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TurbulenzschlieBungsmodellierung fiir
Klistengewasser

Hans Burchard, Ulf Griwe, Peter Holtermann, Knut Klingbeil und Lars Unmlanf

Zusammenfassung

In diesem Artikel wird die Anwendung von TurbulenzschlieBungsmodellen in numeri-
schen Modellen fir den Kistenozean dargestellt. Zwei-Gleichungs-Turbulenz-
schlieBungsmodelle stellen fiir die Berechnung von diapyknischen Impuls-, Wirme- und
Konzentrationsflissen im Kistenozean einen optimalen Kompromiss zwischen Effizienz
und Genauigkeit dar. Diese Modelle gewihrleisten austeichende Freiheitsgrade, um sie
fur die wichtigsten Eigenschaften der Vermischung im Kiistenozean zu kalibrieren, sind
aber immer noch numerisch robust und effizient im Bedatf an Rechenzeit. Isopyknische
Vermischungsschemata werden ebenfalls kurz dargestellt. Die wichtigsten Aspekte der
Implementierung und Numerik werden diskutiert, wobei der Schwerpunkt auf der nume-
risch induzierten Vermischung liegt, die zusammen mit der physikalisch induzierten Ver-
mischung erst die effektive Vermischung in Ozeanmodellen ergibt.

Vertikal-adaptive Koordinaten werden als eine Mdglichkeit dargestellt, die numerische
Vermischung zu reduzieren. AbschlieBend werden Beispiele von Simulationen im Kis-
tenozean mit dem General Estuarine Transport Model (GETM) in Kopplung mit dem
Turbulenzmodul des General Ocean Turbulence Model (GOTM) gezeigt. Diese Beispiele
umfassen Vermischung in der Thermokline der nérdlichen Nordsee, physikalisch und
numerisch induzierte Vermischung in der westlichen Ostsee sowie beckenweite Vermi-
schung in der zentralen Ostsee. Diese drei Beispiele zeigen, wie wichtig die Verwendung
von gut kalibrierten TurbulenzschlieBungsmodellen zusammen mit vertikal-adaptiven
Koordinaten in der Modellierung von Prozessen im Kiistenozean ist.

Schlagworter

Kistenozeanmodellierung, TurbulenzschlieBungsmodellierung, numerische Vermischung,
adaptive Koordinaten, General Ocean Turbulence Model (GOTM), General Estuarine
Transport Model (GETM)

Summary

In this paper the use of turbulence closure models in coastal ocean models is reviewed. Two-equation turbu-
lence closure models are argued to be an optimal compromise between efficiency and accuracy for the pur-
pose of calenlating diapycnal fluxes of momentum, heat and tracers in coastal ocean modelling. They pro-
vide enongh degrees of freedom to be calibrated to the most prominent properties of coastal ocean mixing,
but are still numerically robust and computationally efficient. Isopycnal mixing schemes are briefly re-
viewed as well. Major implementational and numerical aspects are presented, with some focus on the in-
berent problem of numerically-induced mixing which together with the physically-induced mixing gives the
effective mixing in ocean models. 1V ertically adaptive coordinates are presented as one possibility to reduce
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numerical mixing. Finally, three coastal ocean simulation examples from the General Estuarine
Transport Model (GETM) which is conpled to the turbulence module of the General Ocean Turbulence
Model (GOTM) are given. These examples include thermocline mixing in the Northern North Sea,
Physically and numerically induced mixing in the Western Baltic Sea as well as basin-wide mixing in the
Central Baltic Sea. All three examples bighlight the importance of using well-calibrated turbulence closure
models together with vertically adaptive coordinates.

Keywords

coastal ocean modelling, turbulence closure modelling, numerical mixing, adaptive coordinates, General
Ocean Turbulence Model (GOTM), General Estuarine Transport Model (GETM)
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1 Einleitung

Die turbulente Dissipation und Vermischung sind fiir die Dynamik des Kistenozeans
und den damit verbundenen Transporten von Wirme, Salz, Schwebstoffen sowie von
geldsten biogeochemischen Substanzen von enormer Bedeutung. Der stochastische Cha-
rakter der Tutrbulenz und ihre starke rdumliche und zeitliche Variabilitit erweisen sich
jedoch bei direkten Beobachtungen von Vermischung und Dissipation als hinderlich. So
sind aussagekriftige Turbulenzbeobachtungen nur an einzelnen Orten und mit verhilt-
nismiBig groBem messtechnischen Aufwand méglich. Ublicherweise werden von Bord
aus betriebene frei sinkende Profiler zur Messung der Turbulenz-Mikrostruktur eingesetzt
und hochauflésende Ultraschall-Doppler-Messungen der Strémungsgeschwindigkeiten
von vertduten Plattformen aus durchgefithrt. Erfolgreiche Beobachtungen dieser Art in
den Kistenzonen der Nord- und Ostsee wurden beispielsweise von BECHERER et al.
(2011), UMLAUF et al. (2007) und VAN DER LEE und UMLAUF (2011) durchgefihrt. Fir
Prozessuntersuchungen in Kistengewissern sind diese Beobachtungen unetlisslich, doch
angesichts des raumlichen und zeitlichen Intermettenz der Turbulenz ermdglichen sie in
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der Regel keine hinreichend genaue Ermittlung des turbulenten Transports und der Ver-
mischung insgesamt, die in Gesamtgebieten der Kiistenozeane, wie z. B. in den Becken in
der Ostsee, in Tidedstuaren oder in der Deutschen Bucht, auftreten. Fiir derartige sys-
temweite Untersuchungen werden realistische dreidimensionale numerische Modelle an-
gewendet, die eine Parametrisierung der turbulenten Prozesse mit statistischen Methoden
erméglichen. Die (iblicherweise von Beobachtungen der Strémungen und Schichtung
begleiteten) Turbulenzbeobachtungen sind dann von grofitem Wert fiir die Modellkalib-
rierung und -validierung,.

Zu den wichtigsten Prozessen, fiir die die Turbulenz im Ozean von wesentlicher Be-
deutung ist, zdhlen beispielsweise der jahtliche Zyklus der Dynamik der Deckschichten
(von dem die gesamte Primirproduktion abhingt), der Sedimenttransport in hochdyna-
mischen Gewissern wie dem Wattenmeer oder Tidedstuaren (der z. B. fiir die morpho-
dynamische Evolution dieser Gewisser entscheidend ist), die Kreisliufe und residuellen
Strémungen in Astuaren und Miindungsbereichen (von denen der Transport residueller
Sedimente und gel6ster Stoffe abhingt), das Entrainment des umgebenden Wassers in
Oberflichenschichten geringer Dichte (wie beispielsweise Flussfahnen) oder dichte Bo-
denstrémungen wie die Salzwasserzufliisse in die Ostsee, um nur einige zu nennen.

Die dreidimensionalen Flachwassergleichungen (d. h. die hydrostatischen Gleichun-
gen) fiir die Impulserhaltung zur Berechnung des Geschwindigkeitsvektors (u,v,w) sind
Grundlage der meisten Kistenozeanmodelle. Beispiele sind hier Modelle mit struktutier-
ten Gittern wie ROMS (Regional Ocean Modelling System, www.myroms.org, siche z. B.
SHCHEPETKIN und MCWILLIAMS 2005) und GETM (General Estuarine Transport Mo-
del, www.getm.eu, siche z. B. HOFMEISTER et al. 2010 sowie die darin enthaltenen Refe-
renzen) sowie ~ Modelle  mit  unstrukturierten  Gittern ~ wie ~ SELFE
(http:/ /www.stccmop.org/knowledge_transfer/software/selfe, ZHANG und BAPTISTA
2008) und FVCOM (Unstructured Grid Finite Volume Coastal Ocean Model,
http://fvcom.smast.umassd.edu/FVCOM/, CHEN et al. 2002). Den genannten Modellen
liegt folgende allgemeine Form der Impulserhaltungsgleichungen zugrunde (siche z. B.
BLUMBERG und MELLOR 1987):

Ou+0, (uu)+ 0, (uv)+0. (uw)—0,(24,0,u)— 0, (4, (0, u+0,v))—0.(4,0.u) =

+fr—gon+|"0.bas W

Ov+0, (vu)+ 0, (w)+0. (vw)—ay (ZA,,B},V)—BX (Ah (6yu +6Xv))—8z (4,0.v)=
2
~fu—gd,n+ j" 8,bdé

wobei gilt: x und y bezeichnen die horizontalen Koordinaten, z die vertikale Koordinate
(aufwiirts positiv) und ¢ die Zeit. f ist der Cotiolisparameter, b=—g(p— po)/ P die
Auftriebskraft (mit Fallbeschleunigung g, Referenzdichte p, und potentieller Dichte p),
und 7 ist der Wasserstand. In Verbindung mit den Gleichungen fir Temperatur und
Salzgehalt sowie einer Zustandsgleichung fur die Berechnung der potentiellen Dichte
ist dieses Gleichungssystem geschlossen, mit Ausnahme der Bestimmung der vertikalen
und horizontalen Wirbelviskositit 4, bezichungsweise 4, und der vertikalen und hori-
zontalen Wirbeldiffusivitit K, bezichungsweise K, (letztere Werte werden fiir die
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Haushaltsgleichungen fiir Temperatur, Salzgehalt und andere Tracer benétigt). Um die
vertikale Wirbelviskositit und -diffusivitit 4, und K, zu bestimmen, ist eine Turbulenz-
schlieBungsmodellierung erforderlich. Fiir diese stehen unterschiedliche komplexe Theo-
rien zur Verfigung. Alle oben erwihnten Kistenozeanmodelle sind direkt an die Biblio-
thek der TurbulenzschlieBungsmodelle GOTM (General Ocean Turbulence Model,
www.gotm.net, UMLAUF und BURCHARD 2005) angekoppelt (oder verwenden abgespei-
cherte Versionen wie im Falle von ROMS, siche WARNER et al. 2005.) Die grundlegende
Theorie wird in Kap. 2.1 vorgestellt. Fir die Modellierung der horizontalen Wirbel-
viskositit und -diffusivitit 4, und K, werden ublicherweise die in Kap. 2.2 kurz disku-
tierten verhiltnismiBig einfachen algebraischen SchlieBungen verwendet.

2 TurbulenzschlieBungsmodelle

2.1 Zwei-Gleichungsmodelle zur TurbulenzschlieBung als Arbeitshilfen fiir
die Parametrisierung vertikaler turbulenter Fliisse

Zwei-Gleichungsmodelle zur TurbulenzschlieBung haben sich in den letzten Jahrzehnten
als wichtige Modellkomponenten in der Kiistenozeanmodellierung etabliert. Die wichtigs-
ten Vertreter dieser Modellklasse sind das k-&-Modell (RODI 1980; BURCHARD und
BAUMERT 1995), das k- @-Modell (WILCOX 1988; UMLAUF et al. 2003) und das & -kl -
Modell (MELLOR und YAMADA 1982) mit der turbulenten kinetischen Energie bezogen
auf die Masseneinheit (IKE) &, der Dissipationsrate der TKE &, der turbulenten Fre-
quenz @=¢/k und der Lingenskala der energietragenden turbulenten Wirbel /. Eine
Schlisselkomponente derartiger Modelle ist die sogenannte Energiekaskade,
3/2
s=c i ®
/
zwischen den energietragenden turbulenten Bewegungen der Skala /und der Dissipation
der kinetischen Energie durch Wirbelelemente der kleinsten (Kolmogorov-)Skalen (c, ist
eine Proportionalititskonstante). Analog zur kinetischen Theorie der idealen Gase wer-
den die vertikale Wirbelviskositit und -diffusivitit als proportional zum Produkt einer
turbulenten Lingenskala (hier /) und einer turbulenten Geschwindigkeitsskala (hier K%
bestimmt. Bei Anwendung des in (3) aufgefiihrten Kaskadengesetzes konnen diese Be-
ziehungen in ihren am hiufigsten verwendeten Formen ausgedriickt werden:
k* Kk
Av_c,ug’ Kv_cyg (4)
wobei ¢ p und ¢' p dimensionslose Stabilititsfunktionen sind, die in der Regel Funktionen
verschiedener dimensionsloser Stromungsinvarianten sind (s.u.). In etlichen Arbeiten
(BURCHARD et al. 1998; BAUMERT und PETERS 2000; UMLAUF et al. 2003; UMLAUF und
BURCHARD 2003) konnte gezeigt werden, dass alle zuvor genannten Zwei-
Gleichungsmodelle in Situationen, in denen der (advektive und turbulente) Transport von
TurbulenzgréBen vernachlissigbar ist, mathematisch dquivalent sind. Da diese Situatio-
nen die grundlegenden Eigenschaften der in Kiistenozeanmodellen verwendeten Tur-
bulenzmodelle bestimmen, beschrinkt sich die nachfolgende Diskussion auf das am hiu-
figsten zum Einsatz kommende Zwei-Gleichungsmodell fiir die TurbulenzschlieBung: das
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k-&-Modell. In dreidimensionalen Ozeanmodellen wird das & -&-Modell in der Regel in
der folgenden Form angewendet:

0k +0, (uk)+0, (vk)+0, (wk) -0, (iazk] —P+B-¢ )
O
0,6+0, (ue)+0, (ve)+0, (we)-0, [iazg] = %(CIP+C3B—02£) (6)
O-E

wobei die 5 empirischen Parameter o, und o, (turbulente Schmidt-Zahlen) sowie ¢, ¢,
und c, gelten. Bei letzterem Parameter unterscheiden wir zwischen c¢j fiir stabile Schich-
tung und ¢ fiir instabile Schichtung, P = 4,M? mit dem Quadrat der vertikalen Scherung
M? =(,u)* +(8,v)* ist die Scherungsproduktion (Umwandlung der mittleren kineti-
schen Energie in TKE) und B=-K,N° mit dem Quadrat der Auftriebsfrequenz
N?=0,b ist die Auftriebsproduktion (Umwandlung potentieller Energie in TKE oder
umgekehrt). Es ist zu beachten, dass die TKE-Gleichung direkt aus einer Reynoldsmitte-
lung der Navier-Stokes-Gleichungen abgeleitet werden kann, mit einer einzigen, relativ
einfachen SchlieBungsannahme: dem Gradientenausdruck fir die turbulenten Fliisse. Die
rechte Seite der Erhaltungsgleichung fiir die Dissipationsrate ist jedoch rein empirisch,
bei Annahme dimensionaler Konsistenz und einer Form der Quell- und Senkterme, die
analog zu den Termen in der TKE-Gleichung ist.

Die fiinf freien Parameter des k -&-Modells bieten hinreichend Freiheitsgrade fir die
Kalibrierung des Modells auf die wichtigsten Standardstromungen. Dabei basiert die Ka-
librierung der drei Parameter auf der rechten Seite der Dissipationsgleichung auf der An-
nahme einer homogenen turbulenten Strémung, fir die alle rdaumlichen Gradienten auf
der linken Seite von (5) und (6) verschwinden, sodass ein System von zwei gewdhnlichen
Differentialgleichungen (DGLn) verbleibt. Zur Kalibrierung von ¢, wird (3) verwendet,
um eine DGL fiir die Lingenskala /aus (5) und (6) in folgender Form abzuleiten:

1/2
0,1 = cek—((l,S—cl)P+(1,5—c3)B—(1,5—cz)g) 0
&

Ausgehend von dem theoretischen Argument, dass die Scherung, welche die Dimensio-
nen einer inversen Zeit hat, keine Lingenskala bestimmen kann (BAUMERT und PETERS
2000), wird ¢; =1,5 zur Eliminierung des Scherungsproduktionsterms auf der rechten
Seite von (7) benétigt. Zur Kalibrierung von ¢, wird frei zerfallende Turbulenz mit
P =B =0 angenommen. Fir diese lassen sich die DGLn fir k und ¢ fir groBles ¢ als

K (Y
e<(x) ®

mit der Zerfallsrate d =-1/(c, —1) l6sen. In experimentellen Untersuchungen wurde
—1.3<d <-1 bestimmt, woraus sich der realistischer Wertebereich fiir ¢, ableiten 1Bt
(eine ausfiihrliche Erérterung ist UMLAUF und BURCHARD 2003 zu entnehmen).

Eine Strategie fur die Kalibrierung von ¢ erfordert die Beriicksichtigung stationdrer
Lésungen fiir die DGLn fiir £ und ¢ zur Eliminierung von P. Wird die Vermischungs-
effizienz als I'=-B/ ¢ definiert, erhalten wir die folgende Beziehung fiir die Berechnung
von ¢3
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r=%2-4 )

=G

Da eine Vermischungseffizienz von I' % 0.2 ein fest etabliertes Ergebnis fiir eine stationa-
re, stabil geschichtete Scherstrémung darstellt (OSBORN 1980), kann ¢; als der Kalibrie-
rungsparameter fiir die Vermischungseffizienz betrachtet werden (BURCHARD und
HETLAND 2010). Es sei an dieser Stelle darauf hingewiesen, dass eine korrekte Kalibrie-
rung des Modellparameters ¢; wichtige Voraussetzung fiir die Modellleistung in stabil
geschichteten Strémungen (z. B. in Entrainment-Situationen) ist. Zu beachten ist auch,
dass in friheren Ansitzen die Verwendung der stationdren Richardson-Zahl (fur die ein
Wert in der GroBenordnung Vs gezeigt wurde) fiir die Kalibrierung von ¢; vorgeschlagen
wurde (BURCHARD und BAUMERT 1995). Fir die instabile Schichtung (konvektive Tur-
bulenz mit B>0) fihrten HOLT und UMLAUF (2008) an, dass der zweite Term auf der
rechten Seite der Gleichung fiir die Lingenskala (7) nicht positiv sein darf, da in diesem
Fall nur Quellterme fiir die Gleichung vorhanden wiren. Dies wiirde dazu fithren, dass
die Quellterme nur durch den Term fiir den turbulenten Transport ausgeglichen werden
koénnten — dieser wire jedoch in Teilen der Wassersiule gleich null oder hitte das falsche
Vorzeichen. Aus diesem Grund empfehlen HOLT und UMLAUF (2008) ¢; =1.5.

Die Kalibrierung der Schmidt-Zahl fir die Dissipationsrate o, beruht auf der Anfor-
derung, dass die Dissipationsgleichung konsistent mit einer Skalierung nach dem loga-
rithmischen Wandgesetz fir stationdre Losungen mit B =0 ist, woraus sich folgender
Ausdruck ergibt:

K'2

ST B— (10)
() (e2-a)

mit der von Karman-Konstante x =0.4 und dem Gleichgewichtswert 02 =0.09 fur die
Stabilititsfunktion der Wirbelviskostitit. Zu beachten ist, dass die Bodenrandbedingun-
gen fiir die TKE und ihre Dissipationsrate in der Regel direkt aus dem Wandgesetz abge-
leitet werden (siche BURCHARD und PETERSEN 1999, die zeigen konnten, dass Fluss-
Randbedingungen numerisch akkurater sind als die Dirichlet-Bedingungen). Die
Konstruktion der Oberflichenrandbedingungen erfolgt auf dieselbe Weise, wobei die
Oberflichenreibungsgeschwindigkeit als Geschwindigkeitsskala verwendet wird. Wo die
Injektion von TKE aufgrund brechender Oberflichenwellen relevant ist, wird ein Fluss
turbulenter kinetischer Energie vorgegeben sowie ein modifizierter Fluss der Dissipati-
onsrate der turbulenten kinetischen Energie (UMLAUF und BURCHARD 2003, 2005).
SchlieBlich ist es moglich, die Schmidt-Zahl fir die TKE-Gleichung o), zu verwenden,
um die experimentell bestimmte rdumliche Zetfallsrate der TKE fiir Versuche mit beweg-
tem Gitter zu kalibrieren (UMLAUF und BURCHARD 2003). Sie sollte einen Wert von etwa
eins haben. Ausgehend von diesen Beziehungen wiirde sich z. B. folgende konsistente
Parametergruppe ergeben:

=15 ¢ =19 ¢;=-05 ¢ =15 o0,=10;, o,=133. )

Das oben beschriebene Standardmodell k-& wird durch eine Wahl fir die turbulente
Prandtl-Zahl P! =4, /K, geschlossen, die im Bereich von eins liegt und von der Schich-
tung abhingig sein kann (BURCHARD und BAUMERT 1995). Zwei-Gleichungsmodelle
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héherer Komplexitit werden von sogenannten algebraischen SchlieBungen der Trans-
portgleichungen fiir die zweiten Momente (z. B. Reynolds-Spannungen und turbulente
Wirmefliisse) abgeleitet. Fiir diese Modelle wurden signifikante Verbesserungen gegen-
iiber dem Standardmodell nachgewiesen, insbesondere fiir dichtegeschichtete Strémun-
gen; eine ausfithrliche Diskussion findet sich beispielsweise bei BURCHARD (2002) sowie
UMLAUF und BURCHARD (2005). CANUTO et al. (2001) stellten erfolgreiche algebraische
Reynoldsspannungsmodelle bereit, die von BURCHARD und BOLDING (2001) an die
Zwei-Gleichungsmodelle adaptiert wurden. Kurz gesagt ist das Ergebnis dieser Schlie-
Bungsmodelle zweiter Ordnung, dass die in (4) definierten Stabilititsfunktionen Funktio-
nen der Scherungszahl M?z* und der Auftriebszahl N*z? sind, mit der turbulenten Zeit-
skala 7=k/¢.

Aufgrund ihrer Konstruktion sind die Zwei-Gleichungsmodelle Grenzschichtmodelle,
fir die Beschreibung der Vermischung im Inneren des Ozean, die durch die Interaktion
von internen Wellen und Turbulenz bestimmt wird, nicht geeignet. Aus diesem Grund
wird im Inneren, aus den Transportgleichungen fiir £ und ¢ vorhergesagten Turbulenz-
gréBen gegen Null tendieren, ein niedrigerer Schwellwert fiir & und ¢ eingefihrt. In die-
sem Fall wird in geschichteten Strémungen die turbulente Lingenskala / durch die
Ozmidov-Skala I, =(¢/N*)"? begrenzt, was auch in der Form &> (c, /¢, )kN mit
Clim = 0.53 neu formuliert werden kann (GALPERIN et al. 1988). In stabil geschichteter
Turbulenz witd dabei fir die TKE infolge des Energieflusses vom internen Wellenfeld
zur Turbulenz die Aufrechterhaltung eines bestimmten Turbulenzniveaus angenommen.
Ozeanmodelle liefern in der Regel keine Informationen iber diesen Energietransfer. Die
turbulente kinetische Energie wird daher einfach durch einen TKE-Mindestwert k >k,
begrenzt, wobei k;, als Kalibrierungsparameter fiir die Wirbelviskositdt im stabil ge-
schichteten niedrigen Energiefluss dient. BURCHARD et al. (2002) konnten zeigen, dass
die beobachteten Wirbelviskosititen in der Thermokline der nérdlichen Nordsee bei
Verwendung des Wertes von k,,;, =107 J/kg reproduzierbar waren.

2.2 Parametrisierungen fiir horizontale turbulente Fliisse

Wihrend es fiir die Ozeanmodelle einen konsistenten theoretischen Rahmen fur die ver-
tikalen turbulenten Fliisse gibt, fehlt es an einem strengen SchlieBungsmodell fiir die ho-
rizontalen Turbulenzflisse. Zwei Ansitze werden hier in der Kistenozeanmodellierung
tblicherweise verwendet: entweder wird die horizontale Diffusion nicht berticksichtigt
(z. B. infolge einer zu starken kiinstlichen numerischen Vermischung, siche BURCHARD
und RENNAU 2008 und Kap. 3) oder fur A4, wird ein konstanter Wert festgesetzt. Die
richtige Wahl von 4, wird mittels Sensitivititsstudien bestimmt. Als wichtigster Kritikt-
punkt gegen die Verwendung einer konstanten horizontalen Viskositit (Diffusivitit) ldsst
sich sagen, dass dieser Ansatz nicht skalen-sensitiv ist. Eine Erhchung der Gitteraufls-
sung wirde zu einer Verringerung der horizontalen Viskositit fihren. Im Grenzfall einer
Direkten Numerischen Simulation (DNS) sollte der Wert von 4, gegen null konvergieren
(die bisher vernachlissigte molekulare Viskositit muss in diesem Fall neu eingefiihrt wer-
den). Der zweite Nachteil der Verwendung einer konstanten 4, ist die Vernachlissigung
der rdumlichen Struktur der Strémung. In Regionen mit hoher horizontaler Scherung
oder Dehnung beispielsweise sollten die horizontalen turbulenten Fliisse stirker sein als
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in Regionen mit ruhigem Wasser. Aus diesem Grund wird eine gegeniiber der Skala und
der Strémung sensitive Sub-Grid-SchlieBung benétigt.

Eine mégliche Losung bieten Grobstruktursimulationen (Large Eddy Simulations,
LES), in denen die energietragenden Wirbelstrukturen aufgelost werden. Allerdings ist der
fir diese Technik erforderliche Rechenaufwand bei der Mehrzahl der ozeanographischen
Anwendungen unverhiltnismdBig hoch.

Zur SchlieBung der Liicke entwickelte SMAGORINSKY (1963) eine LES-SchlieBung fiir
geophysikalische Anwendungen. Sein Ansatz beinhaltete eine Skalierung fur die horizon-
tale Wirbelviskositit fur ein numerisches Modell, dessen Gitterskala im Bereich der Wir-
belkaskade fur dreidimensionale Turbulenz liegt, wie von KOLMOGOROV (1941) vorge-
schlagen:

A, = f(AxA])\/(axﬂ)z +%(8‘y% +axv)2 +(ay”)2 (12)

Wobei ¢ eine Konstante im Wert von O(0,1) ist und Ax, Ay die horizontale Gittergro3e
reprisentieren. Den Anforderungen entsprechend ist diese Parametrisierung sensitiv ge-
geniiber der Skala, beriicksichtigt jedoch auch die Scherung und Dehnung des Stro-
mungsfeldes. Der einzige freie Parameter ¢ muss in Sensitivititsversuchen bestimmt
werden. So konnten HOLT und JAMES (2006) beispielsweise zeigen, dass ein Wert von
¢=0.1 bet ihrer Anwendung ein zu stark ausgebildetes Wirbelfeld erzeugte (im Vergleich
mit Satellitenbeobachtungen). Ein Wert von ¢=0.4 fihrte zu einem zu glatten Ge-
schwindigkeitsfeld. Sie folgerten daraus, dass ein Wert von ¢=0.2 zu den besten Ergeb-
nissen fihrt.

Die Viskositit in Smagorinskys Modell stellte einen betrichtlichen Fortschritt beim
Verstindnis der Wechselwirkungen zwischen numerischer Auflésung und physikalischen
Gegebenheiten dar, und der Ansatz hat sich bei technischen Strémungen und Strémun-
gen im Kiistenbereich bewihrt. Dessen ungeachtet wurde die Giltigkeit der dem Smago-
rinsky-Modell zugrundeliegenden Annahmen in den letzten zehn Jahren in Frage gestellt
(z. B. FOX-KEMPER et al. 2008).

Die Skalierung in (12) basierte auf der Annahme, dass der Bereich der spektralen
Energie E(k)oc k=7 mit der Wellenzahl k ist. Kolmogorov entwickelte dariiber hinaus
die Vorstellung einer Energickaskade von den groB3skaligen Wirbelelementen hin zu Wit-
belelementen kleinerer Lingenmalle. Dasselbe Prinzip gilt fiir die Enstrophie. Zur Aufl6-
sung der Kolmogorov‘schen Energiekaskade im Ozean wird eine Auflésung von O
(1 cm) benétigt, die zum jetzigen Zeitpunkt bei weitem noch nicht realisierbar ist. Zusitz-
lich zeigte CHARNEY (1971), dass im geophysikalischen Bereich die Turbulenz zweidi-
mensional (geostrophische Turbulenz) und nicht mehr isotropisch ist. Exr konnte nach-
weisen, dass die Energie nun als E(k) o k™ zu messen ist. Aufgrund der Tatsache, dass
in den meisten ozeanographischen Anwendungen die Rossby-Zahl (Verhiltnis der hori-
zontalen Beschleunigung zur Coriolis-Beschleunigung) weniger als eins betrigt, befinden
sich groBle Teile der Strémung im geostrophischen Gleichgewicht und werden somit
durch die geostrophische Turbulenz beschrieben. CHARNEY erbrachte auch den Nach-
weis, dass fiir die Enstrophie immer noch eine Enetgiekaskade zu beobachten ist. Anders
als Kolmogorovs dreidimensionale Turbulenz zeigt die zweidimensionale Turbulenz
jedoch eine inverse Energickaskade, das heillt, die Energie wird von den kleinskaligen
Wirbelelementen hin zu Wirbelelementen groflerer Lingenmalle tbertragen. Unter
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Berticksichtigung dieser Tatsache wurde von LEITH (1996) eine alternative Skalierung der
Viskositit ausgehend von der Vortizitit angeregt.

Die Parametrisierungen der horizontalen Viskositit nach SMAGORINSKY (1963) und
LEITH (1996) wurden in einem numerischen Versuch von MENEMENLIS et al. (2000)
verglichen. Im Ergebnis zeigte der Vergleich, dass die Skalierung der Viskositit auf einer
nach LEITH (19906) reproduzierten Enstrophiekaskade basieren sollte und nicht auf einer
Skalierung nach SMAGORINSKY (1963), die aus einer Energickaskade im Intertialbereich
resultiert. Allerdings ist bei Verwendung der Skalierung von LEITH (1996) eine Anpas-
sung erforderlich, damit divergente Bewegungen in den 3D-Simulationen nicht instabil
oder zu grof3 werden und dadurch die Courant-Bedingung bei der vertikalen Advektion
vetletzt wird.

Fir die oben erdrterten horizontalen Viskosititen wird eine geringere Sensitivitit ge-
geniiber Sub-Grid-skaligen Parametrisierungen erwartet als bei grob aufgelésten Model-
lierungsaufgaben. Thre Performance ist zudem héher als die der immer noch verwendeten
konstanten Viskosititen. Doch auch hochauflésende Ozeanmodelle sind sensitiv gegen-
tber Sub-Grid-skaligen Parametrisierungen; die Verbesserung der Parametrisierung ist
folglich von groBler Bedeutung. Im Ozean liegt naturgemil ein sehr breites und vielfilti-
ges Spektrum an Skalen vor. Phinomene, die wesentlich unter dem Erfassungsniveaus
des Gitters liegen, beispielsweise sub-mesoskalige Wirbel, der Verlust des geostrophi-
schen Gleichgewichts oder sogar Turbulenzen in der Mikrostruktur — werden auch min-
destens in den nichsten Jahrzehnten rein theoretische Parametrisierungen in Ozeanmo-
dellen erforderlich machen (siehe z. B. FOX-KEMPER et al. 2008).

3 Numerische und implementierungsbezogene Aspekte

Fir eine modulare Kopplung zwischen einem TurbulenzschlieBungsmodell und einem
dreidimensionalen hydrodynamischen Ozeanmodell ist der Austausch klar definierter
Parameterlisten zwischen den beiden Modellen erfordetlich. Das 3D-Modell benétigt von
dem TurbulenzschlieBungsmodell die Wirbelviskositit und die Wirbeldiffusivitit. Da
TurbulenzschlieBungsmodelle im Regelfall als eindimensionale Wassersdulenmodelle
formuliert werden, mussen im 3D-Modell zudem die turbulenten Eigenschaften &k und ¢
gespeichert werden. Das 1D-TurbulenzschlieBungsmodell benétigt die Scherung M und
die Schichtung N zur Berechnung der Produktionsterme sowie die Reibungsgeschwin-
digkeit (und Rauhigkeitslingen) an der Oberfliche und am Boden zur Berechnung der
Oberflichen- und Bodenrandbedingungen. Ein Austausch dieser Eigenschaften muss bei
jedem Zeitschritt erfolgen. Da 3D-Modelle zumeist auf horizontal und vertikal gestaffel-
ten Gittern basieren, sind rdumliche Interpolationen erforderlich, um die ausgetauschten
Terme an der richtigen und numerisch stabilen Position zu lokalisieren. Dies ist auch bei
Finite Elemente-Modellen von wesentlicher Bedeutung (siche z. B. KARNA et al. 2012).
Die tutbulente Zeitskala ist meistens deutlich kiirzer als die Zeitskalen in der Hydrody-
namik. Es scheint sich daher anzubieten, die dreidimensionale Advektion von £ und &
zu vernachlissigen, die im dreidimensionalen hydrodynamischen Modell beherrscht wer-
den muss. Die Qualititsanforderungen an die verwendeten Advektionsschemata sind
hoch, da die Turbulenzgré3en bei kurzen Entfernungen iiber mehrere GréB3enordnungen
variieren kénnen und die resultierenden Werte immer noch positiv sein miissen. Aus die-
sem Grund ist die Anwendung relativ teurer positiv-definitiver Advektionsschemata
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zwingend. Auch wenn die Ergebnisse von 3D-Modellen ohne Beriicksichtigung der Ad-
vektion von Turbulenzgréflen hiufig eine hinreichende Genauigkeit bieten, kénnen auf-
grund dieser Vernachlissigung numerische Instabilititen auftreten. In komplexen realisti-
schen Strémungssituationen sollte daher die Turbulenzadvektion beriicksichtigt werden.

Ein weiterer wesentlicher Aspekt von TurbulenzschlieBungsmodellen ist die Diskreti-
sierung der Dissipationsterme fiir £k und &, um sicherzustellen, dass diese im positiven
Bereich liegen (dies ist mathematisch garantiert). Hier findet in der Regel das Verfahren
der Quelltermlinearisierung (PATANKAR 1980) Anwendung; eine ausfihrliche Erérterung
bieten BURCHARD et al. (2005).

AbschlieBend sei darauf hingewiesen, dass die effektive Dissipation und Vermischung
in der Ozeanmodellierung im Allgemeinen groBer ist als die auf Basis der Turbulenz-
schlieBung physikalisch berechnete Vermischung. Dissipation und Vermischung sind de-
finiert als der Abbau der Varianz der Geschwindigkeit bezichungsweise der Tracer. Fur
die Temperaturvermischung ergibt sich beispielsweise folgende lokale Berechnung

Xo =2K,(0.0)” +2K,(0,0)* +2K,(2,6)* (13)

mit der potentiellen Temperatur 6. Es ist jedoch bekannt, dass die numerische Advekti-
on von Tracern (z. B. Temperatur, Salzgehalt, Schwebstoffe) im Allgemeinen zu einer
kiinstlichen numerischen Vermischung fithrt, die méglicherweise in derselben GréBen-
ordnung wie die physikalische Vermischung vorliegt. Fiir die exakte Quantifizierung der
numerischen Vermischung wurden Verfahren von BURCHARD und RENNAU (2008) so-
wie KLINGBEIL et al. (2014) entwickelt. Die letztgenannten haben eine Erweiterung der
Analyse der numerischen Vermischung in eine Analyse der numerischen Dissipation auf-
gezeigt. Zusammenfassend kann gesagt werden, dass fiir eine Bestimmung der effektiven
Vermischung und Dissipation in numerischen Modellen der numerische Varianzabbau
ebenfalls zu quantifizieren ist. Eine Verringerung der numerischen Dissipation und Ver-
mischung ist durch Wahl korrekter Advektionsschemata, einer hohen Auflésung oder
adaptiver Koordinaten méglich (HOFMEISTER et al. 2010).

4 Beispiele der Kiistenozeanmodellierung

Im folgenden Kapitel werden die Ergebnisse von Beispielsimulationen in der Kistenoze-
anmodellierung vorgestellt. Sie zeigen die zentrale Rolle der TurbulenzschlieBungsmodel-
lierung fur diese Regionen. Fir alle Simulationen wurde das General Estuarine Transport
Model (GETM, siche z. B. HOFMEISTER et al. 2011) verwendet, welches an das Turbu-
lenzschlieBungsmodul des General Ocean Turbulence Model (GOTM, siche UMLAUF
und BURCHARD 2005) gekoppelt ist. Die darin enthaltenen TurbulenzschlieBungen sind
in Kap. 2.1 ausfiihrlich beschrieben worden. Um hohe vertikale Auflésungen in (zeitlich
und rdumlich variablen) Regionen mit starken Scherungs- oder Schichtungserscheinungen
zu ermdglichen, wurden fiir alle Simulationen an den Boden und die Oberfliche ange-
passte Vertikalkoordinaten (HOFMEISTER et al. 2011) verwendet. In der Horizontalen
wurden Kugelkoordinaten mit einem gestaffelten C-Gitter verwendet.
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Abbildung 1: Karte der Notrdsee / Ostsee 1 Seemeilen-Modellkonfiguration (NSBS). Die beiden
roten Rahmen stellen die Grenzen der eingebetteten Modelle (WBS und CBS) dar. Die griine
Linie markiert zusitzlich den Ort, wo sich das Temperaturtransekt von Abb. 2 befindet. Die
blaue Linie zeigt das Transekt, wie es in Abb. 4 dargestellt ist. Der rote Punkt zeigt die Position
der MARNET Arkona-Boje, deren Daten hier fiir die Modellvalidierung genutzt werden (siche
Abb. 3).

Der Obetflichenantrieb wurde vom lokalen Modell des Deutschen Wetterdienstes be-
reitgestellt, wihrend die lateralen Randbedingungen von einer 1 Seemeilen-GETM-
Simulation fir die gesamte Nordsee- und Ostseeregion vorgegeben wurden. Das voll-
stindige Modellgebiet fiir diese Simulation ist in Abb. 1 dargestellt. Die entlang eines
Transekts in der Nordsee (griine Linie) erhaltenen Ergebnisse werden in Kap. 4.1 disku-
tiert. Dieses Transekt fliir die Nordsee verdeutlicht die Revelanz einer korrekten Auflo-
sung zur Darstellung der Thermokline und der diapyknischen Vermischungsraten fir eine
realistische Modellierung der Nordsee. Die Ergebnisse aus einer eingebetteten Simulation
fir die westliche Ostsee (Western Baltic Sea, WBS) mit einer Auflésung von etwa 600 m
und einem Fokus auf die numerische Vermischung sind Kap. 2.2 zu entnehmen. Kap. 4.3
schlieBlich beschreibt die Ergebnisse aus einer eingebetteten Simulation der zentralen
Ostsee (Central Baltic Sea, CBS) mit einer Auflésung von 600 m, in der die tatsdchliche
beckenweite Vermischung untersucht wurde. Die Modellgebiete fiir die WBS- und CBS-
Modelle sind ebenfalls in Abb. 1 dargestellt.

4.1 Vermischung in der Thermokline der zentralen Nordsee

Die zentrale Nordsee zeichnet sich durch eine Temperaturschichtung im Sommer und
eine gute Durchmischung im Winter aus. Die Sommerschichtung beginnt im Frithjahr,
wenn die turbulente Vermischung infolge von Tiden und Wind ausreichend unterdrickt
wird, weil die nach unten gerichteten Oberflichenwirmefliisse zu einer Ausbildung von
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Temperaturschichten fithren. Die Vermischung spielt auch bei der Primirproduktion in
der Nordsee eine zentrale Rolle.

‘Waterdepth (m)

Temperature CC)

Waterdepth (m)

Waterdepth (m)

Waterdepth (m)

2 3
Longitude

Abbildung 2: Simulationen und Modellergebnisse entlang eines 58°N-Transekts uber die Nord-
see (siche griine Linie in Abb. 1) am 3. September 2009. a: durch eine zwischen Oberfliche und
Boden oszillierende CTD-Sonde (vom Bundesamt fiir Seeschifffahrt und Hydrographie freundli-
cherweise zur Verfiigung gestellt); b: simulierte Temperatur; c: lokale Dicke der angepassten Ko-
ordinaten; d: Wirbelviskositit.

Sobald am Ende des Frithjahrs die Oberflichennihrstoffe aufgebraucht sind, beschrinkt
sich die Nihrstoffversorgung der euphotischen Zone auf diapyknische aufwirtsgerichtete
Nihrstoffflisse von den nihrstoffreichen Bodenwasserbereichen der Thermokline. Die
Intensitit dieser Nahrstoffflusse ist Uberwiegend abhingig von den Werten, die in der
stark geschichteten Region der Thermokline fiir die Wirbeldiffusivitit K, verzeichnet
werden. Wie bereits in Kap. 2.1 erértert, werden die Wirbelviskositit und die Wirbeldif-
fusivitit in dieser Region durch die GréBe fur den Mindestwert an turbulenter kinetischer
Energie £, gesteuert. Abb. 2 zeigt eine beobachtete und simulierte Temperaturschich-
tung im Sommer entlang eines 58°N-Transekts der Nordsee. Die Ubereinstimmung zwi-
schen den Beobachtungen (die auf eine Tiefe im Bereich von 10 m bis 70 m begrenzt
sind) und den Modellergebnissen ist gut. Selbst Details der Temperaturstruktur, wie ein
Rickgang der oberflichennahen Temperatur und eine Ost-West-Schichtung und die
Schirfe des Temperatursprungs in der Region der Thermokline, sind gut reproduziert.
Letzteres ist nur aufgrund der starken Akkumulation der Koordinatenschichten in der
Thermokline-Region méglich, die eine vertikale Auflésung von 6rtlich weniger als 0,2 m
zuldsst (Abb. 2¢). Die Wirbelviskositit in der ausgeprigten Thermokline liegt generell
oberhalb von 10-°m?2s!. Neben der hohen vertikalen Auflésung fithrt auch die Verwen-
dung angepasster Vertikalkoordinaten zu einer starken Reduzierung der kiinstlichen nu-
merischen Vermischung (siche auch Kap. 4.2), welche in Modellen mit geopotentiellen
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Koordinaten die diapyknische Vermischung und die damit verbundenen Nahrstoffflisse
dominieren wiirde.

4.2 Physikalische und numerische Vermischung in der westlichen Ostsee

Die Erstellung eines numerischen Modells der Ostsee ist eine anspruchsvolle Aufgabe.
Fir Simulationen der Ostsee muss eine Vielzahl an Phinomenen reproduziert werden:
der Wassermassenaustausch durch die engen und flachen Dinischen Meerengen, die un-
regelmiBige Uberflutung der Darfler Schwelle und der Drogden Schwelle, aufkommende
Dichtestrémungen, durch die Bodenwasser in die Kette von Becken in der zentralen Ost-
see gelangt, die Uberlappung von Einstrémen auf dem richtigen Dichteniveau, und die
niedrigen Vermischungsniveaus wihrend Stagnationsperioden in den tiefen Becken. Die-
se unterschiedlichen Anforderungen verlangen ein sorgfiltig kalibriertes Ozeanzirkulati-
onsmodell mit einer gut kalibrierten TurbulenzschlieBung (Kap. 2.1). Die gute Eignung
des mit dem General Ocean Turbulence Model (GOTM) gekoppelten General Estuarine
Transport Model (GETM) als numerische Modellfamilie zur Bewiltigung dieser Heraus-
forderungen wurde in verschiedenen Studien belegt (BURCHARD et al. 2009;
HOFMEISTER et al. 2011). So stellten HOFMEISTER et al. (2011) beispielsweise ein vali-
diertes Modell fiir die gesamte Ostsee mit einer Auflésung von 1 Seemeile vor. Es ist
méglich, zur Untersuchung der lokalen und sub-mesoskaligen Prozesse Modelle mit einer
héheren Auflésung in solche grob aufgelésten Modelle einzubetten. In diesem Kapitel
werden Ergebnisse aus einem 600 m-Modell der westlichen Ostsee vorgestellt (zum Mo-
dellgebiet siche Abb. 1). An den offenen Rindern im Kattegat und 6stlich des Bornhol-
mer Beckens sind der Verlauf der Wasseroberfliche, die tiefenintegrierten Geschwindig-
keiten sowie die Profile fiir Temperatur und Salzgehalt durch das grob aufgeléste NSBS-
Modell vorgegeben. Die Simulation erfolgte mit 40 adaptiven Schichten. Dadurch wurde
eine hohe vertikale Auflésung in den Grenzschichten und auch in der sich entwickelnden
Thermokline und Halokline erzielt. Mit diesen Einstellungen war eine akkurate Simulati-
on der dynamischen Bedingungen in der westlichen Ostsee méglich. Abb. 3 zeigt die Va-
lidierung gegentiber den im Arkonabecken erhobenen Mooting-Daten (siche Abb. 1 fiir
den Standort dieser unabhingigen Boje). Dennoch ist die simulierte effektive Vermi-
schung und Dissipation wie in Kap. 3 begriindet nicht nur das Ergebnis der Auswirkun-
gen der Sub-Grid-skaligen Parametrisierungen (physikalischer Anteil), sondern auch der
Abbruchfehler der diskreten Advektionsterme (numerischer Anteil), siche KLINGBEIL et
al. (2014). Abb. 4 zeigt das Verhiltnis der numerischen zur physikalischen Salzvermi-
schung und das Verhiltnis der numerischen zur physikalischen Dissipation kinetischer
Energie entlang des in Abb. 1 dargestellten Transekts. In grolen Gebieten lag eine nume-
risch bedingte Vermischung in derselben GroBenordnung wie die physikalische Vermi-
schung vor. Die numerisch induzierte Dissipation kinetischer Energie hingegen war um
mindestens eine Grofenordnung kleiner als die physikalische Dissipation. Diese Ergeb-
nisse verdeutlichen sowohl die Notwendigkeit akkurater Advektionsschemata mit redu-
zierter numerischer Vermischung als auch die Relevanz gut kalibrierter Turbulenzpara-
metrisierungen fiir die (physikalische) Dissipation kinetischer Energie.
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Abbildung 3: Vergleich der Zeitreihen fiir beobachtete und simulierte Temperatur- und Salzgeh-
altswerte im Bodenwasser des Arkonabeckens im Jahr 2008. Die Beobachtungsdaten stammen
von der in Bodennihe (48 m Tiefe) installierten CTD-Sonde der MARNET-Station (Arkona-
Boje) in der Arkonasee (zum genauen Standort siche Abb. 1).
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Abbildung 4: Verhiltnis der numerischen zur physikalischen Salzvermischung und Verhiltnis der
numerischen zur physikalischen Dissipation kinetischer Energie entlang des in Abb. 1 gezeigten
Transekts. Die Isopyknen sind als Konturlinien dargestellt. Die Daten sind tber den Zeitraum
19.-28. September 2008 gemittelt. Die vertikalen Linien sind Positionsangaben fiir den Fehmarn-
belt (FB), die DarBler Schwelle (DS), das Arkonabecken (AB), Bornholmsgat (BG), das Born-
holmer Becken (BB) und die Stolper Schwelle (SF).

4.3 Beckenweite Vermischung in der zentralen Ostsee

Die zentrale Ostsee ist dhnlich wie die Ostsee insgesamt durch eine Kette von durch
Schwellen miteinander verbundenen Becken charakterisiert. Die Hauptrolle nimmt hier
das Gotlandbecken ein, eines der tiefsten (mit einer Tiefe von bis zu 240 m) und, im
Hinblick auf das Wasservolumen, gréten Becken der Ostsee.

Im Gegensatz zur Nordsee sind Tiden in der zentralen Ostsee so gut wie nicht vor-
handen (FEISTEL et al. 2008) und entsprechend ist der Windantrieb die Hauptursache fiir
die Vermischung. Wihrend jedoch der obere Bereich der Wassersdule einem direkten
Windeinfluss und atmosphirischen Temperaturverinderungen ausgesetzt ist, wird die
Turbulenz und Vermischung in den tieferen Bereichen der Wassersdule durch die Schich-
tung verhindert — selbst im Winter reicht die Oberflichenvermischung nur bis zur
Halokline in etwa 80 m Tiefe. Die Halokline bezeichnet den Ubergang von den salzirme-
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ren oberen Wasserschichten mit einem Salzgehalt von etwa 8 g/kg zu den tieferen Berei-
chen mit Salzgehalten von bis zu 13 g/kg. Die Erwirmung des Obetflichenwassers im
Frithjahr und Sommer fithrt zur Bildung einer zweiten Dichtesprungschicht, der Ther-
mokline. Infolge des atmosphirischen Antriebs verhindert die Thermokline die Vermi-
schung zwischen dem kilteren Winterwasser oberhalb der Halokline und unterhalb der
Thermokline.

Die vertikale Durchmischung unterhalb der Halokline beziechungsweise Thermokline
unterscheidet sich folglich von der oberflichennahen Vermischung hinsichtlich der An-
triebsprozesse. Die Auswirkungen eines Windereignisses, beispielsweise eines Sturms be-
ginnen, ausgehend von der Vermischung des Tiefenwassers, mit der Anregung verschie-
dener Tiefenwasserbewegungen (z. B. interne und durch die Wechselwirkung mit der To-
pographie erzeugte Wellen). Diese Bewegungen verlieren ihre Energie durch Bodenrei-
bung und innere Reibung sowie, in geringerem Mal3e, durch Vermischung (also die Um-
wandlung kinetischer Energie in Background Potential Energy). Anders als bei der Ver-
mischung in der Oberflichenschicht besteht bei der Vermischung des Tiefenwassers tiber
die oben beschriebene Prozesskette nur eine indirekte Verbindung zum Windantrieb.
AXELL (1998) konnte zeigen, dass die Tiefenwasservermischung im Gotlandbecken in der
stirmischeren Wintersaison zunahm; HOLTERMANN und UMLAUF (2012) stellten Korre-
lationen zwischen Einzelsturmereignissen und erhéhten Vermischungsraten her. Zahlrei-
che Prozesse im Tiefenwasser sind bekannt. Abb. 2 (REISSMANN et al. 2009) beispielswei-
se bietet einen guten Uberblick iiber die Vermischungsprozesse in der Ostsee. Weniger
bekannt hingegen ist die Bedeutung der verschiedenen Vorginge fiir die Vermischung
des Tiefenwassers.

Eine Studie tGber die wichtigsten Vermischungsprozesse und Vermischungsraten in
den tieferen Regionen der zentralen Ostsee wurde 2007 durchgefiithrt: im sogenannten
Baltic Sea Tracer Release Experiment (BaTRE) wurde ein passiver Tracer in 200 m Tiefe
im zentralen Gotlandbecken freigesetzt (ungefahr an der Position C1 in Abb. 5). Das fir
den Versuch verwendete inerte Gas CF3SFs ist auch in sehr niedrigen Konzentrationen
detektierbar und ermdéglichte eine Verfolgung des Tracer Patches tiber eine Zeitspanne
von zwel Jahren. In Verbindung mit der Injektion des Tracers wurden auch mehrere
Mooring-Stationen im Gotlandbecken installiert und in derselben Zeit Messungen der
Turbulenzmikrostruktur durchgefithrt (UMLAUF et al. 2008; HOLTERMANN et al. 2012;
HOLTERMANN und UMLAUF 2012). Eines der wichtigsten Ergebnisse aus dem Versuch
waren die signifikanten Unterschiede zwischen der vom Tracer Patch wahrgenommenen
vertikalen turbulenten Diffusivitit zu Beginn und in den spiteren Phasen des Versuchs.
Diese Unterschiede wurden auf den Einfluss von Randvermischungsprozessen
zuriickgefiithrt, welche nach dem ersten Randkontakt auf die Tracer-Wolke einzuwirken
begannen, sodass die vertikale Ausbreitung des Tracers extrem zunahm. Diese Ergebnis
deckte sich mit den direkten Messungen der turbulenten Dissipationsrate mittels frei sin-
kendem Profiler zur Messung der Scherungs-Mikrostruktur.
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Abbildung 5: Modellgebiet des GETM-Modells fiir die zentrale Ostsee. Die griinen Linien mar-
kieren die offenen Rinder. Die weilen Punkte stellen die Standorte der beiden Moorings im
Gotlandbecken dar.

Fir die numerische Modellierung bedeutet das Ergebnis, dass das Modell im besten Fall
fahig sein sollte, diese verschiedenen Vermischungsbedingungen zu reproduzieren. In
dieser Hinsicht gute Ergebnisse wurden mit einem Modellaufbau fiir die zentrale Ostsee
unter Anwendung von GETM mit 200 vertikal adaptiven Schichten und einer horizonta-
len Auflésung von 600 m erreicht, siche HOLTERMANN et al. (2014). Diese Aufldsung ist
im Vergleich zu den meistens verwendeten Ostseemodellen relativ hoch — tblich sind
horizontale GittergroBen von 1 bis 2 Seemeilen oder grober (siche z. B. FENNEL et al.
2010). Mit dem Modell war es méglich, die Unterschiede zwischen der geringen Vermi-
schung im Inneren der Wassersdule und der erhéhten Vermischung an den Beckenrin-
dern und somit die Entwicklung der Tracer-Wolke zu reproduzieren.

Die Modellergebnisse fiir Salzgehalt, Temperatur und turbulente Diffusivitit unter ty-
pischen Sommerbedingungen an den Stationen C1 und SW sind Abb. 6 zu entnehmen.
Der erwirmte obere Bereich der Wassersiule oberhalb einer Schicht mit kalterem Win-
terwasser, die zwischen der Thermokline und Halokline liegt, ist deutlich sichtbar. Die
turbulenten Diffusivititen in den oberen Schichten liegen zwischen 1-10°m?s! und
5-103m?sl. Unter dem Winterwasser iberschreiten die turbulenten Diffusivititen selten
10-°m?s-1. Darin zeigt sich die mechanische Isolation der tieferen Schichten vom direkten
atmosphirischen Antrieb. Unmittelbar iiber dem Boden jedoch nehmen die turbulenten
Diffusivititen bedingt durch die Bodenreibung wieder zu. Der Vergleich der Wirbeldif-
fusivititsprofile der Messstationen SW und C1 in Abb. 6¢ verdeutlicht sehr gut, dass die
erhohten turbulenten Diffusivititen an den Bodenrindern in unterschiedlichen Tiefen zu
beobachten sind. Diese laterale Inhomogenitit zwischen der niedrigen K, bei C1 und der
erhohten K, bei SW in 210 m Tiefe ist die Hauptursache der unterschiedlichen Ausbrei-
tungsraten des passiven Tracers vor und nach Kontakt mit dem Rand des Beckens.
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Durch die Verwendung von Modellergebnissen, die gegentiber einer Vielzahl von Be-
obachtungen im BaTRE-Versuch sorgfiltig validiert wurden, war der Nachweis méglich,
dass durch den atmosphirischen Antrieb ein Spektrum interner Wellen und sub-inertialer
Bewegegungen ausgeldst wurde, die ihrerseits als Haupttreiber der Vermischung in der
Randschicht wirkten. Nach erfolgreicher Reproduktion des Tracer-Versuchs zeigten die
Ergebnisse auch die komplexe Wechselwirkung zwischen den vermischten Wassermassen
an den Randern und der internen Wassersaule.
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Abbildung 6: Salzgehalt (A), Temperatur (B) und turbulente Diffusivitit (C) bei C1 (blau) und
SW (rot), zum Standort der Messstationen s. a. Abb. 5. Die vom GETM-Model der zentralen
Ostsee gelieferten Daten stammen vom 1. Juni 2008 (Mitternacht).

5 Schlussfolgerungen

Diese Untersuchung zeigt die Notwendigkeit von hinreichend realistischen Turbulenz-
schlieBungsmodellen und hinreichend genauen numerischen Schemata fiir die Nutzung in
Kistenozeanmodellen. Also optimale Losung fir diese Aufgabe wurden die Zwei-
Gleichungsmodelle fir die TurbulenzschlieBung vorgestellt. Einfachere parametrische
TurbulenzschlieBungsmodelle wie das KPP-Modell (LARGE et al. 1994), die hiufig in
grofBmafstiblichen Ozeanmodellen verwendet werden, wiirden die dynamischen Prozes-
se der Schichtung und Vermischung mit angemessener Genauigkeit reproduzieren. Die
komplexeren Modelle werden zumeist nur in idealisierten Zusammenhingen verwendet
und wurden fir realistische 3D-Modelle des Kustenozeans beschrieben. Bei den meisten
Anwendungen fir Kistenozeanmodelle ist die korrekte Reproduktion der
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Vermischungseffizienz die wesentliche Voraussetzung fiir eine Vorhersagbarkeit des Zu-
stands des Kiistenozeans. Dies beinhaltete bei den im vorliegenden Beitrag vorgestellten
Modellanwendungen die Unterdriickung der Vermischung in der saisonalen Thermokline,
das Entrainment in dichte Bodenstromungen sowie die beckenweite Vermischung. Ande-
re Kistenozeanprozesse, die in einer kritischen Bezichung zur Vermischungseffizienz
stehen, sind beispielsweise die dstuarine Zirkulation, die Wechselwirkungen zwischen Se-
dimenten und Strémung bei hohen Sedimentkonzentrationen oder das Entrainment des
umgebenden Wassers in Flussfahnen. Die erforderliche numerische Aufldsung ldsst sich
hier insbesondere ber angepasste Vertikalkoordinaten erreichen, die eine hohe Aufls-
sung in Regionen mit starken Scherungs- oder Schichtungserscheinungen ermdglichen.
Diese Vorgehensweise ist natiirlich nur wirkungsvoll, wenn hinreichend korrekte Advek-
tionsschemata verwendet werden. Andere (nicht-adaptive) Moglichkeiten, eine hohe ver-
tikale Auflésung zu erreichen, bestehen beispielsweise in der Verwendung einer groflen
Zahl an vertikalen Schicht (was hiufig den Rechenaufwand zu grof3 werden ld3t) oder in
der Nutzung geopotentieller Koordination mit lateraler Auflésungsvariation (BACKHAUS
2008). Dies wurde jedoch bislang nicht mit einer Ankopplung an TurbulenzschlieBungs-
modelle getestet. Eine weitere Moglichkeit ist die Verwendung unstrukturierter adaptiver
Finiter Elemente in der Vertikalen (PIGGOTT et al. 2008), eine Methode, die in der Oze-
anmodellierung noch in den Kinderschuhen steckt.
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