri
.

11.

F(wo)
Q'(wo)

Für Q+(wo) ergibt sich aus Q(w) W2 A; - k2
"'-+ Q'(w) 2WA; + 2ianA;,

Q+(wo = -ian + )..k
n

) = 2An k.

Für F ('w ) = u; 2sinkr ~" [a2w+ Ci; (1 - e icxy ) + iajkeiCXy ] erhält man nach einigem+ 0 H;; k cx 2 W R~

unlfornlen F+(wo) = - u; 2sinkr. ~)..nk k e-i:;;
Hn k ~(-~an+ An)

F_(wo) - 0
:::} <?~ (wo) - ·

Für die Polstelle bei w = -ian ± )..k
n

erhält man also

un(k, y, t)

Unter Vernachlässigung von Res(a2 ) (Trägheitswellenpole) soll nun die Rücktransforma­

tion bezüglich k durchgeführt werden. Die Polstellen der Gleichung für U n findet man

bei k = '0 und 1 + R;k2 + A;a;R; = 0 "'-+ k = ±~n Jl +A;a;R; (das positive Vor­

zeichen gilt dabei für w » 0, das negative für w « 0). Zusätzllche Polstellen liegen bei

k2 - a;A; = 0 "'-+ k = J -a;A; = ±ianAn.

Der erste Term in den eckigen Klammern "(30) läßt sich"umformen zu

u; 2 sinkr an)..;'R;'
H;;-k- )..aaaRa+l+Rak2·

2 . k
· w = -zan - )..n

--v+ Q'-(wo = -ian - )..':) = -2kAn .

F_("w) = u; 2Sinkr[i>.~(w+ian)+ i;\~(w+ian)(1 _ eicxy ) _ ~eiCXY] = 0
o Hn k w cx2wR~ cxwRn
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Das f~ g; 2 sii: kr e ikx = B(r- lxI) (siehe FENNEL und LASS 1989, Anhang B23). Die

L·· d 'foo dk 'anA;R~ ikx d · D I I b · k - ± i VI \2 2 R2osung es -00 21r A~a~Ra+1+Rak2 e , as eInen oppe po eI - Rn ' +Anan n

aufweist lautet anA~R~ e- J:l VI+A:'a:,R:,. Mit Hilfe des Faltungssatzes erhält man
, 2Rny,1+A2a2R2n n n

daraus die Lösung für den ersten Term der Gleichung (30):

{

I a> 0
wobei die Vorzeichen-Funktion (Signum) definiert ist als sgn(a) = 0 a = 0 .

-1 a< 0
D.er dritte Term in den eckigen Klammern (30) beschreibt den mit Kelvinwellen verknüpf-

ten Teil der Gleichung für die küstenparallele Geschwindigkeitskomponente. Er läßt sich

schreiben als

u; 2sinkr i.An· e-ik >.~ e-ante-i:;;
H;; k k-'lAnan

Mit 2sii: kr !k (eikr - e-ikr ) erhält man für das zu lösende Integral

f~oo ~~l k_Ü~an(i3ik(x+r-A~) - eik(x-r- A~)).

Die Polstelle bei k = 0 wird durch die Annahme k = k - if. (f. --+ 0) in die 'obere Halbebene

verschoben. Mit Hilfe des Residuensatzes (Q'(ko) = 1, F(ko) = tf_iA:an[e-f(x+r-t/,\n)

_e-f(x-r-t/An)]) erhält man für die. erste Polstelle

l [O( x - r - -.L ) - O( x + r - L)] .an . An An

Für die zweite Polstelle, k = ianAn, ergibt sich mit Q'(ko) = 1

und F( ko) = i~:~n [e-Anan(~+r-t/An) - e-Anan{x-r-t/An)]

l [O( x + r - -.L )e-Anan(x+r-t/An) - O(X - r _ -.L )e-Anan{x-r-t/An)] .
an An An

Die vollständige Lösung für den dritten Term der Gleichung (30) lautet somit

Der zweite Term der Gleichung (30) läßt sich umformen zu
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1: dx'e-an>'n(X-x')e (x' +r) 8 (x - x')

+ i: dx'e-an>'n(X-x')e (x - x') 8 (x' + r)

_JL 1 [e R n -

an

Der erste Term in der eckigen Klammer besitzt Polstellen bei k = ±ianAn.

Aus dem Residuensatz erhält man für den Pol in der oberen Halbebene als Lösung des

Joo dkanA~-ikAny'A~a~R~+1+k2R~ -y'A2a2R2+1+k2R2 y/Rn ikx ·t Q'(k) - 2· \ d
-00 21r a~A~+k2. e n n n n e ml 0 - zanAn un

F(ko) = 2ianA;e-y/Rne-anAnX ~, = Ane-y/Rne-anAnX. Für den Pol in der unteren ~alb-

ebene erhält man ~, = o.
Die Faltung ist definiert als 11 (X) *12(x) = f~oo dx'11 (X')/2 (x - x'). Aus f~oo g; 2 sii: kr eikx

erhält man 11(X') = B(r -lx'I); 12(X - x') = Ane-y/Rne-anAn(X-X')B(x - x'). Das für den

ersten Term in Gleichung (31) zu lösende Faltungsintegrallautet also

f~ dx'e-anAn(X-x')e-/;B(x - x')B(r -Ix'!).

Durch partielle Integration und Anwendung der Produktregel erhält man daraus

_ anfX> dy' IX> dk---;:.==l=·===e_y'

1r j2 Jy Ja >.~aWßHl +k 2Ra

Ausnutzung der Eigenschaften der 8-Funktion (f~ dx l(x)8(x - a) = I(a), FENNEL und

LASS 1989 A5) führt auf die Lösung für den ersten Term in Gleichung (31).

Das Integral über den zweiten Term in den eckigen Klammern in Gleichung (31) lautet

_ Joo dk an e-y'A~a~R~+1+k2R~y/Rneikx
-00 21r f2(A~a~R~+1+k2R~) ·

Es besitzt in k = ±~n J -A;a;R; - 1 Verzweigungspunkte. Um zu einer eindeutigen

Lösung zu gelangen sucht man nach einem möglichst ähnlichen Integral, dessen Lösung

bekannt ist. In dem Tabellenwerk von ÜBERHETTINGER 1957 (S. 13) findet man

f~nfty dx(a2 - x 2)1/2 e-b(a2+x2)1/2 cos xy = ](o[a(b2 - y2)1/2]. Integriert man den zweiten

Term in Gleichung (31) über y und berücksichtigt, daß er eine gerade Funktion bildet,

man sich also auf eine Fourierkosinustransformation beschränken kann, so erhält man

nach einigem Umformen
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die Lösung des Integrals. Man erhält durch Faltung, mit fl(X') == B(r -lx'l) und

h(x - x') = - :;2 fy= dy'Ko [J
n
J'x;a;R; + IJyl2 + (x - x l )2] , die vollständige Lösung

des z\veiten Terms der Gleichung (31):

- -E..n.... r oo Ir dx'1(0 [.l JA2a2R2 +1Jy'2 + (x - x')2]iTf2 Jy . -r Rn n n n . ·

Der dritte Term in Gleichung (31) läßt sich umformen zu

\Torgehend wie zur Lösung des zweiten Terms in Gleichung (31) erhält man

Nun läßt sich die, mit Ausnahme der Trägheitswellenpole vollständige, Gleichung für

un(x, y, t) angeben:
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