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Es wird eine Analyse der GEOSAT-Altimeterdaten hinsichtlich des ozeanischen me-
soskaligen Wirbelfeldes durchgefiihrt, und es werden Altimeterdaten in ein regionales
wirbelauflésendes Zirkulationsmodell assimiliert, um zu einer dreidimensionalen Be-
schreibung des ozeanischen Bewegungsfeldes aus den Oberflachenbeobachtungen zu
gelangen.

Hierzu wird das zeitlich variable Signal der GEOSAT-Daten mittels der kollinearen Me-
thode Uber einen Zeitraum von 2] Jahren im gesamten Atlantischen Ozean zwischen
70°S und 65°N analysiert. Vergleichende Studien mit in-situ Ozeanbeobachtungen von
Oberflachendriftern, hydrographischen Messungen und Daten verankerter Strommes-
ser belegen, dalR das altimetrische Signal der mesoskaligen Oberflachenvariabilitat in
unterschiedlichen geographischen Bereichen des Nordatlantiks in allgemeiner Uberein-
stimmung zu herkémmlichen Ozeanbeobachtungen steht. In nahezu allen Fallen fihren
die Altimeterdaten auf Wirbelsignale, die hinsichtlich ihrer rAumlichen oder zeitlichen
Strukturen und ihrer Amplituden mit den vorliegenden Vergleichsmessungen Uberein-
stimmen. Dabei ist es wiederholt mdglich, mit Hilfe der Altimeterfelder einzelne Wirbel
Uber langere Zeitrdume zu verfolgen.

Eine statistische Analyse der Altimeterdaten dient der systematischen Untersuchung
von Wirbeleigenschaften und deren geographischen Variationen. Hierzu wird die
Oberflachenvariabilitat in unterschiedlichen Frequenzbandern untersucht. Wellenzahl-
und Frequenzspektren, sowie raumliche und zeitliche Wirbelcharakteristiken werden
in veschiedenen 10°x 10° Felder des gesamten Atlantiks untersucht. Im Vergleich zu
fruheren Ergebnissen kann ein wesentlich grof3erer Bereich des Atlantiks durch Wellen-
zahlspektren charakterisiert werden, die anndhernd einer k~5Relation folgen. Ausnah-
men hiervon beschridnken sich auf die subtropischen Regionen mit erhéhter Datenunsi-
cherheit. Aus den GEOSAT-Daten abgeleitete Wirbelcharakteristiken deuten auf eine
ausgepragte Abnahme der Wirbelskala vom Aquator zu hoheren Breiten hin, die in
einer linearen Beziehung zum Rossbydeformationsradius der ersten baroklinen Mode
steht.

Unter Verwendung der 'Nudging’-Methode werden anndhernd 2 Jahre GEOSAT-Daten
in ein regionales quasigeostrophischen Modell des 6stlichen Nordatlantiks assimiliert.
Das Modell erstreckt sich Uber ein 2000 x 2000 km Gebiet ndérdlich von 25°N und west-
lich von 8°W. Vergleiche der Modellergebnisse mit simultan zur Altimetrie gemessenen
unabhéngigen Ozeanbeobachtungen zeigen, dal} eine Kombination der Altimeterdaten
mit dynamischen Modellen zu einer kontinuierlichen Beschreibung der Ozeanzirkula-
tion fuhren kann, die auch in tieferen Modellschichten hinsichtlich ihrer raum-zeitlichen
Charakteristiken mit in-situ Beobachtungen vergleichbar ist.



Abstract

Based on the GEOSAT altimeter data the ocean mesoscale surface variability is analy-
zed and altimeter data are assimilated into a regional eddy resolving ocean circulation

model in order to infer the three-dimensional current field from observations of the
surface elevation.

The transient signal of the GEOSAT data is analyzed for a period of 2] years in the At-
lantic Ocean between T0°S and 65°N using the colline&r method. Comparison studies in
different geographical areas of the North Atlantic with in-situ ocean observations from
surface drifting buoys, hydrographic data and cuixentmeter measurements verify that
the altimetric signal is compatibel with conventional measurements and quantitatively
represent ocean surface signal.

Characteristics of the mesoscale variability are investigated between 60°S and 60°N.
The rms surface variability for various frequency bands is studied and wavenumber and
frequency spectra are analyzed in separate 10°x 10° areas covering both hemispheres
of the Atlantic. Results show a wavenumber dependence close to a k~5 relation over
almost the entire Atlantic except for areas in the tropics and subtropics which are
characterized by a decreased signal/noise ratio. Inferred characteristic eddy length
scales are linearly related to the deformation radius of the first baroclinic mode over
the whole study area except in the equatorial regime (10°S to 10°N).

By using the nudging method about 2 years of GEOSAT data are assimilated into a
regional quasi-geostrophic model of the eastern North Atlantic. The model covers a
2000 x 2000 km domain north of 25°N and west of 8°W with a spatial resolution of
10 km and 3 layers in the vertical. A comparison of the model results with independened
observations from hydrographic and currentmeter data illustrates that the combination
of the altimetric surface elevation with a dynamical circulation model can lead to a
description of the three-dimensional current field which is compatibel with the observed
characteristics of the ocean state not only close to the surface but also in deeper layers.
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1 Einleitung

Die hier vorgelegte Arbeit befaRt sich in der Hauptsache mit dem Studium des ozea-
nischen Wirbelfeldes anhand von Altimeterdaten des Satelliten GEOSAT und der
Maglichkeit, durch Kombination der altimetrischen Oberflachenbeobachtungen mit ei-
nem numerischen Zirkulationsmodell zu einer Beschreibung des dreidimensionalen Be-

wegungsfeldes zu gelangen.

1.1 Elemente mesoskaliger Variabilitat

Der Ozean stellt ein komplexes Kontinuum von Bewegungsvorgangen dar, das sich
Uber einen breiten raum-zeitlichen Skalenbereich erstreckt. Hierbei findet ein wech-
selseitiger Austausch von Energie zwischen den verschiedenen Spektralbereichen statt,
so dal fur die vollstandige Beschreibung der allgemeinen Zirkulation die Kenntnis der
Bewegungsvorgange auf allen Skalen erforderlich ist. Es ist heute durch intensive MeR3-
kampagnen belegt und allgemein akzeptiert, dal sich der Ozean in einem turbulenten
Zustand befindet und von einer wirbeldhnlichen Variabilitat dominiert wird, die ein
nahezu universales Phanomen der Zirkulation darstellt, sowohl in der N&he von in-
tensiven Randstromen wie dem Golfstrom und dem Kuroshio, als auch im zentralen
Ozeanbecken (z.B. MODE GROUP, 1978; SCHMITZ, 1976, 1978, BRYDEN, 1979;
BERNSTEIN and WHITE, 1974, 1977). Die Energie der Fluktuationen liegt im allg.
weit Uber derjenigen der groRskaligen und relativ stationdren beckenweiten Zirkulation
(WYRTKI et al., 1976), mit der das Wirbelfeld in enger Wechselwirkung steht. Die mit
der Variabilitat verknUpften Prozesse werden der Mesoskala zugeordnet. Sie schlieBen
Rossbywellen, Wirbel, isolierte Strukturen und transiente Mdander von Strombé&ndern
ein, deren Skalen zwischen 50 und 500 km Hegen, bei maximaler Variabilitdt nahe
100 km und Perioden von ca. 100 Tagen.

Die Bedeutung der Mesoskala liegt unter anderem in dem mit ihr verknupften turbu-
lenten Anteil des meridionalen Warme- und Impulstransportes, so dal} eine fundierte
Kenntnis Uber Wirbelcharakteristiken fiuir das Studium des globalen Warmehaushaltes

und klimatischer Schwankungen von erheblichem Interesse ist.

Als Quelle mesoskaliger Energie werden verschiedene Prozesse in Betracht gezogen,
die mit zeitlich variablen Antriebsfeldern, internen Instabilitdtsmechanismen und der
Wechselwirkung der Zirkulation mit variabler Bodentopographie verknupft sind. Pro-
zelRstudien anhand eines vereinfachten Ozeanmodells belegen, daf fluktuierende Wind-

felder als ein mdglicher Mechanismus zur Erzeugung von Wirbelenergie anzusehen ist



(FRANKIGNOUL und MULLER, 1979; MULLER und FRANKIGNOUL, 1981; TRE-
GUEER und HUA, 1987). Eine, dieser externen Anregung zumindest gleichwertige
Quelle an Wirbelenergie, ist durch interne (barokline und barotrope) Instabilitats-
mechanismen einer mittleren Grundstromung gegeben. Dieser Mechanismus gilt als
hauptsachliche Ursache von transienten Phadnomenen nahe von Strahlstrémen und
Frontalzonen (CHARNEY und FLIERL, 1981). Absch&atzungen von GILL et al. (1974)
belegen jedoch, dal? barokline Instabilitdt gleichwohl auch in Bereichen der zentralen
subtropischen Ozeanwirbel ein effektiver Quellmechanismus von mesoskaliger Variabi-
litdt sein kann.

Innerhalb der letzten Jahrzehnte wurden erhebliche Anstrengungen unternommen, um
die Dynamik der Mesoskala zu untersuchen. Eine zentrale Bedeutung kommt hier-
bei den hochaufgeldsten regionalen Vermessungen des Ozeans zu, die wadhrend Studien
von z.B. MODE ('Mid Ocean Dynamic Experiment’), POLYMODE und LDE ('Lo-
cal Dynamic Experiment’) im westlichen, bzw. TOURBILLON im &stlichen Nord-
atlantik durchgefuhrt wurden. Durch die enge Verknupfung dieser MelRkampagnen
mit prozeRorientierten numerischen Modellstudien wurde in zunehmendem MafRe eine
theoretische Beschreibung der Wirbeldynamik maglich. Ergebnisse der Beobachtun-
gen und der theoretischen Beschreibungen des Wirbelfeldes wurden in einer Reihe
von Arbeiten von ROBINSON (1983) zusammengefal3t. Alle darin genannten Feldex-
perimente waren besonders geeignet, die Frequenzcharakteristiken der Mesoskala aus
Zeitreihen verankerter Strommessungen zu studieren. Die Ergebnisse belegen den ho-
hen Grad an réaumlicher Inhomogenitat der Wirbelenergie - sowohl in horizontaler als
auch in vertikaler Richtung (WUNSCH, 1981). Anders als fur den Frequenzbereich
besteht jedoch eine konzeptionelle Schwierigkeit, durch herkdémmliche hydrographi-
sche Mellverfahren Uber weite Distanzen und lange Perioden zu synoptischen Beobach-
tungen zu gelangen, wie sie zum Studium von Wellenzahlcharakteristiken erforderlich
sind. Ergebnisse aus Experimenten wie MODE, POLYMODE oder TOURBILLON
kénnen daher nur als erste Abschatzung dienen. Sie reprasentieren zudem nur lokale
Verhaltnisse und kénnen daher keine allgemeine Gultigkeit aufweisen. Statt dessen
deuten sie auf eine ausgepragte raumliche Veranderlichkeit der Wirbelskala hin (RICH-
MAN et al., 1977). So stellten MERCIER und COLIN DeVERDIERE (1985) anhand
von MODE- und TOURBILLON-Daten einen Zusammenhang zwischen der Wirbels-
kala und dem internen Rossbydeformationsradius her. Diese Hypothese wurde von
KRAUSS et al. (1990b) durch die Auswertung der Bewegung von Oberflachendrif-
tern und von Satelliten-Infrarotszenen im &stlichen Nordatlantik bekraftigt. Danach

nehmen Wirbelskalen von den Subtropen zu héheren Breiten in direkter Proportiona-



litait zum Rossbyradius ab. Eine raumliche Inhomogenitat von Wellenzahlcharakteri-
stiken wurde ebenfalls von BERNSTEIN und WHITE (1974, 1977) auf der Basis von
BT ('Bathythermograph’) und XBT-Messungen ('Expendable Bathythermograph’) im
Nordpazifik belegt.

1.2 Maoglichkeiten der Satellitenaltimetrie

Anders als konventionelle MeRverfahren erlaubt die Satellitenfernerkundung eine
groBraumige und nahezu synoptische Erfassung von Ozeanoberflachenstrukturen.
Diese Mdoglichkeit der Ozeanbeobachtung findet heute zunehmend Beachtung und wird
in den verschiedenen Bereichen zur Ozeanforschung genutzt. Eine besondere Bedeu-
tung kommt dabei der SatelKtenaltimetrie zu. Diese Technik fiihrt Gber lange Distan-
zen auf quasisynoptische Beobachtungen der Meeresoberflachenauslenkung und erlaubt
prinzipiell aufgrund der annahernden geostrophischen und hydrostatischen Balance
der Oberflachenstromung eine direkte Erfassung des Oberflachenbewegungsfeldes. Fur
eine quantitative Beschreibung von Ozeanstrukturen ist ein hohes MalR an Genauigkeit
des Altimeter-Systems erforderlich. Zahlreiche Verdffentlichungen haben belegt, dal
mit der jingst beendeten GEOSAT-Altimetermission der U.S. Navy ein diesbezugli-
cher Grad an Prazision erreicht wurde, der eine quantitative Erfassung der Ozeano-
berflachenstrémungen grundséatzlich ermdglicht. Aufgrund der unzureichenden Kennt-
nis des Geoids auf Skalen ozeanischer Dynamik ist es momentan jedoch nicht mdglich,
die absolute Oberflachenbewegung, sondern nur deren zeitlich variablen Anteil, zu stu-
dieren, der Uberwiegend durch das mesoskalige Wirbelfeld dominiert wird. GEOSAT
erstellte Uber einen Zeitraum von nahezu 3 Jahren einen globalen Datensatz von Ozean-
beobachtungen, der aufgrund seiner Dauer und seiner raum-zeitlichen Auflésung eine

unerreichte Mdglichkeit zum Studium der mesoskaligen Variabilitat bietet.

Die grundsatzliche Maoglichkeit, die mesoskalige OzeanVariabilitat anhand von Al-
timeterdaten zu analysieren, wurde bereits mehrfach anhand von Daten der friitheren
GEOS-3 und SEASAT-Missionen belegt (z.B. CHENEY et al., 1983; DOUGLAS et
al., 1983; FU, 1983a; GORDON und BAKER, 1980; MENARD, 1983). Analysen
dieser Daten fuhrten z.B. auf globale Karten der Oberflachenvariabilitdt und der Wir-
belenergie, sowie auf Abschatzungen von mittleren Wellenzahlspektren fir Regionen
mit jeweils hoher und niedriger Wirbelaktivitat. Eine Zusammenfassung aller dies-
bezliglicher Ergebnisse wurde von FU (1983b) erstellt. Sie werden in Kapitel 5 im
Zusammenhang neuerer Erkentnisse diskutiert.

Erwahnung finden sollte ein Ansatz von KEFFER und HOLLOWAY (1988), der die



neuerlichen Mdglichkeiten der Fernerkundung beim Studium von der Ozeanzirkulation
demonstriert. Diese Autoren verwendeten Ergebnisse der von SEASAT gemessenen
Oberflachenvariabilitdt, um im Zusammenhang mit hydrographischen Daten zu einer
Abschétzung des turbulenten meridionalen Warme- und Salztransportes zu gelangen.
Die Ergebnisse weisen, bei aller Ungenauigkeit, dennoch realistische Strukturen auf und
geben Hoffnung, dall im Zusammenhang mit den folgenden préazisen Altimetermissionen
wie TOPEX/Poseidon eine mehr quantitative Abschatzung dieser Prozesse zu erwarten
ist.

1.3 Assimilation von Altimeterdaten

Eine konzeptionelle Einschrankung der Altimetrie liegt darin begrindet, dal} dieses
MeRsystem zwar hochaufjgeléste und kontinuierliche Beobachtungen der Ozeanzirku-
lation an der Meeresoberflache ermdglicht, jedoch keine Aussagen Uber das gesamte
dreidimensionale Stromungsfeld zulalit. Daher ist es ein allgemein erklartes Ziel, durch
die Assimilation von Altimeterdaten in dynamische Zirkulationsmodelle und in Ver-
bindung mit herkdmmlichen in-situ Messungen, zu einer zeitlichen Beschreibung des
gesamten Bewegungsfeldes zu gelangen. Hierbei wird insbesondere auch angestrebt,
durch die Kombination der Beobachtungen mit der Modelldynamik, zu einer Verbes-

serung der Zirkulationsmodelle und deren Vorhersagefahigkeit zu gelangen.

Das Problem der Datenassimilation hat im Kontext mit atmosphérischen Modellen
eine langere Vergangenheit. Fur die Ozeanographie ist die Datenassimilation dage-
gen relativ neu, nicht zuletzt auch deshalb, weil erst durch die jingste Entwicklung
auf dem Bereich der Fernerkundung zunehmend mehr Beobachtungen zur Verfliigung
stehen. Im Unterschied zur Meteorologie beschranken sich Ozeanbeobachtungen je-
doch dabei tUberwiegend auf den Oberflachenbereich. Hierbei kommt der Altimetrie
erneut eine besondere Bedeutung zu, da sie direkt auf dynamische Randbedingungen

der Ozeanzirkulation fiihrt.

Eine zentrale Frage ist jedoch, inwieweit es moglich ist, aus altimetrischen Oberflachen-
beobachtungen das gesamte dreidimensionale Bewegungsfeld zu beschreiben und wie
die Information fur tiefergelegene Schichten aus den Oberflachendaten zu extrahieren
ist. Beobachtungen deuten darauf hin, dal vertikale Ozeanstrukturen im allgemeinen
durch wenige Moden beschrieben werden kénnen (MULLER, 1987; FUKOMORI und
WUNSCH, 1990), so dal? die Bewegung in tieferen Schichten stark an die der Oberflache
gekoppelt ist. Daruberhinaus haben Modellstudien belegt, dal die Strémung der tie-

fen Schichten dominant durch ein vorgegebenes Oberflachenfeld bestimmt wird (z.B.



HOLLAND und MALANOTTE-RIZZOLI, 1989).

Verschiedene Methoden stehen zur Datenassimilierung von Ozeanbeobachtungen in nu-
merische Modelle zur Verfugung (ROBINSON et al., 1989; HURLBURT et al., 1990,
GHIL und MALANOTTE-RIZZOLI, 1991), die von der Technik der einfachen Datener-
setzung, Uber die haufig verwendete Methode der Newton-Randbedingung ('Nudging’)
bis hin zu komplexen Methoden reichen, welche eine optimale Datenanpassung ermogli-
chen und eine Aussage Uber die Gute der erhaltenen Lésung zulassen. Zu nennen sind
hierbei die adjungierte Methode, der Kalman-Filter, die oben erwdhnte Relaxations-
methode und eine wiederholte Modellreinitialisierung. Anwendungen vieler der hier
genannten Methoden sind in ANDERSON und WILLEBRAND (1989) gegeben und
neuere Ergebnisse werden in ANDERSON (1991) diskutiert. Obwohl vom Konzept
Uberlegen, so erweisen sich die adjungierte Methode und der Kalman-Filter in der Pra-
xis als komplex und hinsichtlich der Anforderung an Rechnerkapazitaten wenig prak-
tikabel. Beispiele fur die Assimilation von GEOSAT-Daten unter Verwendung beider
Methoden sind u. a. von MOORE (1991), SCHROTER et al. (1992) und FUKOMORI
et al. (1992) gegeben.

Als praktikabler erweisen sich dagegen simplere Assimilationsverfahren, wie z.B. die
Newton-Relaxationsmethode ('Nudging’), die haufig im Zusammenhang mit quasi-
geostrophischen Modellen und simulierten Altimeterdaten benutzt wurde. Diese und
ahnliche Verfahren haben bei vereinfachten Modellaufen gezeigt, daf} die Assimilation
von Altimeterdaten zu einer Bestimmung des gesamten Stomungsfeldes fuhren kann
(BARRY und MARSHALL, 1989; HURLBURT, 1986; HOLLAND und VERRON,
1989; HAINES, 1990; HURLBURT et al.,, 1990). Es konnte dagegen bisher nicht ge-
zeigt werden, dal die Assimilation realistischer Altimeterdaten zu Bewegungsfeldern

fahrt, welche die dreidimensionale Stromung des Ozeans tatséchlich beschreiben.

1.4 Ziele der Arbeit

Aus dem oben Gesagten lassen sich folgende Ziele der vorgelegten Arbeit formulieren:
Die GEOSAT-Altimeterbeobachtungen sollen fur eine Studie der mesoskaligen Varia-
bilitat im Atlantischen Ozean genutzt werden. Dabei soll eine statistische Analyse
der Altimeterbeobachtungen zu einer Erweiterung bisheriger Erkenntnisse Uber das
mesoskalige Wirbelfeld im Ozean fuhren. Dariber hinaus soll durch die Assimila-
tion von Altimeteroberflachenbeobachtungen in ein dynamisches Zirkulationzmodell
die Mdglichkeit studiert werden, zu einer realistischen Beschreibung des dreidimensio-

nalen Bewegungsfeldes des Ozeans zu gelangen. Hierzu sollen die Altimeteranomalien



in Kapitel 4 zunachst qualitativ und quantitativ mit unterschiedlichen in-situ Ozeanbe-
obachtungen verglichen und auf ihren Realitatsgrad hinsichtlich des mesoskaligen Wir-
belfeldes in Regionen unterschiedlicher Wirbelaktivitat und Datenqualitat Gberpruft
werden. Anschlielfend steht in Kapitel 5 eine statistische Analyse der Altimeterdaten
im Vordergrund, um dominante Wirbelskalen und Zeitskalen in Abh&angigkeit von der
geographischen Position zu studieren und um madgliche GesetzméaRigkeiten der dabei
beobachteten Variationen der Skalen aufzuzeigen, wie sie frither wiederholt beobachtet
wurden. Im Kapitel 6 schlieBBlich sollen die GEOSAT-Daten in ein regionales quasi-
geostrophisches Zirkulationsmodell assimiliert werden. Hier stehen mehrere Datenséatze
von zur Altimetrie simultanen Ozeanmessungen zur Verfligung, die eine Uberpriifung
der simulierten Wirbelfelder des Modells in allen Schichten hinsichtlich ihrer Représen-
tation des ozeanischen Bewegungsfeldes gestatten. Zuvor wird in Kapitel 2 auf Grund-
lagen der Satellitenaltimetrie eingegangen und Kapitel 3 beschreibt die zugrundelie-
genden Geosat-Daten und deren Aufbereitung. Das Ende der hier vorgelegten Arbeit

stellt eine abschlielende Zusammenfassung dar.

Es sei bemerkt, dall die in Kapitel 4 durchgefiihrten vergleichenden Studien im Zu-
sammenhang mit vielen Arbeiten zu sehen sind, die jungst anhand des GEOSAT-
Datensatzes durchgefiihrt wurden. Teilergebnisse der hier vorgestellten Studien wur-
den in WILLEBRAND et al. (1990), STAMMER et al. (1991), und STAMMER und
BONING (1992) veroffentlicht.



2 Grundlagen der Satellitenaltimetrie

In diesem Kapitel sollen die Grundlagen der Satellitenaltimetrie erlautert werden. Da-
bei werden die Wechselwirkung der elektromagnetischen Strahlung im Mikrowellenbe-
reich mit der Erdatmosphéare und dem Ozean (Kapitel 2.1), MeR3prinzipien der Satelli-
tenaltimetrie (Kapitel 2.2), technische Aspekte der Radaraltimetermessungen (Kapitel
2.3) und der Satelliten-Bahnbestimmung (Kapitel 2.4), sowie wichtige Fehlerquellen
(Kapitel 2.5) behandelt. Eine grundlegende Behandlung jedes einzelnen Teilaspektes
ist komplex und wirde den gegebenen Rahmen uberschreiten. Fur weiterfihrende Li-
teratur der Mikrowellenfernerkundungi. allg. und der Satellitenaltimetrie im speziellen
sei u. a. auf ROBINSON (1985), STEWART (1985), ELACHI (1987), und CHELTON

(1988) verwiesen.

2.1 Grundlagen der Mikrowellenfernerkundung

Das grundlegende Prinzip der elektromagnetischen Fernerkundung beruht darauf, aus
der Wechselwirkung der Strahlung mit einem zu beobachtenden Objekt (z.B. Emis-
sion, Streuung, Reflexion) Informationen Uber dessen physikalische Eigenschaften zu
erhalten, ohne direkten physikalischen Kontakt mit dem Objekt herzustellen. Da-
bei bedient man sich i. allg. statistischer Beziehungen zwischen den zu beobachten-
den MelRgroRen (z.B. Strahlungsintensitat, raumliche, bzw. spektrale Varianz) und
gesuchten physikalischen Parametern (wie Meeresoberflachentemperatur, -rauhigkeit
oder -auslenkung). Anwendungen der elektromagnetischen Fernerkundung sind in vie-
len naturwissenschaftlichen Disziplinen zu finden und erstrecken sich, wie in Abb. 2.1

dargestellt, Uber viele Dekaden des Spektrums der elektromagnetischen Strahlung.

Ozeanische Anwendungen beschranken sich bisher auf Frequenzen der sichtbaren (VIS)
und der nahen und thermischen infraroten Strahlung (IR), sowie zunehmend auf den
Mikrowellenbereich (MW). Die Anzahl der dabei verwendeten Spektralb&nder ist durch
den Anwendungsbereich, Uberwiegend jedoch durch die Transmission der terrestri-
schen Atmosphéare bestimmt. Die Erdatmosphéare erscheint Uber weite Frequenzberei-
che im VIS und IR durch Wechselwirkungen der Strahlung mit atmosphéarischen und
ionospharischen Komponenten (Absorption, Streuung, Reflexion) praktisch undurch-
sichtig. Davon ausgenommen sind wenige " Fensterbereiche”, in denen die Absorption
der Strahlung gering ist, obwohl die Attenuation verschiedener atmosphéarischer Kom-

ponenten eine Reduzierung der Transmission verursachen kann.

Die primaren atmospharischen Fensterbereiche, deren Transmission und mdgliche



]sz_m(m\/lC RAY 1021

GIVMA RY
109-1nm X RAY 1018
ULTRA VOLET
YmMIISBLE-  |ySBIE & NR R ROOVERRS 05
© — THERVL IR RADIQVETERS i
13. 100
lur me A
§¢\\ E LP ALnlvEm
BAND 1GHZ+109
" THAVERY,
RADIO WAE
RADIO & TV TRENSVISSON
e IMHz+106

Abbildung 2.1: De&nition einiger Wallenz&hl/ Frequenzbander des elektroma-
gnetischen Spektrums und typische Anwendungsbereichein der Fernerkundung
des Ozeans (nach ROBINSON, 1985).

Storeinflisse unterschiedlicher atmosphérischer Komponenten, sind in Tabelle 2.1 zu-
sammengefafit. Neben Ozonen, Aerosolen und Wasserdampf, ist die Wolkenbedeckung
die kritischste Storguelle im VIS und IR, die eine kontinuierliche Ozeanbeobachtung
in diesen Frequenzbereichen Uber weite Bereiche des Weltozeans, besondere in mittle-
ren und hoheren Breiten, verhindert. Anders im Mikrowellenbereich: fur diese relativ
langen Wellen existiert nur sehr schwache Absortion und nahezu keine Streuung durch
Ozone, Aerosole bzw. kleine Wasserpartikel in Wolken, so dafi die Atmosphére fur Mi-
krowellen eine hohe Transmission (0.9-0.99) aufweist. Ausnahmen bilden zwei Absorp-
tionslinien des Wasserdampfes bei 183 GHz und 22.2 GHz und je eine Absorptionslinie
und Absorptionsbande des Sauerstoffs bei 118 GHz und 60 GHz. Mikrowellensensoren
sind somit in der Lage, unabhéngig von der Tages- und Jahreszeit und vom Wetter-
geschehen bzw. dem Bewolkungsgrad, den Ozean kontinuierlich zu beobachten. Eine
Einschrankung dieser wichtigen Tatsache stellt Flussigwasser in Form von Niederschlag
dar, der die Mikrowellenstrahlung absorbiert und streut, so dafi die Atmosphéare bei
starkem Niederschlag auch fur Mikrowellen undurchsichtig erscheint (siehe Kap. 2.2).

Die spektrale Energieverteilung der solaren und terrestrischen Strahlung, welche die
wesentliche Strahlungsquelle im VIS und IR darstellen, wird durch das Planck’sche



Spektralbereich Bezeichnung Transmission Stérkomponente

0.4 - 0.7 um, sichtbares Licht 0.6 - 0.8 Ozone, Aerosole, Wolken

2.0 - 25 fim nahes IR 0.9 Wasserdampf, Aerosole, Wolken
3.5-4.0 /xm mittleres IR 0.6 - 0.9 Wasserdampf, Wolken

8.0 - 9.0 [im mittleres IR 0.5-0.9 Wasserdampf, Ozone, Wolken
10.0 - 13 fim mittleres IR 0.2-09 Wasserdampf, Wolken

25 - 40 GHz Mikrowelle 0.8-0.9 Wasserdampf, Regen

0.1 - 20 GHz Mikrowelle 0.9 - 0.99 Wasserdampf, Regen

Tabelle 2.1: Priméare atmospharische Fensterbereiche (nach STEWART, 1985)

Strahlungsgesetz beschrieben. Fur Mikrowellen gilt in guter Naherung die Rayleigh-
Jeans Approximation

S(v) =~ zu ot (2.1)

Hierbei stellen kR die Boltzmannkonstante, ¢ die Lichtgeschwindigkeit, u die Frequenz
der Strahlung und T die Temperatur (in K) dar. Danach ist die am Satelliten empfan-
gene Strahlung direkt proportional zu der thermischen Temperatur des beobachteten

Objektes, weshalb die gemessene Strahlung als Helligkeitstemperatur bezeichnet wird.

Die passive MW-Fernerkundung nutzt die schwache thermische MW-Strahlung des
Ozeans und der Atmosphéare u. a. zur Beobachtung der SST ('Sea Surface Tempera-
ture’) von Bodenwinden, des atmospharischen Wasserdampfgehaltes und von Nieder-
schlag. Wichtig hierbei ist, dal die Emission der Meeresoberflache auch vom Blick-
winkel, von der Oberflachenrauhigkeit (Bodenwind), der Schaumbedeckung und dem
Salzgehalt abhangt. Eine quantitative Erfassung aller Komponenten ist maéglich durch
die im Vergleich zu Meereis, atmosphéarischem Wasserdampf und Niederschlag relativ

niedrige Emission (e = 0.35 —0.6) der Meeresoberflache.

Neben der passiven MW Fernerkundung werden neuerdings zunehmend aktive Ra-
dars ('Radio Detection And Ranging') genutzt. Diese Instrumente besitzen eine eigene
Strahlungsquelle, mit welcher Objekte ausreichend stark ,beleuchtet” werden, so dafi
natdrliche Emissionen der Erde und der Atmosphare, bzw. Reflexionen der atmoshéri-
schen, solaren und kosmischen Strahlung vernachléssigt werden kénnen. Gebrauchli-
che, vom Satelliten getragene, aktive MW Radars sind Altimeter,Scatterometer und
SAR (’Synthetic Apertur Radar’).

Die Mel3groRe aller aktiven Radars ist das Verhéltnis der empfangenen zur ausgesende-
ten Strahlungsenergie, das durch die Radargleichung (siehe STEWART (1985), Seite



181) fur einen Punktreflektor gegeben ist als
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Pr und Pt bedeuten hier die empfangene (received) und gesendete (transmitted) Radar-
Energie, G die Antennenempfindlichkeit (gain), R die Entfernung zwischen Radar und
Reflektor, A die Radarwellenlange und <& den Radarrickstreuquerschnitt. FUr einen
Punktstreuer ist a Uber das Verhaltnis des rickgestreuten zum einfallenden Strah-
lungsflul? bestimmt. Im Ozean sind die streuenden Objekte jedoch Uber ein vom Sa-
telliten beleuchtetes Gebiet A verteilt. Dann wird < Uber den Streuquerschnitt pro
Einheitsflache <0 beschrieben :

(€—f OdA . (2-3)

Der Radarrickstreuquerschnitt 40 hdngt von der Frequenz, dem Sichtwinkel und der
Oberflachenrauhigkeit durch Wind und Wellen ab. Es ist diese Abhangigkeit von
duBeren Gegebenheiten, die den Einsatz von MW-Sensoren zur Fernerkundung von
Oberflachenbeschaffenheiten ermoéglichen. Ausgenommen hiervon ist die Altimetrie,
die als System zur Abstandsmessung nur indirekt von oo abhéngt. Wichtig fur alle
Bereiche ist, daf’3 die Meeresoberflache fur die MW ein Dielektrikum darstellt und fur
Frequenzen von Fernerkundungsradars praktisch undurchsichtig ist, so dal’ die einfal-
lende Strahlung vollstandig reflektiert wird.

Die Art der Radarrickstreuung von der Meeresoberflache hangt fundamental von dem
Einfallswinkel der Strahlung ab. Wahrend bei schragem Einfall (SAR, Scatterome-
ter) die resonante Bragg-Streuung dominiert, kann bei den fur die Satellitenaltime-
trie relevanten kleinen Einfallswinkeln (0 ~ 0-2°) die Ruckstreuung durch rin Fa-
cettenmodell beschrieben werden, das die (rauhe) Oberflache durch eine Summe von
Facetten (stickweise glatten Oberflachenelementen) approximiert; dabei gilt fur jede
Facette die Fresnelreflexion. Fur die bei Radaraltimetern gebrauchlichen Frequenzen
(5-15 GHz) betragt die Reflektivitat der Meeresoberflache bei senkrechtem Blickwin-
kel 0.6—0.7 (MAUL, 1985), so dal? bei glatter See ein grolRer Teil der eingestrahlten
Energie zuriick zum Satelliten reflektiert wird. Mit zunehmender Oberflachenrauhig-
keit nimmt die Neigung der Facetten ebenfalls zu und die zum Satelliten riickgestreute
Energie entsprechend ab. Fur Strahlung mit Radarwellenlangen wird die Oberflachen-
rauhigkeit durch Kapillarwellen dominiert. Aufgrund einer Korrelation zwischen der
Oberflachenrauhigkeit mit der Windgeschwindigkeit ist der Radarrickstreukoeffizient
°o bei einem Nadir-Blickwinkel umgekehrt proportional zum Betrag der Oberflachen-
windgeschwindigkeit, jedoch unabhéngig von dessen Richtung.



2.2 Sateilitenaltimetrie

Zur Bestimmung der Auslenkung der Meeresoberflache relativ zu einem festen Be-
zugssystem werden bei der Sateilitenaltimetrie zwei Teilkomponenten benétigt: (a)
das Radaraltimeter (Kap. 2.3) und (b) die prazise Bahnbestimmung des Satelliten
(Kap. 3.4). Das Radaraltimeter mi3t den Abstand hs des Satelliten zur Meereso-
berflache Uber die Laufzeit eines elektromagnetischen Pulses vom Satelliten zur Erdo-
berflache und zuriick. Davon unabhdngige Informationen Uber die signifikante Wel-
lenhéhe Hi (SW H="Significant Wave Height’) und der Oberflachenrauhigkeit durch
Bodenwinde kénnen aus der Form und der Energie des reflektierten Pulses abgeleitet
werden. Die prézise Orbitbestimmung fuhrt auf den Abstand H des Satelliten von
einer Bezugsflache, Ublicherweise einem geophysikalischen Referenzellipsoiden. Die ei-
gentliche altimetrische Mel3gréfie, ndmlich die Hohe h der Meeresoberflache relativ zum
Referenzellipsoiden, ist Uber die Differenz beider Messungen als h = H —h,, gegeben
(siehe Abb. 2.2). Die Hohe h setzt sich aus der Summe der Hohe hg des Geoids re-
lativ zu dem Bezugssystem und der Abweichung £ der Meeresoberflache vom Geoid
zusammen

h=h, +( . (2.4)

Als Geoid wird bekanntlich die Aquipotentialflache des Gravitationsfeldes im mittle-
ren Meeresniveau bezeichnet. Das Geoid kann anndhernd durch ein Rotationsellipsoid
dargestellt werden, dessen Parameter durch die mittlere Masse der Erde und die Erdro-
tation gegeben sind. Abweichungen des marinen Geoids vom Referenzellipsoid (Geoid-
undulationen) variieren zwischen -104m und +64m (siehe Abb. 3.4). Die Oberflache
eines ruhenden Ozeans wirde mit dem Geoid zusammenfallen. Abweichungen der Mee-
resoberflache vom Geoid, die bis zu £Im betragen, werden durch Bewegungsvorgange
im Ozean verursacht. In erster Ndherung kartieren Altimeter demnach das marine
Geoid, welches eine Funktion der Ozeanbathymetrie, der Lithosphdre und der Struk-
tur des Erdmantels ist. Dynamische Ozeanprozesse, die eine Oberflachenauslenkung
relativ zum Geoid verursachen, sowie deren Oberflachensignal und typische Raum-
und Zeitskalen, sind in Tabelle 2.2 zusammengefal’it. Maximale Auslenkungen von bis
zu Im werden durch westliche Randstrome und deren Ausldufer verursacht. Typi-
sche Oberflachensignale der Zirkulation im offenen Ozean haben die GrdéRenordnung
von 10-50 cm. Die im Vergleich zum Geoid geringen Amplituden der Ozeansignale
verdeutlichen die hohe Genauigkeitsanforderung, die an ozeanographische Altimeter-

missionen gestellt werden muR.

Im Rahmen der satellitengestitzten Ozean-Fernerkundung kommt der Altimetrie



Abbildung 2.2: Schematische Darstellung der Altimetermessungen: die altime-
trische Abstandsmessung des Satelliten von der Meeresoberf3ache ist ha H und
hg sind die Bahnhohe des Satelliten und die Auslenkung des Geoids, relativ zu
einem geophysikalischen Bezugssystem

eine besondere Bedeutung bei der Erfassung von Ozeanstromungen zu (MUNK und
WUNSCH, 1982), durch welche dynamisch relevante Prozesse direkt beobachtet werden
konnen. Dies ist moglich, da sich die Ozeanstrémung in guter Naherung im geostro-
phischen und hydrostatischen Gleichgewicht befindet. Danach sind die horizontalen
Geschwindigkeitskomponenten (u,v) mit dem Druck p verknupft Gber

1dp
-fv =
paix (2.5a)
1dp
fu = 2.5b
pdy (2.5b)
dp

Hierbei ist ein lokales, rechtshandiges Koordinatensystem mit x, y und z positiv nach
Osten, Norden und aufwarts zugrundegelegt. / = 2fl sin(yj) ist der Coriolisparameter,
fl = 7.27210 5 rad/s die Erdrotation, $ die geographische Breite, g die Erdbeschleu-
nigung und p die Dichte von Seewasser. Die Kombination von Gl.(2.5a) und (2.5b)

mit (2.5¢) fahrt auf die thermische Windgleichung (hier nur fir die v-Komponente

geschrieben)
,d. A dp
| <-6>



Phanomen Oberflachensignal Strom Raumskala Zeitskala

(m) (m/s) (km)
allg. Zirkulation 0.5 0.01 3000 Jahr-Dekade
aquat. Zirkulation 0.3 0.01 5000 Monat-Jahr
westl. Randstrom 15 1.0 100 Tage-Jahr
Ringe und Wirbel 0.3 0.1 100 Woche-Jahr
Ozeangezeiten 1.0 0.1 1000 | Tag-1Jahr
Schelfgezeiten 5.0 1.0 100 Stunde-Jahr
Sturmfluten 1.0 1.0 100 Stunde-Tag

Tabelle 2.2: Raum- und Zeitskalen typischer dynamischer OberBachenauslen-
kungen (nach ROBINSON, 1985)

welche vertikal integriert schliellich die geostrophische Geschwindigkeit

=7 f[Bliz+V (27)
aufgrund der internen Massenverteilung im Ozean relativ zur Referenzgeschwindig-
keit vr in einem Bezugsniveau zTergibt. Die klassische Ozeanographie war lange Zeit
auf traditionelle hydrographische Daten angewiesen, mit deren Hilfe der erste Term in
Gl.(2.7) bestimmt werden kann, nicht aber die Referenzgeschwindigkeit. Ein Ansatz zur
Umgehung dieses Dilemmas war fur lange Zeit die Hypothese eines 'level of no motion’.
Neuere Anséatze zur Abschatzung von vTbasieren auf der Methode der inversen Model-
lierung und nutzen die Erhaltung konservativer Grélien wie Masse, potentielle Vorticity
oder sog. ,Tracer” des Seewassers (z.B. STOMMEL und SCHOTT, 1977; WUNSCH,
1978; OLBERS et al., 1985). Die Bedeutung der Altimetrie wird dadurch verdeutlicht,
dall die vom Altimeter gemessene Oberflachenneigung (d£/dx,d£/dy) uber die hydro-
statische Balance direkt mit der geostrophischen Oberflachengeschwindigkeit (uav3)
verknupft ist (siehe Abb. 2.3)

— ]
w=F | (2'8)
Dadurch ist es grundsétzlich bei (a) praziser Altimetrie und (b) bei bekanntem marinen
Geoid madglich, in Verbindung mit dem Dichtefeld des Ozeans die dreidimensionale

Struktur der absoluten geostrophischen Geschwindigkeit zu bestimmen.

Streng betrachtet ist die geostrophische Balance der Oberflachenstrémung jedoch
nicht exakt erfallt. WUNSCH und GAPOSCHKIN (1980) diskutieren Abschatzun-
gen von ageostrophischen Geschwindigkeitskomponenten, die in Grenzschichten nahe
der Meeresoberflache und entlang seitlicher Ozeanberandungen an Bedeutung gewin-

nen kénnen. Die Bedeutung nichtlinearer Terme kann Uber die (dimensionslose) Rossby



Abbildung 2.3: Die Neigung der Meeresoberflache relativ zum Geoid (d£/dx)
ist Uber die geostrophische und hydrostatische Balance direkt mit der geostro-
phischen Oberfzachengeschwindigkeit verknipft

Zahl Ro = U/ fL abgeschatzt werden, wobei U und L die fur das Bewegungsfeld charak-
teristischen Geschwindigkeits- und Langenskalen sind. Uber weite Bereiche des Welt-
ozeans istAo sehr klein (< 10~2), kann aber in Randstromen um ein bis zwei GroRenord-
nungen anwachsen. Demnach ist Geostrophie aufRerhalb von nichtlinearen Randzonen
in guter Naherung erfullt. Nahe der Meeresoberflache konnen Prozesse auftreten, die
durch die Impuls-, Warme- und Massenbilanz an der Meeresoberflache bedingt sind
(z.B. Ekmandrift, Stokestrift, Konvektion). Diese Prozesse sind jedoch i. allg. auf
die Ekmanschicht (E = (i///)* — 100m) begrenzt und die mit ihnen verknilpften
Druckgradienten sind um die GréRenordnung E/D (D = Ozeantiefe) kleiner als die
geostrophisch bedingte Neigung der Oberflache. Ein Altimeter mif3t demnach in guter
Naherung nicht die gesamte Oberflachenstromung, sondern nur deren geostrophische
Komponente. SchlieRlich gibt es nahe des Aquators eine Zone, in der die Corioliskraft
verschwindet, so dal3 eine einfache geostrophische Balance hier nicht erfullt sein kann;
diese Zone ist jedoch auf eine 1°-2° breite Region am Aquator begrenzt.

Anwendungen der Altimetrie zur Bestimmung der Ozeanstrémung sind bisher durch
(a) die ungenugende Kenntnis des marinen Geoids auf den fur die Ozeandynamik re-
levanten Skalen und (b) den grolRen radialen Bahnfehler der Satelliten eingeschrankt.
Letzterer Fehler liegt jedoch Uberwiegend auf Wellenlangen eines Bahnumlaufes (ca.
40.000 km) und kann deshalb prinzipiell aufgrund der gegebenen Skalentrennung zu
ozeanischen Phanomenen durch ein geeignet gewahltes Polynom eliminiert werden.
Durch die unzureichende Kenntnis des mannen Geoids sind Analysen von Altimeter-
daten uUberwiegend auf zeitlich variable Signale beschrankt. Zunehmend befassen sich
Studien aber auch mit der Analyse der mittleren (stationaren) Zirkulation (z.B. TAI
und WUNSCH, 1983; TAI, 1988; NEREM et al., 1990).



Die Analyse der Oberflachenvariabilitdt aus den Altimeterdaten beruht auf verschiede-
nen Anséatzen. Alle Methoden basieren auf der begrindeten Annahme, dall das Geoid
zeitlich konstant ist und zwischen wiederholten Beobachtungen eliminiert werden kann.

Folgende Methoden werden dabei verwendet:

1. Variation relativ zu einer mittleren Flache: hierbei wird die Differenz der Einzelbe-
obachtungen relativ zu einer a-priori bekannten mittleren Flache untersucht. Ein Bei-
spiel hierfur ist von CHENEY und MARSH (1981) gegeben, welche SEASAT-Daten
im Bezug auf einen lokalen gravimetrischen Geoiden im westlichen Nordatlantik unter-
suchten. Verwendung finden neuerdings auch mittlere Meeresoberflachen (z.B. MARSH
et al., 1986), bzw. synthetische Geoide (GLEN et al., 1991).

2. Kreuzpunktanalyse: diese Methode nutzt aus, dad Differenzen der gemessenen Mee-
resoberflachenauslenkung an Bahnkreuzungspunkten nahezu vollstdndig durch den
Bahnfehler und dynamische Bewegungsvorgdnge des Ozeans erzeugt werden. Der
grof3skalige Orbitfehler wird durch eine globale Minimierung der Kreuzpunktdifferen-
zen Uber eine 'Least Squares’ (LS) -Polynomanpassung innerhalb einer Periode von
einigen Tagen eliminiert. Der Vorteil dieser Methode liegt u. a. in der Tatsache, dal}
sie, unabhéngig von der jeweiligen Orbitkonfiguration, Zeitreihen ozeanischer Varia-
bilitat aus Daten verschiedener Satellitenmissionen erzeugen kann. Ein Nachteil liegt
jedoch in den zum Teil groRen Abstanden der Kreuzpunkte, so dal das Studium von
z.B. Wellenzahlcharakteristiken des mesoskaligen Wirbelfeldes erschwert wird. Anwen-
dungsbeispiele lassen sich bei CHENEY et al. (1989) fur den tropischen Pazifik und
bei FU und CHELTON (1985) fur den Antarktischen Zirkumpolarstrom (ACC) finden.

3. Kollineare Methode: die kollineare Methode betrachtet Variationen der Meereso-
berflache entlang von exakt wiederholten Bahnen. Diese Methode findet z. Zt. am
haufigsten Verwendung und liegt der in dieser Arbeit durchgefuhrten Analyse von
GEOSAT-Daten zugrunde. Bei der kollinearen Analyse wird das Geoidsignal zu-
sammen mit dem Signal der mittleren Zirkulation tGber das Ensemblemittel von ex-
akt wiederholenden Bahnen von den Messungen jeder individuellen Bahnwiederho-
lung eliminiert. Die verbleibende Anomalie der Meeresoberflachenauslenkung setzt
sich hauptsachlich aus den dynamischen Variationen der Ozeanoberflache und dem
Orbitfehler zusammen. Wie oben beschrieben, 14t sich letzterer durch ein geeig-
net gewéahltes Polynom eliminieren. (Eine ndhere Diskussion dieser Methode ist auf
Kap. 3.2 zuriuckgestellt.) Anwendungen der kollinearen Methode sind vielfach an Da-
ten von SEASAT und GEOSAT durchgefuhrt worden. Beispielhaft soll hier auf eine

der grundlegenden Arbeiten von CHENEY et al. (1983) verwiesen werden.



2.3 Das Radaraltimeter

Vereinfacht dargestellt sendet ein Radaraltimeter scharfe ein Pulse von einigen ns Dauer
senkrecht zur Meeresoberflache. Der Abstand h = c- § des Satelliten von der Meereso-
berflache wird Uber die Laufzeit t des reflektierten Pulses vom Satelliten zur Meereso-
berflache und zuritck gemessen. In der Realitéat ist die Radartechnik wegen der hohen
Genauigkeitsanforderung an altimetrische Messungen sehr komplex und beinhaltet eine

Reihe von Korrekturen fur

(a) Instrumenteneffekte,
(b) Anderung des atmosphéarischen Brechungsindex und

(c) geophysikalische Effekte an der Meeresoberflache, die andere als ozeanische Ur-
sachen haben.

Die Diskussion von (b) und (c) ist auf Kapitel 2.5 zuruckgestellt.

Die tats&chlich von Altimetern verwendeten Techniken unterscheiden sich entscheidend
von der pulslimitierten Altimetrie. Bei der sogenannten ,,Puls Kompressions Technik*
hat ein Altimeterpuls eine relativ lange Dauer von einigen fis, wobei das reflektierte
Signal durch Filtertechniken entsprechend einem kurzen Puls analysiert wird. Fur eine
weiterfuhrende Diskussion der technischen Aspekte sei auf CHELTON (1988) verwie-
sen. Die Bestimmung der Laufzeit mit ausreichend hoher Genauigkeit (~ 30 ps) ware
mit einer unrealistisch grof3en Bandbreite (ca. 30 GHz) des Pulses verbunden. In
Realitat wird statt dessen eine relativ enge Bandbreite verwendet (0.3 GHz). Zur Be-
stimmung der Laufzeit wird der reflektierte Puls durch eine Kurve, der sogenannten ’'re-

tum waveforn?’, angep&f3t und die erforderliche Genauigkeit wird durch anschlieRende
Mittlung mehrerer Pulse erzielt (ca. 150 /*«).

Der Durchmesser des vom Altimeter beleuchteten FuR3punktes wird durch den Anten-
nendffnungswinkel 6 des Radars bestimmt; er sollte ausreichend groR3 sein, nm Effekte
von Oberflachenwellen zu eliminieren. Aussagen Uber einen mittleren Meeresspiegel
sind jedoch nur Uber kleinere Distanzen als der Rossby-Radius der Deformation (30-
50km) sinnvoll. Zur Erlangung dieser Anforderung unterscheidet man zwei Anordun-
gen: (a) die strahlbegrenzte (beam limited) und (b) die pulslimitierte Technik. Die
erstere Technik stellt hohe Anforderungen an Antennen und deren Richtungsgenauig-
keit. FUr ozeanische Anwendungen gebrauchlicher ist deshalb das Prinzip der pulsli-
mitierten Technik, die einen weiten Antennendffnungswinkel (1- 2°) zulalt, aber kurze
Pulse verwendet. Ihr Prinzip ist in Abb. 2.4 schematisch dargestellt.



Abbildung 2.4: Propagation eines kurzen elektromagnetischen Pulses bei wei-
tem AntennenOffnungswinkel vom Satellit zur MeeresoberRache (obere Zeile).
Der beleuchtete AntennenfuBpunkt an der MeeresoberR&che ist im mittleren
Bildteil und dessen Flache im unteren Bildteil als Funktion der Zeit abgebildet
(aus CHELTON, 1988).

Aus der Radargleichung (GI. 2.2) folgt, dal3 die vom Satelliten empfangene reflektierte
Energie proportional zu der vom Radar beleuchteten Meeresoberflache ist. Ein sich
kugelférmig ausbreitender Puls der Lange rp erreicht zum Zeitpunkt tQ eine glatte
Oberflache zuerst mit seiner fihrenden Flanke. Die von dem Puls zunachst punktférmig
beleuchtete Flache wachst anschlieBend kreisférmig an, bis die hintere Flanke des Pulses
die Oberflache zum Zeitpunkt t0+ r erreicht. Hierbei stellt r die in GI1.(2.9) gegebene
modifizierte Pulslange dar. Wahrend der Zeitspanne r ist ein lineares Anwachsen der
reflektierten Energie am Satelliten zu verzeichnen, die anschlieBend anndhernd konstant
bleibt, sobald der sich ausdehnende beleuchtete Kreis zu einem Ring konstanter Flache
geworden ist. Die Laufzeit i, des Pulses zur mittleren Meeresoberflache wird tber die
Halbwertenergie (siehe Abb. 2.4) bestimmt. Dieses Verfahren ist relativ unempfindlich
gegen Abweichungen des Antennenrichtungswinkels 7 von Nadir, solange 7 den halben
AntennenOffnungswinkel 672 nicht tberschreitet. Der effektive Radius r = 2v her des

AntennenfuBpunktes, der zu der am Satelliten empfangenen Energie beitragt, ist Uber



WAVEFORM SAMPLE NUMBER

Abbildung 2.5: Beispiel einer SEASAT-Wellenfonn fur signifikante Wel-
lenhdhen von 2.75m, 5.21m und 9.29m (aas CHELTON, 1988).

die modifizierte Pulslange r bestimmt (WALSH, 1977; ELACHI, 1987):

h ist wie bisher die Hohe des Satelliten Uber der Meeresoberflache und c die Lichtge-
schwindigkeit. Als signifikante Wellenhéhe ffi wird die mittlere Amplitude der beob-
achteten i hochsten Wellen verstanden. Dieser Begriff wurde mehr quantitativ definiert
als (BARBER und TUCKER, 1962)

Hi =*(?*)* (2-10)
wobei C Wer fur die Oberflichenauslenkung durch Wellen steht. Oberflachenwellen
bewirken, dal3 der einfallende Puls verzogert reflektiert wird, indem zuerst Wellenberge
und spater Wellentéler reflektieren. Diese Verzogerung wird vom Altimeter Uber die
Neigung der ansteigenden Flanke der empfangenen Energie bestimmt und erlaubt die
Beobachtung von Ei durch Altimeter. Der EinfluR von Wellen auf die reflektierte
Energie ist in Abb. 2.5 schematisch dargestellt. Eine Liste des maYimalpn Ful3punkt-

radius d als Funktion von H 1 fur GEOSAT-Parameter von 800km Satellitenhéhe und
3.1 ns Pulslange ist in Tabelle 2.3 gegeben.

In der Praxis wird nicht, wie in Kapitel 2.1 beschrieben, der normalisierte R&-
damickstreukoeflizient aQbestimmt. Vielmehr wird die reflektierte Strahlungsener-



HL{m) FuBpunktradius (km)

0 1.7
1 31
3 4.7
5 5.9
10 8.2
15 9.9
20 11.4

Tabelle 2.3: Effektiver FuBpunktdurchmesser einer Altimeterantenne als Funk-
tion der signifikanten Wellenhdéhe H 1 bei einer Satellitenhéhe von 800km und

einer Pulalange von 3.1 ns (nach CHELTON et al., 1988)

gie im Radarinstrument Uber eine automatische Verstarkerkontrolle (AGC = ’auto-
matic gain control’) intern an ein Standardniveau angepaft. <0 wird anschliel3end
aus den AGC-Daten bestimmt und kann zur Ableitung von Oberflachenwinden ge-
nutzt werden. Eine empirische Beziehung zwischen <6 und der Windgeschwindig-
keit (in 19.5m Ho6he) wird z.B. von CHELTON und McCABE (1985) angegeben als
<0{db) = 10 m[1.5 - 0.4710g10tf195].

Alle internen Instrumenten-Algorithmen verursachen Fehler in der Héhenbestimmung,
die u. a. mit der Wellenformanpassung, der AGC, der Antennenempfindlichkeit und
der Antennenrichtungsabweichung von Nadir verbunden sind. CHELTON (1988) und
CHELTON et al. (1988) geben eine eingehende Diskussion dieser 'tracker’-Fehler, die

durch Instrumentenkalibrierung bertcksichtigt werden miussen.

2.4 Orbitbestimmung

Neben dem Radarinstrument ist die Bestimmung der genauen Satellitenumlaufbahn
(Orbit) die zweite wichtige Komponente der Satellitenaltimetrie. Da der Orbit das Be-
zugssystem ist, von dem aus das Radaraltimeter seinen Abstand zur Meeresoberflache
milt, erzeugen Bahnfehler (radial und in Bahnrichtung) Ungenauigkeiten in der Satel-

litenhéhe H und damit Fehler in der Bestimmung der Meeresoberflachenauslenkung.

Obwohl prinzipiell nicht erforderlich, ist fur die ozeanographische Anwendung der Satel-
litenaltimetrie ein sogenannter ,Repeat-Orbit* wichtig, der nach einer gegebenen An-
zahl von Umlé&aufen seine Bahn exakt wiederholt. Dabei héngt die Wahl einer geeigneten
Wiederholungsperiode (Repeatperiode) stark von der wissenschaftlichen Fragestellung



ab. Generell fuhrt die Wahl der Repeatperiode auf das miteinander unvereinbare Pro-
blem von hoher réumlicher bei gleichzeitig hoher zeitlicher Datenerfassung.

Bei gegebener Satellitenhohe entscheidet die Inklination Uber die geographische Ab-
deckung in hohen Breiten und Uber den Schnittwinkel von auf- und absteigenden
Bahnzweigen. Idealerweise sollte dieser Winkel (in mittleren Breiten) nahe 90 sein,
um die Oberflachenneigung an Kreuzungspunkten auf- und absteigender Bahnen in
2wei orthogonale Richtungen bestimmen zu kdnnen. Vorsicht ist bei der Festlegung
der Bahnparameter auch deshalb geboten, da fir die Untersuchung von Gezeiten nur
bestimmte Abtastraten sinnvoll sind (Aliasing).

Fur altimetrische Satellitenbahnen, ist z. Zt. eine Genauigkeit von einigen Dezime-
tern moglich. Diese Genauigkeit wird dadurch erreicht, dall an verschiedenen Orten
die Position des Satelliten bestimmt wird und zwischen den Stationen die Satelliten-
bahn (Ephemeride) mit Hilfe eines dynamischen Orbitmodells rekonstruiert wird. Die
Kréfte, die auf den Satelliten wirken, siad jedoch nicht mit ausreichender Genauigkeit
bekannt, so dal? die Messungen der Satellitenpositionen durch die ,, Tracking-Stationen*
in die Bahnberechnung als Zwangsbedingungen eingehen mussen. Zwei Klassen von
Fehlem beeinflulRen die Genauigkeit der Ephemeriden:

- Fehler in der Positionsmessung des Satelliten und

- Fehler in der Abschatzung der Krafte, die auf den Satelliten wirken.

Das am haufigsten benutzte Trackingsystem basiert auf Mikrowellendopplertracking.
Gemessen werden der Satellitenabstand und die radiale Geschwindigkeitskomponente.
Atmospharische EinfiliRe auf die Bahnbestimmung werden durch Messungen mit zwei
Frequenzen korrigiert. Die so arbeitenden Systeme sind z. Zt. TRANET (TRAnN-
sit NETwork) und DORIS (Determination of Orbit Radiopositioning Integrated from
Satellite). Neuerdings wurde das PRARE -System (Predsion Range and Range-
rate Equipment) entwickelt, das im Gegensatz zu TRANET und DORIS aus einem
Zweiwege- und Z2weifrequenzen- Mikrowellensystem besteht und dadurch Synchronisa-
tionsfehler der Uhren vom Sender und Empfanget umgehen kann. Weitere Trackingsy-
steme sind die Abstandsmessungen durch optische Laser und das GPS Trackingsystem
(Global Positioning System). Davon sind Laser-Systeme sehr genau (+5cm), haben
aber den Nachteil, dal3 Laserstationen nur sparlich verteilt sind tuad nur bei wolken-
freier Atmosphare messen konnen. Erhoffte Genauigkeiten von GPS liegen bei 10cm.

Die grof3ten Ungenauigkeiten in der Orbitbestimmung basieren z. Zt. auf Fehlem in
den dynamischen Orbitmodellen, Uberwiegend durch Unsicherheiten im Schwerefeld



der Erde (TAPLEY und BORN, 1980; MARSH et al., 1988). Durch die Verbesserung
der Erdschweremodelle war es jingst mdglich, den anfanglichen SEASAT-Orbitfehler
von Im (rms) auf 50 cm zu reduzieren. Fur die GEOSAT-Mission wurde eine Verbesse-
rung um eine GréRenordnung von 4m (rms) auf weniger als 40 cm erreicht (HAINES et
al., 1990). Fur die bevorstehende TOPEX/Poseidon-Mission wird eine weitere Redu-

zierung des Orbitfehlers auf 13 cm erwartet (TOPEX Science Working Group, 1981).

2.5 Altimeterfehler

Konzeptionell 142t sich der Satellitenabstand h von der Meeresoberflache direkt aus
der Laufzeit t des reflektierten Radarpulses vom Satelliten zur Meeresoberflache und

zuriuck bestimmen :

Hierbei ist o die Lichtgeschwindigkeit im Vakuum. Fur die prazise Bestimmung der
Meeresoberflachenauslenkung muf3 der Einflul einer Reihe von Prozessen auf die Ab-
standsbestimmung bericksichtigt werden. Erforderliche Korrekturen lassen sich in drei

Gruppen einteilen, fur :

1. den atmospéarischen Brechungsindex,
2. die Wechselwirkung mit der Meeresoberflache und

3. externe geophysikalische Effekte.

2.5.1 Atmosphéarischer Brechungsindex
In einem Medium wie der terrestrischen Atmosphaére ist die tatséchliche Lichtgeschwin-
digkeit ¢ mit der im Vakuum Uber den komplexen Brechungsindex n — Tj+ix verknupft:
c= — . (2.12)
n
Der imaginare Anteil x bewirkt die Attenuation der Strahlung (sie mufR bei der Be-

stimmung von ob bertcksichtigt werden) und der reelle Anteil 7 > 1 fuhrt auf eine

Verringerung von c gegeniber Cq, so dal der tatsachliche Satellitenabstand durch
(2.13)
gegeben ist. Die erforderliche Abstandskorrektur Ah (m) ist dann bestimmt durch

(2.14)



Bei Einfuhrung des Brechungs-Koindexes N = 106(t/ —1) (refractivity), kann Ah mit
dz = (co/rj)dt wie folgt geschrieben werden als

AA = 106 [ N(2)dz . (2.15)

Der totale atmospharische Brechungs-Koindex N(z) 1ait sich in Beitrage fur (i) at-
mospharische Gase, (ii) freie Elektronen der lonosphare und (iii) Flussigwasser in Form

von Tropfen aufteilen.

(i) Atmosphérische Gase:
Nach SMITH und WEINTRAUB (1953) kann der Brechungsindex der atmosphari-
schen Gase im Frequenzbereich von Radaraltimetem in guter Naherung als Funktion
des barometrischen Druckes P(z) (in Pa), der Lufttemperatur T(z) (in K) und des
Partialdruckes von Wasserdampf e(z) dargestellt werden :

* = + . (2.16)

T(2) T(2)2 \Y; '

Hierbei sind a —0.776 K/Pa und b=4810 K empirisch bestimmte Konstanten (siehe
BEAM und DUTTEN, 1966). Unter Verwendung der idealen Gasgleichung laf3t sich
flr den ersten Term der rechten Seite, eingesetzt in G1.(2.15), eine Hohenanderung als
Funktion des Bodendruckes PO (Pa) ableiten (SAASTAMOINEN, 1972) :

Ahfry = 227 «10-5P0 = (2.17)

Dieser Term wird als Korrektur der ,trockenen* (dry) Atmosphare bezeichnet, bein-
haltet aber den Effekt der totalen Masse der Atmosphare einschlie3lich der von Wasser-
dampfmolekdilen. Der zusatzliche Einfluld des Wasserdampfes auf den Brechungsindex
ist durch den zweiten Term von G1.(2.16) bericksichtigt. Einsetzen in G1.(2.15) und die
Berucksichtigung der idealen Gasgleichung fur Wasserdampf e = 4.619 x 103u>(z2)T(z)
fuhrt auf einen als ,,Feuchtekorrektur” bezeichneten Term:

fh w(z}
Ahwet = 1723 Jo (2.18)

Hier bezeichnet w(z) die Wasserdampfdichte der Atmosphéare in g/cm3. Der Was-
serdampfgehalt der Atmosphare nimmt exponentiell mit der Hohe ab und der grofite
Anteil befindet sich in den untersten 2000 m der Troposphare. Mit der Annahme,
dal? die Atmosphére in diesem unteren Bereich signifikanten Wasserdampfgehaltes eine
effektive Temperatur Teff besitzt, 183t sich A hwet abschéatzen als

Abve = 2w | (2.19)
of



wobei W fur den vertikal integrierten Wasserdampfgehalt der Atmosphéare in g/cm?2
steht. TAPLEY et al. (1982) konnten anhand von SEASAT SMMR-Daten (Scanniing
Multichannel Microwave Radiometer) zeigen, dal’ in guter Néherung gilt

Ahwet = 6.36 m10~2W . (2.20)

Stellt man dagegen die vertikale Abhéngigkeit des Wasserdampfpartialdruckes als
Funktion der Temperatur entsprechend e = (T(z)/To)a mit a = konst. dar, so lalt sich
bei konstanter Temperaturabnahme dtjdz = konst. die Feuchtekorrektur als Funktion
der Bodenwerte der Temperatur To (K) und des Wasserdampfpartialdruckes eo (Pa)
ausdrucken als (SAASTAMOINEN, 1972)

/1255 \
Ahwet = 2.277 «10O"5 + 0.05J e0 . (2.21)

Von den beiden, den atmospéarischen Brechungsindex berticksichtigenden Termen A hjry
und Ahwet, ist der fur den Wasserdampf der kritischere. Zwar ist die Korrektur der
trockenen Atmosphére mit Ahjry m 2.3m relativ groR3; sie ist aber auerhalb von in-
tensiven Tiefdruckgebieten zeitlich annahernd konstant und stellt keine wesentliche
Fehlerquelle dar (x0.7cm). Die Feuchtekorrektur ist proportional zum vertikal inte-
grierten Wasserdampfgehalt der Atmosphéare; dieser variiert global zwischen 1-6 g/cm 2
und weist ein breites Spektrum an Raum- und Zeitskalen, mit einer resultierenden Va-
riation in Ahwet von 6-38 cm auf. Grundsatzlich laBt sich Ahwet mit einer Genauig-
keit von 2 cm (entsprechend 0.3 g/cm2) aus passiven Mikrowellenradiometermessun-
gen nahe der Wasserdampfabsorbtionslinie bei 22 GHz abschatzen (TAPLEY et al.,
1982). Alternativ dazu lalt sich Ahwet mit Hilfe von GI1.(2.21) aus Bodenanalysefel-
dern meteorologischer Vorhersagemodelle berechnen. Dieses ist vor allem dann erfor-
derlich, wenn, wie bei GEOSAT, keine Mikrowellenradiometermessungen zeitgleich zur
Altimetrie durchgefuhrt wurden. Meteorologische Vorhersagemodelle représentieren
kleinskalige Wetterphanomene jedoch nur unzureichend und beschreiben insbesondere
den atmospharischen Wasserdampfgehalt unbefriedigend. Der Fehler der Feuchtekor-
rektur aus Analysefeldern wurde dementsprechend mit ca. 5 cm um mehr als einen
Faktor 2 gréRRer als der von Radiometermessungen eingestuft (TAPLEY et al., 1982).

(0) lonospharische freie Elektronen:

Der Brechungsindex der lonosphére steht in Verbindung mit dem Gehalt freier Elek-
tronen und lonen. FUr em Strahlung auf Frequenzen oberhalb von 1 GHz 4Bt sich der
Brechungsindex 4 nach GINZBURG (1964) darstellen als



Hier stellt E (cm-3) die Elektronendichte der lonosphéare und a = 80.6 m106cm3/s 2 eine
Konstante dar. Damit ergibt sich eine Hohenkorrektur aufgrund freier ionosphéarischer
Elektronen von

40'3*'106/ M ydz (2.23)

Ahion = o=
J Jo

Das Gros der freien Elektronen, die mit em Strahlung in Wechselwirkung treten kénnen,
befindet sich in Hohen zwischen 50 und 2000 km, mit maximalen Konzentrationen in
einer H6he nahe 300 km (RUSH, 1986). Die lonisierung in diesen H6éhen wird Uber-
wiegend durch solare UV Strahlung verursacht. Entsprechend weist die ionosphaéri-
sche Korrektur eine ausgepragte Breitenabhangigkeit auf, mit erheblichen (bis zu einer
GroéRenordnung) taglichen und schwacheren saisonalen und langerfristigen Schwankun-
gen. Dabei ist insbesondere eine Variation der lonospharenkorrektur durch den elfjéhri-
gen Sonnenfleckenzyklus gegeben. Typische Variationen der vertikal integrierten Elek-
tronendichten bewegen sich in dem Bereich zwischen 1012 und 1014 cm~2 (SOICHER,

1986). Bei einer Frequenz von 13 GHz entspricht dieses einer Hohenanderung von 0.2
bis 20 cm .

Bisher wurde der ionosphéarische Elektronengehalt aus der Faraday-Rotation (SEA-
SAT), bzw. aus lonospharenmodellen (GEOSAT) mit einer Genauigkeit von 50%
abgeschatzt. Der entsprechende Fehler in AAlon bewegt sich zwischen 3 und 5 cm
(LORELL et al.,, 1982). Alternativ lassen sich Altimetermessungen auf zwei verschie-
denen Frequenzen dazu nutzen, die ionospharische Korrektur simultan zu bestimmen.
Mit dieser Methode, die wahrend der bevorstehenden TOPEX/Poseidon-Mission auf

Frequenzen von 6 GHz und 13 GHz eingesetzt werden soll, lassen sich Genauigkeiten
von 1 cm erzielen.

(iii) Flussigwassergehalt:

Der atmosphérische Wassergehalt in Form von Flussigwasser fuhrt zu einem Fehler
in der Hohenmessung, der Uber die Theorie der Mie-Streuung beschrieben werden
kann. Empirisch wurde folgende lineare Beziehung zwischen dem effektiven Brechungs-

Koindex Nuqund der Dichte von Flussigwasser L(z) (g/cm3) von RESCH (1984) nach-
gewiesen:

Njig= L.hL(z) . (2.24)

Dieses entspricht einer Hohenénderung von
AA/, = 15<10~6jf* L(z)dz . (2.25)

Fur nichtregnende Wolken ergibt sich eine Anderung Ahtig= 0.35 cm (MAUL, 1885),
was gegenlber den Ubrigen Fehlem vernachlassigt werden kann. FlUssigwasser in Form



von Niederschlag hingegen bewirkt eine Attenuation des Altimeterpulses, und leichter
Regen bewirkt eine rasche Anderung in der reflektierten Energie beim Durchgang einer
Regenzelle. Beide Effekte bewirken eine verringerte Genauigkeit der Laufzeitbestim-
mung und Fehler von ca. 10 cm sind zu erwarten (MONALDO et al.,, 1986). Bei
Regenraten > 5mm/h ist das Betreiben eines Altimeters aus diesen Grinden nicht
sinnvoll. Regenraten dieser GréRenordnung sind jedoch selten (GOLDHIRSCH, 1983)
(< 1%/Gr > 2mm//i), und die durch Regen verfalschten Daten kénnen aufgrund ihres

Signalverlaufes eliminiert werden.

2.5.2 Wechselwirkungen an der Meeresoberflache

Der normierte Radarruckstreukoeffizient trO ist in Wellentalern groRer als an Wel-
lenkdmmen. Ursache hierfur ist zum einen, dall der Krimmungsradius der Oberflache
an den spitzen Kadmmen viel kleiner ist als in den breiten Wellentélern. Dazu kommt,
dall die kleinskalige, windbedingte Oberflachenrauigkeit ebenfalls in Wellentalern ab-
nimmt. Beide Effekte bewirken, dal mehr Energie von Wellentdlern reflektiert wird,
so dal} die mittlere Hohe der spiegelnden Facetten unterhalb derjenigen der mittleren
Meeresoberflachenauslenkung liegt und die mittlere altimetrische Meeresoberflache von
der tatsachlichen in Richtung Wellentaler verschoben ist (CHELTON et al., 1989). Der
so entstehende Fehler wird als ,em-Bias” bzw. als ,Sea State Bias" bezeichnet. Da der
em-Bias annéhernd linear mit H1 anwachst, wird er i. allg. in % der SWH angegeben.
Abschatzungen des Fehlers liegen zwischen 1-3% der SWH. Fur eine weiterfihrende
Diskussion von Wechselwirkungsprozessen des Radarpulses mit der Meeresoberflache
(em-Bias und Skewnes-Bias) sei auf CHELTON et al. (1989) und WITTER und CHEL-
TON (1988) verwiesen.

2.5.3 Externe geophysikalische Korrekturen

Ist man an dem Oberflachensignal geostrophischer Stromung interessiert, so mussen
jene Signale der Oberflachenauslenkung korrigiert werden, die ihre Ursachen in exter-
nen geophysikalischen Prozessen haben. Dazu zahlen Gezeiteneffekte der festen Erde
(Lithosphé&re) und des Ozeans, sowie Effekte durch (lokale) Schwankungen des baro-

metrischen Atmospharendruckes an der Meeresoberflache (inverser Barometereffekt).

Zu eink*™ hohen N&herungsgrad werden Gezeiten auf der Erde durch die Gezeitenpo-
tentiale von Sonne und Mond bestimmt. Diese kénnen fir jeden Punkt auf der Erde

mit, einer hohen Genauigkeit berechnet werden, so dal} sich prinzipiell dynamische



Ozeangezeiten Vorhersagen lassen. In der Praxis werden Ozeangezeiten jedoch empi-
risch an ausgewéhlten Orten durch Pegelmessungen bestimmt, da Kontinentalrander,
Bodentopographie und Erdrotation die Ozeangezeitenvorhersage sehr komplex gestal-
ten. Globale dynamische Gezeitenmodelle werden anschliel}end den Zwangsbedingun-
gen unterworfen, die durch Gezeitenamplituden und Gezeitenphasen an den Mefista-
tionen entstehen. Typische Gezeitenamplituden liegen im offenen Ozean bei 1-2 m
und weisen raumliche Skalen von 1000 km auf. Sie sind somit groRer als das Signal der
allgemeinen Ozeanzirkulation und mussen von dem Altimetersignal vor einer Analyse
der oberflachennahen ozeanischen Stromung entfernt werden. Die Genauigkeit klas-
sischer Gezeitenmodelle (z.B. SCHWIDERSKI,1980; PARK und HENDERSHOTT,
1980) liegen global bei 5-10 cm. Fehler kdnnen jedoch erheblich auf den kontinentalen
Schelfgebieten anwachsen und sind wegen der Lage der Pegelstationen geographisch
nicht gleichverteilt. Satellitenbeobachtungen enthalten die geozentrische Gezeit. Des-
halb missen neben den Ozeangezeiten auch die der Lithosphére bertcksichtigt werden.
Letztere haben jedoch wesentlich geringere Amplituden von 10-20 cm und kénnen wei-
taus genauer modelliert werden (xlcm) als Ozeangezeiten (z.B. MELCHIOR, 1983).

Die Anderung der Meeresoberflache aufgrund lokaler Schwankungen des atmosphari-
schen Bodendrucks, der ,jinverse Barometereffekt*, betragt in isostatischer Naherung
etwa Icm/mb Drucké&nderung. Diese Hohenanderung resultiert von einer Umvertei-
lung der Wassermassen, die abhangig von den rdumlichen und zeitlichen Skalen der
Druckschwankungen sind. Pegelmessungen haben gezeigt, dal3 die Ozeanantwort auf
atmospharische Druckschwankungen fur Perioden von 2 Tagen bis 2 Wochen annahernd
isostatisch ist (WUNSCH, 1972). Detaillierte Frequenz-Wellenzahlcharakteristiken der
Transferfunktion sind jedoch nicht bekannt, so dafl der inverse Barometereffekt eine
kritische Unsicherheit darstellt. Die Unsicherheit ist auch durch die Ungenauigkeit be-
dingt, mit der der atmosphérische Bodendruck aus Vorhersagemodellen bekannnt ist.
Eine Ubliche Unsicherheit von 3 mb erzeugt entsprechend einen Fehler von 3 cm in der
Oberflachenauslenkung. In extremen Tiefdrucksystemen wurden jedoch Fehler bis zu
40 mb beobachtet (TRENBERT und OLSEN, 1988).



3 Der GEOSAT-Altimeterdatensatz

Die in dieser Arbeit durchgefihrte Analyse von Altimeterdaten basiert ausschlie8lich
auf dem vom NODC (’'National Oceanic Data Center’) verteilten Datensatz der 'Exact
Repeat Mission’ (ERM) des U.S. NAVY Geodatischen Satelliten GEOSAT. Im fol-
genden wird zunéachst ein Uberblick tiber die GEOSAT-Mission gegeben (Kapitel 3.1),
und anschlieBend die Datenaufbereitung beschrieben (Kapitel 3.2). Datenunsicherhei-
ten werden in Kapitel 3.3 diskutiert . In Kapitel 3.4 schliellich werden externe Da-
tensatze vorgestellt, die nachtraglich zur Verbesserung des NODC-Datensatzes dienen,

und deren Einflusse auf bisherige Ergebnisse werden abgeschatzt.

3.1 Die GEOSAT-Mission

GEOSAT wurde vom Applied Laboratory (APL) der Johns Hopkins Universitat (Lau-
rel, U.S.A.) entwickelt und im Mérz 1985 in 800 km Ho6he auf eine Erdumlaufbahn mit
108° Inklination gebracht. Die geographische Datenabdeckung des Satelliten erstreckt
sich dementsprechend aufden Bereich zwischen £72° Breite. Die Radardaten der GEO-
SAT ERM wurden von APL empfangen und in geophysikalische Mel3groRen konvertiert,
bevor sie zusammen mit externen Umgebungskorrekturen tber das NODC an die Be-
nutzer weiter geleitet wurden. Die wichtigsten InstrumentenkenngrioRen der GEOSAT
ERM sind Tabelle 3.1 zu entnehmen. Eine schematische Darstellung des Satelliten und
seiner Komponenten ist in Abbildung 3.1 gezeigt. Er war neben dem Radaraltimeter
mit Solarzellen zur Energieversorgung, einem Stabilisierungssystem ('Gravity Gradient
Attitide Stabilizing System’) zur Aufrechterhaltung der Nadir-Blickrichtung und mit
einem TRANET-Doppler-Funkfeuer zur Bestimmung der Satellitenposition ausgestat-
tet. Das Radarinstrument von GEOSAT ist eine verbesserte Version des pulslimitierten
Instrumentes, das auf SEASAT eingesetzt wurde. Es arbeitet im ,Pulskompressions-
Modus” bei 13.5 GHz. Durch Instrumentenverbesserungen konnte das Rauschniveau
des Radars gegentiber dem auf SEASAT von 5 cm auf ca. 3.5 cm gesenkt werden
(SAILOR und LeSCHACK, 1987).

Aus der Namensgebung von GEOSAT geht hervor, daR die primdre Aufgabe des Satelli-
ten in einer verbesserten Bestimmung des marinen Geoids bestand. Dieses Ziel wurde in
der 18 Monate dauernden ersten Mission, der ,Geodéatischen Mission“ (GM), verfolgt.
Wéhrend der GM wurde die Meeresoberflachenauslenkung mit einer hohen raumlichen
Auflésung (ca. 10km Bahnabstand am Aquator) mehrfach auf einer annahernd wie-
derholenden Satellitenbahn vermessen. Da eine bis zu kleinen Wellenlangen reichende



Abbildung 3.1: Der U.S. NAVY Geodatische Satellit GEOSAT mit seinen
einzelnen Komponenten: (a) Radaraltimeter, (b) Solarkollektoren, (c) 'Gra-
vity Gradient Stabilizing System’ (d) Doppler-Funkfeuer (aus CHENEY et
al., 1987).

Kenntnis des Geoids fur militérische Belange von Bedeutung ist, sind die Altimeter-
daten dieser Mission fur wissenschaftliche Auswertungen bisher nicht zuganglich. All-
gemein verfugbar sind z.Zt. lediglich die Daten der Kreuzpunktdifferenzen der GM
(CHENEY et al., 1990).

Obwohl urspringlich nicht fur eine, Uber die erste Mission hinausgehende ozeano-
graphische Anwendung konzipiert, wurde GEOSAT nach Beendigung der GM (Sep-
tember, 1986) aufgrund der vielversprechenden Resultate fruherer Altimetermissio-
nen von GEOS-3 und SEASAT und bedingt durch die hohe Instrumentenstabilitat
far eine zweite Mission, der 'Exact Repeat Mission’ (ERM), auf eine neue Umlauf-
bahn mandvriert. Auf diesem Orbit wiederholte der Satellit seine Bahn nach einer
Wiederholungsperiode von 17 Tagen, bzw. nach 244 Umlaufen, exakt innerhalb von
ilkrn (BORN et al., 1987). Da diese Bahnen mit denen von SEASAT zusammenfal-

len und somit keine neue Geoidinformation liefern, sind die Altimeterdaten der ERM



Mission Beginn Ende

GM: 12.3.1885 30.9.1986
ERM: 8.11.1986 20.9.1989
Altimeter : Frequenz 13.5 GHz
Bandbreite 320 MHz
Pulskompression 30000
Pulswiederholungsrate 1020
Pulslange 102 fis
Mittelungsperiode 1000 ms
FuBpunktsdurchmesser 3-20 km
Bahnparameter: Bahnhohe 800 km
Umlaufperiode 100.6 min
Inklination 80
Wiederholungsperiode  17.05 Tage
Subzyklus 3 Tage
Antennenparameter: Durchmesser Im
Offnungswinkel 2°

Tabelle 3.1: Kenngr6fRen des Geodatischen Satellien GEOSAT.

uneingeschrankt erhaltlich. Die ERM begann am 8. November 1986; sie wurde nach
62 vollstandigen Wiederholungszyklen am 20. September 1989 durch Ausfalle aller
Datenaufzeichnungssysteme beendet. Die aufsteigenden Knoten der ERM liegen néhe-
rungsweise bei 1.05° +n-1.475° ostlicher LAnge mit n = 0, ===, 243. Eine Umlaufperiode
betragt 100.6 Minuten bei 142 Umlaufen pro Tag. Aufeinanderfolgende Umlaufe sind
um ca. 25° Lange westwarts versetzt, und es besteht ein dreitagiger ostwéartiger Subzy-
klus; d.h., benachbarte Bahnen werden um drei Tage verzdgert gemessen. Die raumli-
che Datenabdeckung von GEOSAT st in Abb. 3.2a fur die 12. Wiederholungsperiode
(14.-30. Mai, 1987) Uber dem Atlantischen Ozean dargestellt. Minimale Abstande
benachbarter Bahnen nehmen von 156 km am Aquator auf wenige km in héheren Brei-
ten ab und betragen in mittleren Breiten ca. 100 km (siehe Abb. 3.2b). Bei einer
Auflésung der 1-Hz Messungen von ca. 7 km in Bahnrichtung erstellte GEOSAT somit
einen Datensatz von Meeresoberflachenbeobachtungen, der bisher von keinem MeRsy-
stem hinsichtlich seiner Dauer und seiner globalen raum-zeitlichen Auflésung erreicht
werden konnte.

Die Anzahl der gultigen 1-Hz Messungen pro Tag, die wahrend der ersten 58 Wie-

derholungsperioden Uber dem Atlantischen Ozean gemessen wurden, sind in Abb. 3.4

als Funktion der Zeit aufgetragen. Schwankungen in der Datenerfassung weisen einen



Abbildung 3.2: aj Grundspuren der GEOSAT ERM im Atlantischen Ozean.
Gesagt sind die Positionen aller gultigen 1-Hss Messungen wahrend der 12.
Wiederholungsperiode zwischen dem 14. und 30.Mai, 1987.

b) Minimale Abstande benachbarter Bahnen wéhrend der GEOSAT ERM als
Funktion der geograpiuscfaen Breite (nach McCONATSY and KILGUS, 1987).



deutlich erkennbaren Jahresgang, mit maximaler Anzahl von Beobachtungen jeweils
im Nordwinter, auf. DaruUber hinaus verdeutlicht die Abbildung die erheblichen Da-
tenverluste gegen Ende der Mission. Die Grinde hierfiir sind mannigfach und schlielen
Probleme bei der Datenaufzeichnung auf dem Satelliten, der Datenubertragung zur Bo-
denstation, die Zunahme der Sonnenfleckenaktivitat und den Einflul? des Sonnenwindes
auf die Neigungsstabilitat des Satelliten ein. Wegen der erheblichen Datenausfalle von
bis zu 50% gegen Ende der ERM beschrankt sich die Auswertung der GEOSAT-Daten

in dieser Arbeit auf die ersten 58 Wiederholungszyklen.
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15
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Abbildung 3.3: Anzahl gultiger 1-Hz Messungen pro Tag wahrend der ersten
58 Wiederholungsperioden der GEOSAT ERM uber dem Atlantischen Ozean
in dem Bereich 70°S—35°N, 100°1V—40°E. Pfeile markieren Zeitrdume totaler
Datenverluste durch technische Probleme, bzw. durch extrem starke Sonnen-
winde (Marz 1989).

3.2 Datenaufbereitung

Die GEOSAT-Altimeterdaten wurden uUber dem Atlantischen Ozean in dem geographi-
schen Bereich 70°S —65°N, 100°W —40°E ausgewertet. Die durchgefuihrte Analyse
basiert auf dem vom NODC (Washington, DC) verteilten 'Geophysical Data Recorts’
(GDR). Eine Dokumentation dieses Datensatzes wurde von CHENEY et al. (1987)
erstellt; zusammenfassende Berichte Uber die einzelnen Jahre der ERM wurden von
CHENEY et al. (1988) und DOYLE et al. (1989,1990) verdffentlicht.



Die Verarbeitung der Altimeterdaten gliederte sich in verschiedene Arbeitsstufen. Diese
umfassen :

1. die Korrektur von Umgebungseffekten auf die Messungen der Oberflachenauslen-

kung und die Beseitigung offensichtlich fehlerhafter Daten.

2. die Interpolation der 1-Hz Daten auf ein festes Gitter entlang der Bahnen und
die anschlief?ende kollineare Analyse.

3.2.1 Die NODC-'Geophysical Data Records’

Die GDR’s enthalten 1-Hz Mittelwerte und Standardabweichungen (er) der 10-Hz Ein-
zelmessungen der geophysikalischen MeRRgrofRen des Satelliten, deren raumliche und
zeitliche Koordinaten, sowie verschiedene Qualitatsmerkmale der Messungen. Geophy-
sikalische Mel3grofien des Satelliten und deren nominelle Genauigkeiten sind (MacAR-
THUR et al., 1987):

(@) die Oberflachenauslenkung h (SSH) relativ zu dem IUGG 1980 geodéatischen Refe-
renzellipsoiden (sieche MARSH et al., 1986) unter Zugrundelegung von VaJdcuumlichtge-
schwindigkeit fur die Atmosphére mit einer Genauigkeit von 3.5 cm bei 2 m SWH;
(b) die signifikante Wellenhéhe Hi (SWH), deren Genauigkeit mit 10%, bzw. minde-
stens 0.5 m, angegeben wird;

(c) der normierte Radarrickstreukoeffizient («0), bzw. der Koeffizient der 'Automa-
tic Gain Control' (AGC), aus dem sich der Betrag der Bodenwindgeschwindigkeit mit
einer Genauigkeit von 1.8 m/s im Bereich 1-18 m/s bestimmen laf3t.

Die Datenreduzierung der 10-Hz Messungen auf die 1 Hz SSH-Mittelwerte bestand
nicht in der Bildung eines arithmethischen Mittels; vielmehr wurde h im Zentrum
eines 1-s Intervalls durch die Anpassung einer Ausgleichsgeraden an die 10-Hz Einzel-
messungen bestimmt. Hierdurch wurde ein systematischer Fehler der 1-H z Werte bei
groRem Geoidgradienten und gleichzeitig mehreren Ausfallen der 10-Hz Einzelmessun-
gen wahrend eines Mittelungsintervalls vermieden.

Aus externen Bezugsqguellen wurden dem Datensatz verschiedene, in Kap. 2.5 disku-
tierte Korrekturen fur Wechselwirkungen des Radarpulses mit der Erdatmosphare und

fur geophysikalische Effekte der Meeresoberflache beigefigt. Dazu gehdren folgende
Korrekturen fur:

l lonosphére §0n, die auf dem 'Global Positioning System’ (GPS) lonosphéren-
Modell basiert.



2. trockene atmospharische Gase 8jry, die aus der Modellvorhersage des 'Fleet Nu-
merical Oceanographic Center’ (FNOC) unter Berucksichtigung der Algorithmen
von SAASTAMOINEN (1972) abgeschatzt wurde. Die dabei verwendeten Analy-
sen des Atmosphérendruckes lagen alle 12 Stunden auf einem 2.5° globalen Gitter
vor und wurden fur 1-s Intervalle auf die GEOSAT-Bahnen interpoliert.

3. Wasserdampf éwet. Die Wasserdampfkorrekturen stehen aus zwei verschiedenen
Quellen zur Verfigung. Zum einen existiert ein klimatologischer Wert monatli-
cher Mittelwerte, der auf NIMBUS-7 SMMR-Daten aus den Jahren 1979-1981
basiert (PRABHAKARA et al., 1985; TAPLEY et al., 1982) und fur 1-s Intervalle
von einem 3° x 5° Gitter (Breite x Lange) auf die Satellitenbahnen interpoliert
wurde. Die zweite Feuchtekorrektur wurde aus Bodenwerten des Wasserdampf-
partialdruckes eo und der Temperatur TO des FNOC-Modells Uber Algorithmen
von SAASTAMOINEN (1972) und TAPLEY et al. (1982) bestimmt. Die FNOC-
Wasserdampfkorrekturen lagen alle 12 Stunden auf einem 2.5° X 2.5° globalen
Gitter vor und wurden von den Analysefeldern fur 1-s Intervalle raum-zeitlich
auf GEOSAT-Bahnen interpoliert.

4. Gezeiten der festen Erde 8,t\diese Korrektur basiert auf Modellen von CART-
WRIGHT und TAYLOR (1971) und CARTWRIGHT und EDDEN (1973). Die
Hohe der Erdgezeit wurde aus dem gezeitenerzeugenden Potential und dessen

Gradienten fur 30-s Intervalle berechnet und auf 1-s Intervalle interpoliert.

5. Ozeangezeit 8ot\sie wurde von einem 1° globalen Netz der 11 wichtigsten Gezei-
tenkomponenten des Schwiederski-Gezeitenmodells (1980) linear auf die Satelli-

tenbahn interpoliert.

3.2.2 Korrekturen fur Umgebungseffekte und Datenbereinigung

In der ersten Arbeitsstufe wurde die Oberflachenauslenkung h unter Verwendung der
in den GDR'’s enthaltenen Korrekturen fur Laufzeiteffekte der lonosphare 8im, der
trockenen Atmosphére 8dry und des Wasserdampfes 5wet (FNOC) korrigiert. Da Ge-
zeiten nicht Gegenstand dieser Arbeit sind, wurden die Oberflachensignale der Erd-
und Ozeangezeit durch 8st und 8ot eliminiert. Ebenfalls korrigiert wurden der sog.
EM-Biaseffekt 8em durch 2% der SWH sowie der inverse Barometereffekt 8& tUiber den
Bodendruck des FNOC-Modells entsprechend 8% = —0.99487":(Pa — 1013.3) (cm)
(CHENEY et al.,, 1987). Die korrigierte H6he hc ergibt sich dann als hc = h — 8§,
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Abbildung 3.4: Mittlere Auslenkung der Meeresoberflache relativ zu einem
Referenzellipsoiden, abgeleitet aus altimetriscben Daten (MARSH, 1984). Die
Flache veranschaulicht im wesentlichen Geoidundulationen mit Amplituden
von £60 m. Die eingezeichnete Linie markiert die Spur der GEOSAT-Bahn 16,
fur die Ergebnisse in Abb. 3.5 - Abb. 3.8 gezeigt werden.

wobei £ S = 8st + gt + €I+ 5V+ &et + jem + &b die Summe aller genannten
Korrekturen darsteilt.

Zur Veranschaulichung der Charakteristiken der Umgebungskorrekturen wurden 8
und alle Einzeltenne entlang der in Abb. 3,4 markierten Bahn 16 fur die 4. BahnWie-
derholung am 29. Dezember 1986 in Abb. 3.5 dargestellt. Die rdumlichen Skalen der
meisten Korrekturen sind wesentlich groéR3er als diejenigen mesoskaliger Ozeanprozesse=
Ausgenommen hiervon ist vor allem die Feuchtekorrektur, fur die eine raumliche Ska-
lentrennung zu Ozeanprozessen nicht klar gegeben ist. Diese Tatsache ist in Abb. 3.5b

angedeutet; klarer zu erkennen ist sie an den gegenuber FNOC-Werten genaueren
Feuchtekorrekturen in Abb. 3.16.

Fehlerhafte Daten z.B. durch den EinfluR von Inseln, Eisvorkommen oder Regenfeldern
auf die Radarmessungen wurden unter Verwendung der Standardabweiciiungen o der
10'Hz Einzelmessungen von SSH, SWH und AGC editiert. Dabei wurden alle Daten



Abbildung 3.5: Umgebungskorrekturen entlang der Bahn 16 fiir die 4. Bahn-
wiederholung am 29. Dezember 1986. (a) Summe aller angewandten Korrektu-
ren; (b) Atmosphérenkorrekturen; (c) Gezeiten; (d) Korrekturen des inversen
Barometereffektes und des EM-Bias.



Abb. 3.6a—d
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Abbildung 3.6: Parameter zur Datenbereinigung. Gezeigt sind 1-Hz Mittel-
werte and Standardabweichungen der (anbereinigten) Oberdachenauslenkung
b (a,e), der AGC (b,f) und der SWH (c,g). d) zeigt den Neigungswinkel 7
des Satelliten relativ zu dessen Nadir-Richtung. Die zur Datenbereinigung
verwendeten Schwellwerte sind durch Pfeile gekennzeichnet.



als fehlerhaft verworfen, fur die eines der folgenden Kriterien erfullt war:

a(sSsB) > 10 cm;

a(SWH) > 25 cm;

tr(AGC) > 0.2 d&;

- SWH > 10 m

Die genannten Qualitatskriterien wurden empirisch aus GEOSAT-Daten ermittelt und
fuhrten in Kombination aller Parameter zu besten Ergebnissen bei der Beseitigung
offensichtlicher Datenfehler. Um Probleme aufgrund ungenauer Gezeitenkorrekturen in
flachen Schelfregionen zu vermeiden, wurden dariiber hinaus alle Daten, in Randzonen

mit Wassertiefen flacher als 1000 m von der weiteren Analyse ausgeschlossen.

Alle Qualitatsparameter sind zusammen mit der unbereinigten SSH in Abb. 3.6 bei-
spielhaft entlang Bahn 16 fir die 4. Bahnwiederholung gezeigt. Abb 3.6d veranschau-
licht, da3 Datenfehler nicht durch eine zu grofRe Abweichung 7 des Altimeters von
seiner Nadir-Richtung verursacht wurden. Kritische Winkel von nahe 1° wurden nur
an den polwartigen Enden der Bahn erreicht. Klar erkennbar ist eine hohe Korrelation
zwischen <r(h) und tr(AGC), die in den Tropen ein verlalliches Anzeichen von Regen-
feldern ist (CHENEY et al., 1987) und in hohen Breiten auf rauhe Oberflachen von
Eisfeldern hindeutet. Entsprechend laflit sich die Anomalie des SSH bei ca. 4°N, die
ebenfalls als klare Anomalie in den AGC- und SWH-Signalen zu erkennen ist, durch
Regeneinflul in der Tropischen Konvergenzzone erklaren. GroRRe Signale von er(h) und
0-(AGC) nahe 60°N hingegen deuten, der Jahreszeit entsprechend (Dezember, 1986),
auf fehlerhafte Daten Uber Eisfeldern. Bemerkenswert ist die Verteilung der SWH
(Abb. 3.6¢), die maximale Amplituden im Antarktischen Zirkumpolarstrom (ACC) und
in der Westwindzone nordlich von 40°N aufweist. Aus der Abbildung wird deutlich,
dafl3 die verschiedenen Schwellenwerte nur vereinzelt uberschritten werden. Atlantik-

weit wurden durch die genannten Kriterien und Uber den Schelfgebieten ca. 1-2% der
urspringlichen Daten als unsicher verworfen.

3.2.3 Kollineare Analyse

In einer zweiten Arbeitsstufe wurde das zeitlich fluktuierende Ozeansignal mit Hilfe
der kollinearen Methode analysiert (CHENEY et al., 1983). Hierfir wurden zunachst
die Daten entlang jeder Bahn unter Verwendung eines quadratischen Polynoms auf



ein festes Gitter mit 6.8 km Gitterabstand interpoliert, was etwa der 1-Hz Abtastrate
entspricht. Der relativ groBe Bahnfehler von ca. 3 m (rms”~Mittlere quadratische
Abweichung) erforderte dabei eine Modifikation der klassischen Analysemethode, um
systematische Fehler durch Datenliicken bei der Bestimmung der mittleren Fléache zu
vermeiden.

Die angewandte Methode ist wie folgt:
Mit Gl.(2.4) 1aBt sich die Messung der Oberflachenauslenkung fur den iten Wiederho-
lungszyklus schreiben als

hi —hg+ £ + Oi ; (3.1)

hierbei sind hi,hg und wie oben beschrieben. 0,- beschreibt den MeRfehler, der
Uberwiegend durch den radialen Bahnfehler gegeben ist. Zur Schéatzung der mittleren
Meeresoberflache, wurde zunachst das Signal hT entlang einer Referenzwiederholung
mit kleinster Anzahl von Datenliicken, bzw. mit langster raumlicher Erstreckung, von

jeder EinzelWiederholung subtrahiert.

Shi = hi—hr (3.2a)

(C-Cr) +(0.-0r) . (3.2b)

Eliminieren des verbleibenden langwelligen Orbitfehlers durch Subtraktion eines LS-
Polynoms fit(Shi) von jedem individuellen Differenzsignal 8ht und lokal-zeitliche Mit-

telung Uber das Ensemble an Wiederholungen fuhrt bei Einfuhrung von 8£, — £, —fr,

auf
A (Shi) = Shi —fit(Shi) (3.3a)
= 8(i + e (3.3b)
(A(Shi)) = (8Ci) + (ei) = (3.4)

Hierbei bezeichnet (=) ein lokal-zeitliches Mittel, und e, steht fur den Residuum-
Orbitfehler nach Polynomabzug (stochastischer und geographisch korrelierter Anteil),
sowie fur den Anteil fit(8(i), der dem Ozeansignal durch die Bahnfehlerkorrektur ent-

zogen wird. Die gesuchte mittlere Oberflache ergibt sich anschliel3end als

(hi) - hr+ (A(Sh)) (3.5a)
= hg+ (C)+ (et)y + OT , (3.5b)

und ist durch die Beseitigung des Orbitfehlers vor der Mittelwertbildung relativ un-

empfindlich gegen Datenlicken.



Die weitere Analyse folgt der klassischen kolline&ren Methode. Subtraktion des Mit-
telwertes von GI1.(3.2) liefert:

K = hi- (K) (3.6a)
(Ci- (Ci))+ (Oi- or)y- (e) , (3.6b)

und nach Eliminierung des Bahnfehleis durch Subtrahieren eines LS-Polynoms /it(/i")
von jedem individuellen Repeat ergibt sich der gesuchte transiente Anteil der Meeres-
oberflachenauslenkung, der im folgenden als SSH Anomalie bezeichnet wird:

(3.7)

Der letze Term dieser Gleichung bertcksichtigt neben dem InstrumentenmefRfehler die
Residuen, sowohl des radialen Bahnfehlers als auch der Umgebungskorrekturen nach
Eliminierung des LS-Polynoms.

Die SSH Anomalie wurden fur 58 Wiederholungsperioden der GEOSAT ER M relativ zu
einem Mittel Uber die ersten zwei Jahre (43 Wiederholungszyklen) analysiert. Hierbei
wurde eine Bahnfehlerkorrektur Uber verschiedene, den Atlantik Uberdeckende, Teilge-
biete verwendet (sieche Abb. 3.7), in denen sich typische Langen der Bahnsegmente von
ca. 5000 km ergaben. Benachbarte Regionen Uberlappten 10° in Breite oder Lange,
um Randeffekte in spateren Verarbeitungen auszuschlielfen. Zur Orbitfehleranpassung
wurde 1. allg. ein quadratisches Polynom verwendet. Fur Bahnsegmente von weniger
als 1000 km Lange wurde statt dessen eine lineare Polynomanpassung durchgefuhrt.

TAI (1989) und CHENEY et al. (1989) geben eine Abschatzung des Residuum-
Fehlers fur die Anpassung von LS-Polynomen an einen langwelligen B&hnfehler mit
X = 40.000 km Wellenlange als Funktion der Polynomordnung und der verwendeten
Bogenlange. Die Gute der Approximation steigt erwartungsgemal mit zunehmender
Polynomordnung und abnehmender Bogenlénge an. Zusammen mit dem Orbitfelder
wird jedoch auch ozeanisches Signal eliminiert, und zwar umgekehrt proportional zur
Gute der Orbitfehleranpassung. Bei Verwendung eines quadratischen Polynoms wer-
den Signale mit Wellenlangen der doppelten Bogenlange um 90% reduziert. Solche auf

Wellenlangen der ganzen, bzw der \ Bogenlédnge bleiben mit 50% und 95% erhalten
(TAI, 1989).

Die Ergebnisse der verschiedenen Verarbeitungsstufen wahrend der kollinearen Ana-
lyse and in Abb. 3.8 beispielhaft entlang der oben genannten Bahn 16 dargestellt.
Die Analyse wurde Uber die, in Abb. 3.8b durch Balken markierten, Teilstucke durch-

gefuhrt. Die fur Umgebungseinflisse korrigierten und bereinigten Messungen der Mee-
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Abbildung 3.7: Schematische Darstellung der verschiedenen Regionen, uber
welche GEOSAT-Daten getrennt kollinear analysiert wurden. Die Uberlap-
pung der benachbarten Regionen betragt 10° in Breite oder Lange, um Rand-
effekte in spateren Verarbeitungen auszuschlie3en.

resoberflachenauslenkung fe, der ersten 22 Wiederholungen sind in Abb. 3.8a nach Inter-
polation auf einem gleichabstédndigen Gitter gezeigt. Grof3skalige Strukturen der Mes-
sungen entsprechen der in Abb. 3.4 gezeigten mittleren Meeresoberflache und kleinska-
lige Strukturen sind mit der Bathymetrie des Ozeans korreliert. Deutlich erkennbar ist
der groRRe radiale Bahnfehler, der auf der Sidhemisphare zu einer Aufspreizung der 22
Einzelmessungen um ca. 6 m fuhrt. Die Residuen (h") der kollinearen Analyse sind in
Abb. 3.8b nach Abzug des Ensemblemittels und in Abb. 3.8c nach der Bahnfehlerkor-
rektur gezeigt. Die lokale rms-Variabilitat der SSH-Anomalien aller 58 Wiederholungen
ist in Abb. 3.8d dargestellt. Einige Stromsysteme, die von der Satellitenbahn gekreuzt
werden und deren erhéhte Wirbelaktivitat in den Altimeterdaten erkennbar ist, wurden
in Abb. 3.8e gekennzeichnet. In guter Ubereinstimmung mit bisherigen Erkenntnissen
und fraheren Altimetermissionen (z.B. CHENEY et al., 1983) ergeben sich groRe Si-
gnale des Altimeters im Bereich des Nordatlantischen Stromes (40°-50°N), 6stlich von

Labrador mit Amplituden von +50 cm und nahe der Azorenfront (30-35°N), sowie im
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Abbildung 3.8: Arbeisstufen der kollinearen Analyse, gezeigt an den ersten
22 Wiederholungen entlang Bahn 16 (siehe Abb. 3.4). (a) Messungen der
Meeresober3&chenauslenkung (h) relativ zu dem geodatischen Referenzsystem.
(b) Residuen der OberRachenauslenkung (h) nach Subtraktion des Ensemble-
mittels Uber 43 BahnWiederholungen, (c) Residuen nach Bahnfehlerkorrektur
durch ein quadratisches 'LS’-Polynom uber die in (b) durch Balken markierten
Segmente. Die Daten der einzelnen Wiederholungen wurden mit einem Off-
set von 50 cm gezeichnet, (d) Standardabweichung der SSH-Anomalien aller
58 Wiederholungen. Der gepunktete Streifen markiert eine Region mit Was-
sertiefen < 1000 m, in der keine Daten analysiert wurden, (e) Lage einiger
Stromsysteme, die von der Satellitenbahn gekreuzt werden.

Bereich des aquatorialen Stromsystems (5-15°N). In all diesen Bereichen ist aufgrund
saisonaler Veranderlichkeit und hydrodynamischer Instabilitdt die Voraussetzung fir
eine groRe Oberflachenvariabilitdt gegeben. Bedingt durch den Verlauf der betrachte-
ten Satellitenbahn ist die erhéhte Variabilitdt an Stromsystemen im Stdatlantik nicht
im gleichen MaRe wie auf der Nordhalbkugel anzutreifen. Erhdéhte Variabilitat im Be-
reich des Agulhasauslaufers, des ACC und nahe des Agulhas-Plateaus sind dennoch
angedeutet. Ein klarerer Zusammenhang der erhéhten Oberflachenvariabilitat mit der
allgemeinen ozeanischen Zirkulation, als in Abb. 3.8 dargestellt, ist Abb. 5.1 zu ent-

nehmen.

Die in Abb. 3.8 gezeigten Daten wurden zuvor raumlich mit einem Medianfilter zur Be-
seitigung verbleibender Ausreifer und anschlielfend mit einem gleitenden Mittel Uber
jeweils drei Punkte (entsprechend einer rAumlichen Glattungsskala von 20 km) gefil-
tert. Die Wirkung dieser Glattung, die in verschiedenen Analysen angewandt wurde,
ist in Abb. 3.9 an der 10. Wiederholung der in Abb. 3.8c gezeigten SSH-Anomalien
demonstriert. Die untere und obere Kurve zeigt jeweils die gefilterten und ungefilter-
ten Daten. Es ist deutlich, dal? kleinskaliges Rauschen auf einer Skala des doppelten
Punktabstandes unterdruckt wird, grolRerskalige Strukturen jedoch erhalten bleiben.
(In dem gezeigten Beispiel fuhrt die Filterung zu einer Reduzierung die rms-Variabilitat

von 10.0 cm auf 9.6 cm.)

3.3 Fehlerbetrachtung

Alle wesentlichen Altimeterfehler, deren Ursachen, Amplituden und Skalen verbleiben-
der Restfehler sind in Tabelle 3.2 zusammengefal3t. Die genannten Restfehler befinden
sich Uberwiegend auf groRen Wellenlangen und werden durch die Eliminierung eines
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Abbildung 3.9: Filterung der SSH-Anomalien. Die obere Kurvezeigt die unge-
filterten Daten der 10. Wiederholungsperiode von Bahn 16. Die untere Kurve
zeigt die gleichen Daten, nachdem sie mit einem Medianfilter und einem glei-
tenden Mittel tberjeweils 3 Punkte (entsprechend einer Filterskala, von 20 km)
geglattet wurden.

guadratischen 'LS’-Polynoms wahrend der Bahnfehlerkorrektur reduziert (siehe auch
Kap. 3.4).

Trotz seiner einzigartigen raum-zeitlichen Datenabdeckung weist der Geosat-Datensatz
Probleme auf, die Uber eine allgemeine Fehlerbetrachtung hinaus einer besonderen Dis-
kussion bedurfen. Diese satellitenspeziiischen Probleme sind mit dem grof3en radialen
Bahnfehler von 3 m (rms) (BORN et ai., 1988), dem Fehlen von simultanen Messun-
gen des atmosphérischen Wasserdampfgehaltes und den ungenauen Angaben Uber den
Gehalt freier Elektronen in der lonosphére verbunden. Auf den Bahnfehler und die

Wasserdampfkorrekturen wird im nachsten Abschnitt gesondert eingegangen.

Das Fehlen von genauen lonosphéarenkorrekturen hat nicht nur einen Effekt bei der
Bestimmung der SSH, sondern geht auch direkt in die Berechnung der Ephemeriden
ein. Die um ca. 50% ungenauen Modellvorhersagen des GPS-lonospharenmodells
(CHENEY et al., 1987) fuhren zu einer erheblichen Minderung der Datenqualitéat.
Glucklicherweise fallt der Beginn der ERM anné&hernd mit dem Minimum des 11-jahri-
gen solaren Sonnenfleckenzyklus zusammen, so dal3 typische lonosphéaxenkorrekturen
anfanglich in der GrofRenordnung von 1-2 cm liegen. Die Korrekturen steigen jedoch
ab Mitte 1987 bis zum Ende der Mission kontinuierlich auf ca. 20 cm an und wei-
sen erhebliche raumliche und zeitliche Variationen auf (DOYLE et al., 1990). MO-
NALDO (1991) diskutiert den EinfluR der lonospharenkorrektur auf die Beobachtung

von Ozeanproze8sen. Der Autor kommt zu dem Resultat, dal} der Fehler der Korrektur



Parameter Fehlerquelle Amplitude Restfehler Wellenlange
(cm) (cm, 1ler) (km)
Altimeter Noise 35
Bias 2 einige Tage
Time tag 0.2 20.000
Sea State SWH 2% SWH 2 200-1000
Troposphére Masse der Luftmolekile 240 0.7 1000
Wasserdampf 10-40 5 50-500
lonosphare freie Elektronen 2-20 4 > 1000
Flussigwasser Wolken,Regen 10-100
Bahnfehler Erdschwerefeld 10 km 300 > 10.000
Luftreibung 300 10 10.000
Strahlungsdruck 100 10 10.000
Positionsbestimmung 100 10 10.000
Inverse Barometer Luftdruckschwankungen 50 3 100
Erdgezeit Gezeitenpotential 20 <1 10.000
Ozeangezeit Gezeitenpotential 100 10 500-1000

Tabelle 3.2: Fehlerchurakteristiken des GEOSAT-Altimeters und der verwen-
deten Umgebungskorrekturen (nach LYBANON und CROUT, 1987).

signifikant fur die Analyse grof3skaliger Strukturen ist, jedoch nur von untergeordneter
Bedeutung bei der Analyse mesoskaliger Ozeanprozesse, wie sie in dieser Arbeit im
Vordergrund stehen. Signifikante Fehler kdnnen hingegen auch hierbei durch Diskon-
tinuitadten aufgrund geomagnetischer Stirme auftreten (MUSMANN et al., 1990).

Ein weiteres GEOSAT-spezifisches Problem ist mit dem System zur Richtungsstabi-
lisierung ('Gravity Gradient Stabilizing System’) verbunden. Bei Satellitenneigungen
von mehr als 1° fiihrt die Tragheit interner Anpassungsalgorithmen beim Ubergang
von Land zum Ozean zu Datenausfallen. Neigungswinkel > 1° kdnnen in erster Li-
nie auf den solaren Strahlungsdruck zuriickgefuhrt werden, der zu charakteristischen
Datenverlusten entlang von gleichmaRig verteilten Bandern fihrte (CHENEY et al.,
1988; HOLDRIGE, 1988). Diesbezugliche Verluste waren zu Beginn der ERM gering;
sie nahmen aber in Verbindung mit der anwachsenden solaren Aktivitat gegen Ende
der Mission an Haufigkeit und raumlicher Ausdehnung zu. Betroffene Regionen im
Atlantik sind in Abb. 3.2 angedeutet. Sie verlaufen in der Nordhemisphére jeweils am
westlichen und 6stlichen Rand des Beckens. Der Sudatlantik wird von zwei Béndern

aufsteigender Bahnen im 6stlichen und westlichen Teil gekreuzt.

Der sog. 'Sea State Bias’ setzt sich aus den drei Termen 'Tracker Bias’, 'EM Bias’



und 'Skewnes Bias' zusammen (siehe Kap. 3.4). Hiervon wird der erste Term intern
durch Instrumentenkalibrierung korrigiert. Theoretische und empirische Abschatzun-
gen des 'EM Bias’ sind frequenzabhéngig und variieren zwischen 1%—6% der SWH
(HAYNE und HANCOCK, 1982; BORN et al.,, 1982). Eine theoretische Diskussion
dieser Effekte ist von WALSH et al. (1989) gegeben. Die Autoren geben fur die 'EM
Bias’-Korrektur einen Wert von 3% der SWH fur Altimeterradars an. CHENEY et
al., (1989) bestimmen anhand von GEOSAT-Daten einen empirischen W ert von ca 1%
der SWH, wohingegen ZLOTNICKI et al. (1989), in Ubereinstimmung mit Erkennt-
nissen aus GEOS-3 Daten (DOUGLAS und AGREEN, 1983), einen W ert von 2% der
SWH anfuhren. FU und GLATZMAN (1991) zeigen, dall der 'Sea State Bias’' nicht
vollstandig linear von der SWH abhangt, sondern ebenfalls auf anderen FaJctoren, tUber-
wiegend dem Wellenalter, beruht. Der in dieser Arbeit verwendete W ert von 2% der
SWH steht in Ubereinstimmung mit den Erkenntnissen von ZLOTNICKI et al. (1989)
und neueren Ergebnissen von WALSH et al. (1991).

Neben den genannten duReren Fehlerquellen birgt die Analysemethode selbst Fehler-
guellen. Dazu zahlt, daR alle Bahnwiederholungen wéhrend der kollinearen Analyse
als exakt behandelt werden. Orbitfluktuationen fuhrten zu Abweichungen von i | km
normal zur Bahn, so daR grundséatzlich Fehler in den SSH-Anomalien durch Geoid-
gradienten normal zu den Bahnen erzeugt weiden kdnnen. Dieser Fehler ist i. allg.
klein (< 2 cm), kann jedoch in der N&he von steilen Grabensyatemen oder Seeber-
gen bis zu 20 cm erreichen (BRENNER et al., 1990). Betroffene Regionen im Atlan-
tischen Ozean sind neben vereinzelten Seebergen die 'South Sandwich’- und ’'Puerto
Rio -Grabensysteme (siehe Abb. 3.4). Zur Erfassung diesbezuglicher Fehler wurden die
lokal-zeitlichen rms Variabilitdten entlang aller Bahnen ausgewertet. Bei einer deutli-
chen lokalen Erhéhung der rms-Variabilitéat einer einzelnen Bahn, die zudem mit der

kleinskaligen Bodentopographie korreliert war, wurden die Daten an dieser Position
verworfen.

3.4 Externe Datenséatze

Der grolle radiale Bahnfehler des operationellen NAG-Orbits ('Navy Astonautics
Group’) von 3 m und das Fehlen von zur Altimetrie simultanen Wasserdampfkorrek-
turen gelten als die kritischsten Fehlerquellen der Altimeterdaten der GEOSAT ERM.
Beide Fehler werden deshalb an dieser Stelle gesondert diskutiert. Daridber hinaus wer-

den verbesserte Datensatze vorgestellt, die als Erganzung der vom N O D C verteilten
GDR’s dienen. Dazu gehoren
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Abbildung 3.10: Der GEOSAT ERM Altimeteida.tensa.tz am IfM, Kiel. Das
obere Feld zeigt den Zeitraum der gesamten ERM und denjenigen, fiir den bis-
her préazise Satellitenbahnen verfugbar sind. Im unteren Feld sind verschiedene
externe Feuchtekorrekturen aus TOVS- und SSM/I-Satellitenbeobachtungen
angedeutet. Die dinne gezeichneten Zeitraume kennzeichen Datenliicken, die
linear interpoliert wurden.

(a) die nachtragliche Berechnung von prézisen Orbits flr die gesamte ERM, sowie

(b) verschiedene, aus externen Satellitenbeobachtungen gewonnene Felder der Was-
serdampfkorrektur fur verschiedene Zeitraume der ERM.

Beide Datensatze gelten als weitaus genauer als die in den herkdmmlichen GDR’s ent-
haltenen Informationen und stellen somit eine wesentliche Verbesserung der Genauig-
keit des GEOSAT-Datensatzes dar (CHENEY et al., 1991). Ihr Einflu auf Ergebnisse
des in dieser Arbeit betrachteten mesoskaligen Wirbelfeldes soll im folgenden betrach-
tet werden. Ein Uberblick tiber den erweiterten GEOSAT ERM Datensatz am Institut
fir Meereskunde an der Universitat Kiel sowie Quellennachweise sind in Abb. 3.10



gegeben.

3.4.1 Préazise Orbitbestimmungen

Die auf den GDR'’s bereitgestellten operationeilen NAG-Orbits wurden durch Anpas-
sung an OPNET-Dopplertiackingdaten (the U.S. NAVY'’s Operationel Network) an
vier Stationen in den U.S. Staaten Main, Minnesota, Californien und Hawaii und un-
ter Verwendung des '"GODDARD Earth Model’ GEM-10 (LERCH et al., 1979) des
Erdschwerefeldes fur jeweils Uberlappende 2-Tagesephemeriden erstellt. Der radiale
Bahnfehler dieses Orbits wurde mit 3-4 m angegeben (BORN et al., 1988) und ist
somit groBer als das ozeanische Oberflachensignal. Dieser Fehler befindet sich jedoch
hauptsachlich auf der Wellenléange eines Erdumlaufes (ca. 40.000 km) (Abb. 3.11), so
daf fur die Beobachtung mesoskaliger Ozeanvariabilitat, wie oben diskutiert, ein grof3er
Anteil des radialen Bahnfehlers regional durch Anpassung eines geeignet gewahlten Po-
lynoms niedriger Ordnung beseitigt werden kann.

Genauer betrachtet setzt sich der radiale Bahnfehler aus einem zeitlich variablen Anteil
und einem geographisch korrelierten Anteil zusammen. Fur NAG-Orbits ist der geo-
graphisch korrelierte Bahnfehler von gleicher GréRenordnung wie der zeitlich variable
Anteil. Im Sudatlantik wurden Differenzen zwischen den aufden NAG-Orbits basieren-
den Meeresoberflachenauslenkungen und verschiedenen Geoidmodellen von bis zu 15m
beobachtet (HAINES et al., 1990). Wéahrend der geographisch korrelierte Bahnfehler
fur die Untersuchungen des variablen Ozeansignals nicht von Bedeutung ist, stellt er

bei der Studie der groRskahgen Zirkulation ein wesentliches Problem dar.

Beide Orbitfehler, der geographisch korrelierte und der stochastische Anteil, wurden
in den neueren, prazisen Orbits des 'Goddard Space Flight Centers’ (GSFC) erheblich
reduziert. Insbesondere konnte der zeitlich fluktuierende Anteil des Baimfehlers um
ca. eine GroRenordnung auf weniger als 40 cm (rms) reduziert werden (HAINES et al.,
1990). Die prazisen Orbits wurden unter Verwendung des verbesserten Erdschwere-
modells GEM-T2 (MARSH et al., 1989) und durch ein erweitertes Netz an Trackings-
tationen (OPNET plus franzésische, kanadische und belgische TRANET-2 (Transit
Network) Stationen fur 6 Tage Uberspannende Ephemeriden berechnet. Wé&ahrend die
Bahnbestunmung kurzer Bogen hauptsachlich auf der Genauigkeit der Trackingdaten
beruht, sind fur langere Bdgen die auf den Satelliten wirkenden Kréafte von Bedeu-
tung. Dementsprechend verringert sich die Genauigkeit der GEM-T2 Ephemeriden
gegen Ende der ERM durch die Zunahme des solaren Strahlungsflusses.

Abb. 3.12 zeigt einen Vergleich des operationetien NAG-Orbits mit dem prazisen GEM-
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Abbildung 3.11: Amplitudenspektrum des NAG-Bahnfehleis. Der wesentliche
Anteil des Fehlers liegt nahe einer Umlaufperiode mit entsprechender Wel-
lenlange von 40.000 km. Auf Frequenzen grolier als die doppelte Umlauffre-
guenz sind Amplituden des Fehlers im Zentimeterbereich (aus CHENEY et
al., 1989).

T2 Orbit beispielhaft entlang der oben diskutierten Bahn 16. Der radiale Bahnfehler
des NAG-Orbits ist in der Abb. 3.12a deutlich durch das Aufspreizen der Meereso-
berflachenauslenkung der 43 dargestellten Einzelmessungen zu erkennen. Ebenfalls
sichtbar ist der geographisch korrelierte Bahnfehler durch die Abweichung der Meeres-
oberflachenauslenkung zu dem Geoidmodell von RAPP (1978). In Abb. 3.12b sind die
gleichen Messungen, jedoch unter Verwendung des GEM-T2 Orbits, gezeigt. Die Varia-
tion der Meeresoberflachenauslenkung zwischen einzelnen Wiederholungsperioden sind
deutlich geringer und liegen innerhalb der angegebenen Fehlergrenze. Gekennzeichnet
ist die 43. Wiederholung, fur die der Bahnfehler aufgrund des erhdhten solaren Strah-
lungsflusses deutlich Gber dem Ubrigen Ensemble liegt (KOBLINSKY et al., 1990).

Der geringere radiale Bahnfehler des GEM-T2 Orbits ermdglicht eine Orbitfehleranpas-
sung Uber langere Bahnsegmente bei gleichzeitig reduzierter Ordnung des verwendeten
Polynoms. Damit verknupft ist eine geringere Dadmpfung des langwelligen Ozeansi-
gnals wahrend der Bahnfehlerkorrektur (z.B. ZLOTNICKI et al., 1989). CHENEY
et al. (1991) verwenden eine lineare Anpassung des GEM-T2 Orbitfehlers Uber Bo-
genlangen von ca. 10.000 km; HALPERN et al. (1991) benutzten eine Sinuswelle Uber

Bogenlangen von 40.000 km .



LATITUDE

Abbildung 3.12: Messungen der MeeresoberRachenauslenkung entlang Badm 16
fur die ersten 43 Wiederholungsperioden bei Verwendung von (a) dem opera-
tiondien NAG-Orbit und (b) dem nachtraglich berechneten prazisen GEM-T 2

Orbit. Die gepunktete Linie in (a) kennzeichnet den Verlaufdes Geoidmodells
von RAPP (1978).

3.4.2 Korrekturen des tropospharischen Wasserdampfes

Die tropo8phérische Wasserdampfkorrektur (W V ="water vapor’) beritcksichtigt die
LaufzedtveTzdgerung des Radarsignals durch den atmosphérischen Gehalt an Was-
serdampf. Wellenldngen und Amplituden (5-50 cm) dieses Termes sind denen des
Ozeansignals unmittelbar vergleichbar (TAPLEY et al.,, 1982) und verfalschen haufig
Beobachtungen meaoskaliger Ozeanprozesse (PHOEBUS und HAWKINS, 1990). Das
Fehlen von simultanen Bestimmungen des atmosphérischen Feuchtegehalts auf GEO-
SAT machten es notwendig, die Wasserdampfkorrekturen tiber Analysen des FNOC-
Atmosphéarenmodells, bzw. durch klimatologische monatliche Mittelwerte der Feuch-
tekorrekturen aus SMMR-Messungen (NIMBUS-7) abzuschétzen. Zwar ergeben die
auf SMMR-Daten beruhenden Korrekturen im Vergleich zu FNOC-Werten ein rea-



listischeres Niveau des vertikal integrierten Feuchtegehaltes in den Tropen; sie sind
jedoch ungeeignet, kurzperiodische Fluktuationen der Feuchtekorrektur aufgrund von
atmospharischen Frontensystemen in mittleren und héheren Breiten wiederzugeben.
Deshalb wurden in dieser Arbeit ausschliellich die, auf dem FNOC-Modell basierende,
Feuchtekorrekturen verwendet. Die Genauigkeit dieser Daten betragt etwa 5 cm Uber
Distanzen von einigen 100 km; die Fehler kénnen aber nahe atmosphéarischer Fronten
erheblich anwachsen (ZLOTNICKI et al., 1989). Eine Reihe von Arbeiten dokumen-
tieren, dal die raum-zeitlichen Charakteristiken der FNOC-Feuchtekorrekturen fur das
Studium von Ozeanprozessen nicht adaquat sind (EMERY et al., 1990; MONALDO,
1990; ZIMBELMAN und BUSALACHI, 1990). Ergebnisse zeigen jedoch, dall der Feh-
ler der FNOC-Korrekturen selbst in den kritischen tropischen Regionen deutlich gerin-
ger ist als das ozeanische Signal (CHENEY et al., 1989; TAI et al., 1989; CHENEY et
al., 1991; DIDDEN und SCHOTT, 1992).

Adaquatere als FNOC-Feuchtekorrekturen wurden mittlerweile fir GEOSAT-
Altimeterdaten global aus externen Satellitendatensédtzen gewonnen und Uberdecken
die ERM nahezu vollstandig (EMERY et al., 1990; WENTZ, 1988). Diese neueren
Feuchtekorrekturen basieren seit Juli 1987 hauptséchlich auf Mikrowellenmessungen
des SSM/I (Special Sensor Mocrowave Imager) der polar umlaufenden DMSP-Satelliten
(Defense Meteorological Satellite Program). WENTZ (1988) leitete daraus Wasser-
dampfkorrekturen durch eine nichtlineare Kombination der Helligkeitstemperaturen
der 22 GHz und 37 GHz-Kanéale ab. Dahingegen berechneten EMERY et al. (1990)
Wasserdampfkorrekturen mittels eines linearen Algorithmus aus den Helligkeitstempe-
raturen der Kanéle 19 GHz und 22 GHz, deren Genauigkeit (global) von den Autoren
mit 1.5 cm als geringflgig besser gegentber den von Wentz benutzten Algorithmen
(2 cm) angegeben wird. SSM/I-Daten werden mit 25 km Auflésung bei einer Schwa-
denbreite von 1394 km gemessen. Um daraus eine globale Uberdeckung auf einem
1° x 1° Gitter zu erlangen, wurden die Daten zeitlich Uber 4 Tage (WENTZ, EMERY)
bzw. 7 Tage (EMERY) gemittelt. Neben SSM/I-Daten benutzten EMERY et al.
(1990) TOVS-Daten (TIROS Operational Vertical Sounder), gemessen auf NOAA's
polar umlaufenden Wettersatelliten, um aus IR-Messungen Wasserdampfprofile fur
GEOSAT-Daten abzuleiten. Der EinfluR von Wolken machte hierbei fur eine globale

Uberdeckung eine Mittelung tber jeweils 7 Tage erforderlich.

Neben den Problemen, die mit der Ableitung von Feuchtekorrekturen aus Helligkeit-
stemperaturen verbunden sind (siehe LIU und MOCK, 1990; CREWELL et al., 1992),
birgt der oben beschriebene Ansatz der zeitlichen Mittelung und die nachfolgende
raum-zeitliche Interpolation auf GEOSAT-Bahnen von WENTZ und EMERY weitere
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Abbildung 3.13: Mittelwette WV und Standardabweichungen a(W V) der
FNOG-, WENTZ- und EMERY-Feuchtefelder eines Jahres fur Bahn 16 (‘W ie-
derholungsperiode 15-36).

Unsicherheiten (PHOEBUS und HAWKINS, 1990; SCHMIDT, 1990; MINSTER et al,
1991), da typische Zeitskalen des atmosphéarischen Feuchtegehaltes tGiber weite Berei-
che des Ozeans unterhalb von 4 Tagen liegen. Anderungen der Feuchtekorrektur von
ca. 10 cm innerhalb von 12 Stunden wurden im Nordatlantik dokumentiert, wo Abwei-
chungen der WENTZ-Korrektuien von momentanen Werten in der GréRenordnung der
FNOC-Fehler Hegen (SCHMIDT, 1990). Zur Umgehung dieser Unsicherheit wurden
von MINSTER et al. (1991) Feuchtekorrekturen aus den urspringlichen (ungemittel-
ten) SSM/I-Messungen durch objektive Analyse fur 1-8 Intervalle auf die GEOSAT-

Bahnen interpoliert. Differenzen von bis zu +14 cm zwischen den objektiven Analysen
und den WENTZ-Feldem wurden auf der Mesoskala gefunden.

Sowohl die Subtraktion des zeitlichen Mittelwertes als auch die Korrektur des radialen
Bahnfehlers wahrend der kollinearen Analyse reduzieren verbleibende Restfehler al-
ler Umgebungskotiekturen. Demnach geht nicht die absolute WV-Korrektur, sondern
nur deren zeitlich variable Komponente nach Abzug eines LS-Polynoms in die Berech-
nung ein. Im folgenden soll der EinfluR der kollineuen Analyse auf das Feuchtesignal

untersucht und die Grélenordnung des verbleibenden Restfehlers abgeschatzt werden.

Die Abbildungen 3.13 und 3.14 zeigen jeweils Profile der Feuchtekorrektur entlang der
Bahn 16 fur (a) die FNOC-Korrektur (durchgezogene Linie), (b) der SSM/I-Korrektur



latitude

Abbildung 3.14: Kollineare Analyse der FNOC-, WENTZ- und EMER.Y-
Feuchtekorrekturen entlang Bahn 16 . (a) Absolute Feuchtekorrektur (WV)
wahrend der 20. Wiederholungsperiode im Oktober 1987. (b) Abweichun-
gen (W V) der Feuchtekorrektur vom Jahresmittel (Wiederholungsperiode 15-
36). (c) Anomalie der Feuchtekorrektur (WV") nach Abzug eines quadrati-
schen 'LS’-Polynoms uber die in Abb. 3.8b markierten Segmente, (d) rms-
Variabilitdt der Anomalie WV 1wahrend des betrachteten Jahres



von WENTZ (langgestrichelte Linie) und der SSM/I-Korrekturen von EMERY et al.
(1990). Statistische Angaben der Korrekturen sind in Tabelle 3.3 zusammengefalit.
Jeweils Uber ein Jahr gemittelte Profile WV (Repeat 15-36) und deren Standard-
abweichungen <r(WV) sind in Abb. 3.13 dargestellt. Es lalt sich zusammenfassen :
die EMERY-Korrekturen sind hinsichtlich WV und <r(WV) systematisch niedriger als
die entsprechenden Werte von WENTZ; beide Korrekturen zeigen aber vergleichbare
Strukturen mit maximalen WV -Werten von 33 cm (WENTZ) bzw. 29 cm (EMERY)
in den Tropen und Nebenmaxima bei 30°S und 35°N. Polwérts von diesen Breiten
stimmen die WV- und or(WV)-Profile aller drei Korrekturen auffallend gut Uberein.
Grole Abweichungen von bis zu 5 cm zwischen den FNOC-Werten und den Ubrigen
Kurven sind dagegen in den Tropen zu verzeichnen; hier fehlen insbesondere die aus-

gepragten Maxima von WV und <r(WV) in den FNOC-Daten nahe der intertropischen
Konvergenzzone.

Der Effekt der kollinearen Analyse auf individuelle einzelne Feuchteprofile ist in Ab-
bildung 3.14 veranschaulicht. Hierbei zeigt Abb. 3.14a ein momentanes Profil der drei
genannten Feuchtekorrekturen fur die 20. Wiederholungsperiode im Oktober 1987.
Erneut sind grolle Abweichungen der FNOC-Werte zu den auf SSM/I-Daten basie-
renden Korrekturen in niederen Breiten zu erkennen. Differenzen zwischen WBN T Z-
und EMERY-Werten beruhen zum Teil auf unterschiedlichen Mittelungsperioden. Uber
4 Tage (WENTZ) bzw. 7 Tage (EMERY). Diese Differenzen sind zu spéateren Zeit-
punkten bei gleicher Mittelungsperiode kleiner, zeigen aber systematisch geringere und
rAumlich glattere EMERY-Profile. Im Vergleich zu den absoluten Werten sind Dif-
ferenzen (WV') zwischen den verschiedenen Feuchtekorrekturen nach Abzug des En-
semblemittels (Abb. 3.13a) erheblich reduziert (Abb. 3.14b). Bemerkenswert ist dabei
die gute Ubereinstimmung des groRskaligen Verlaufes aller Korrekturen, insbesondere
nordlich von 15°iV; gleiche Strukturen mit jedoch unterschiedlichen Amplituden sind
auch sudlich des tropischen Bereichs zu finden. Eine weitere Annédherung der verschie-
denen Korrekturen wird im Zusammenhang mit der Bahnfehlerkorrektur durch Abzug
eines quadratischen LS-Polynoms Uber die in Abb. 3.8b gekennzeichneten Teilsticke
erreicht (Abb. 3.14c). Differenzen der so erhaltenen Restkorrekturen W V n sind auf3er-
halb des tropischen Atlantiks in der GrdéRenordnung von 2-3 cm. Differenzen von bis
zu 10 cm zwischen WENTZ und FNOC-Daten sind jedoch im Zusammenhang mit
der ITCZ zu erkennen. Ein Vergleich der in Abb. 3.14d dargestellten lokal-zeitlichen
RMS-Vanabilitat (Uber 22 Wiederholungen) cr(WV") mit den Variabilitaten der abso-
luten Korrekturen cr(WV) (Abb. 3.13b) zeigt entlang der betrachteten Bahn um bis
zu 50% reduzierte Werte (Tabelle 3.3). Dabei sinkt die Variabilitdt der FNOC-Daten



1) Mittlere Profile (Abb.3.13):
Mittel(cm) o (cm) Min. (cm) Max.(cm)

a) WV FNOC 158 6.4 5.2 24.7
WENTZ 153 7.4 4.3 33.0
EMERY 133 6.4 3.6 29.0

a)o-(WV) FNOC 24 0.7 0.7 4.0
WENTZ 4.1 16 0.6 8.5
EMERY 32 1.2 0.8 5.8

2) Repeat 20 (Abb. 3.14)
Mittel(cm) a (cm) Min. (cm) Max.(cm)

a) WV FNOC 16.2 6.8 5.1 26.5
WENTZ 155 8.9 4.3 39.2
EMERY 13.7 7.0 37 30.9
b) WV/ FNOC 0.1 2.3 2.7 6.0
WENTZ -0.2 4.3 -8.2 12.7
EMERY 0.1 3.2 -4.4 9.3
c) W Vff FNOC © 1.0 -4.5 2.7
WENTZ o0 2.3 -6.9 9.0
EMERY 0 15 -4.2 6.2
d) rms(WV//) (Rep. 15-36) FNOC 1.1 0.2 17
WENTZ 20 0.3 5.0
EMERY 1.7 0.4 3.4

Tabelle 3.3: Statistik der Wasserdampfkorxekturen fir Bahn 16.

von 2.4 cm auf 1.1 cm; die Variabilitat der WENTZ-Daten sinkt von 4.1 cm auf 2.0 cm.

In Ubereinstimmung mit JOURDAN et al. (1990) laRt sich zusammenfassen, daR der
Residuumfehler der FNOC-Feuchtekorrektur auf3erhalb des tropichen Bereiches in den
kollinear analysierten Daten erheblich reduziert ist und Uberwiegend in den Groélien-
bereich des Radar-Instrumentenfehlers gelangt. Der Feuchtefehler wird dartberhinaus
durch weiteres Filtern, wie z.B. durch objektive Analysen zur raum-zeitlichen Inter-
polation von Daten verschiedener Bahnen (siehe Kap. 4) (aufgrund der zeitlichen Ska-
lentrennung atmosphéarischer und ozeanischer Prozesse) weiter reduziert, so daf} der
Schluf3 naheliegt, dal} dieser Fehler in den in Kapitel 4 diskutierten Vergleichen der
GEOSAT-Altimetrie mit in-situ Messungen im Nordatlantik und bei der statistischen
Analyse des mesoskaligen Ozeansignals in Kapitel 5 zu keinen grundsatzlich falschen

Ergebnissen fuhrt. In den tropischen Regionen dagegen fuihren die neueren Wasser-



dampfkorrekturen auf wesentlich verbesserte SSH-Analysen gegeniuber den auf FNOC-
Werten basierenden Oberfldchenauslenkungen. Zwar werden auch hier die Feuchtefeh-
ler durch die kollineare Analyse um | reduziert; der verbleibende Fehler liegt dennoch
in der Gréfienordnung von 5 cm (CHENEY et al., 1991). Dieser Fehler befindet sich
jedoch Uberwiegend auf grollen Skalen, so dal die Analyse der Mesoskala auch hier

gerechtfertigt ist.



4 Verifikation der GEOSAT-Altimetrie

In diesem und den folgenden Kapiteln sollen die GEOSAT-Altimeterdaten fir eine
Untersuchung der mesoskaligen Variabilitdt des Ozeans verwendet werden. Im néch-
sten Kapitel steht eine statistische Auswertung der Daten im Vordergrund, um bishe-
rige Erkenntnisse Uber Charkteristiken des mesoskaligen Wirbelfeldes zu erweitern. In
diesem Kapitel werden dagegen synoptische Felder der Meeresoberflachenauslenkung,
bzw. der geostrophischen Oberflachengeschwindigkeit aus den raum-zeitlich ungleich-
verteilten Altimeterdaten erstellt und mit in-situ ozeanographischen Beobachtungen
verglichen. Das Ziel dieser Untersuchung ist, Aussagen tiber den Grad der Représenta-
tion mesoskaliger Bewegungsvorgange im Ozean durch die altimetrische Fernerkundung
far verschiedene dynamische Regionen des Atlantischen Ozeans zu treffen, die durch
unterschiedliche Amplituden der Oberflachenauslenkung, bzw. durch unterschiedliche
Qualitat der GEOSAT-Daten gekennzeichnet sind. Diese Untersuchung dient auch als
Grundlage fur die spateren statistischen Auswertungen (Kapitel 5) und die nachfol-
gende Assimilation der GEOSAT-Daten in ein regionales quasigeostrophisches Zirku-

lationsmodell im Bereich des Iberischen Beckens (Kapitel 6).

Es wurde jungst fur weite Bereiche des Weltozeans eine Vielzahl von Analysen der
GEOSAT-Daten durchgefuhrt. Stellvertretend fur alle diesbezliglichen Arbeiten sei
hier auf die GEOSAT-Sonderausgaben des 'Journal of Geophysical Reseach’ im Marz
und Oktober 1990 verwiesen, in denen einige dieser Arbeiten zu finden sind. Im folgen-
den soll jedoch auf die jeweils relevanten Arbeiten verwiesen werden. In dieser Arbeit
konzentriert sich die vergleichende Analyse der GEOSAT-Daten auf den Bereich des
Nordatlantischen Ozeans, wo zeitgleich zur GEOSAT ERM verschiedene Datenséatze
hydrographischer Beobachtungen und Stromungsmessungen zur Verfliigung stehen. Alle
verwendeten Datenséatze sind mit Quellenangaben in Tabelle 4.1 zusammengefal3t. Die
verwendeten hydrographischen Daten wurden zum einen im Fruhjahr 1987 entlang von
Schnitten zwischen den Azoren, den 'Grand Banks’ und Bermuda gemessen (KRAUSS
et al., 1990); weitere hydrographische Daten entstammen einem wirbelaufldsenden Fel-
dexperiment, das im Frihjahr 1988 im Iberischen Becken durchgefiihrt wurde (KASE
et al., 1989). Fur einen Vergleich der geostrophischen Oberflachengeschwindigkeiten
werden Trajektorien von 31 Oberflachendriftern mit Segeln in 100 m Tiefe aus dem Zeit-
raum Marz bis Dezember 1987 und Zeitreihen verankerter Strommesser im 6stlichen
Nordatlantik herangezogen. Die geographische Zuordnung der einzelnen Experimente
ist in Abbildung 4.1 schematisch dargestellt. Die Abbildung zeigt daruber hinaus die

mittlere dynamische Topographie in 50 m relativ zu einem Referenzniveau in 1500 m



Tiefe, die aus ROBINSON et al. (1979) (RBS im weiteren Verlauf) hydrographischen
Atlasdaten abgeleitet wurde. Das Bild steht im Einklang mit dem allgemeinen Schema
der Zirkulation des Nordatlantiks, wie es z.B. von KRAUSS (1986) und OLBERS et al.
(1985) anhand von Erkenntnissen aus hydrographischen Daten und Driftertrajelctorien
gezeichnet wird. Der mittlere Verlauf des Golfstromes (GS) und seiner Auslaufer, dem
Nordatlantischen Strom (NAC) und dem Azorenstrom (AC), ist klar an der erhéhten
Oberflachenneigung quer zum Strom erkennbar. Sudlich des GS und der Azorenfront
schlief3t der subtropische Wirbel mit westwartiger Rezirkulation an. Abb. 4.1 verdeut-
licht, dal? alle hier zur Verfigung stehenden Ozeandaten in unmittelbarer Umgebung
von permanenten ozeanischen Frontensystemen gemessen wurden, so dafl diese Daten
neben mesoskaligen Fluktuationen auch das Signal der mittleren Zirkulation enthalten.
Aus Kapitel 3 geht hervor, dal? durch die kollineare Analyse das Signal der stationaren
Ozeanzirkulation aus den Altimeterdaten subtrahiert wurde. Um dieses Defisit aus-
zugleichen, wird wahrend der folgenden Vergleiche mit in-situ Daten die in Abb. 4.1
gezeigte dynamische Topographie 50/1500 dbar als Naherung des momentanen Hinter-
grundfeldes herangezogen.

Abbildung 4.1: Klimatologische dynamische Topoer&vbie 50/1500 flhur im

gciouil WUXICIL.

Die GEOSAT-Daten Hegen entlang von raum-zeitlich ungleichmafig verteilten Satel-
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Datentyp
Oberflachendrifter:
15.3. - 31.12. 1987

Hydrographische Daten:

15.3. - 20.4. 1987;
Nordwestatlantik

4.3. - 26.3. 1988;
Nordostatlantik

24.5. - 20.6. 1989;
Nordostatlantik

Beschreibung

Tagesmittel der Position und der Geschwindigkeit von 31
Oberflachendriftern mit Segel in 100 m Tiefe; die Da-
ten sind fur Segelabrisse bereinigt (KRAUSS et al., 1990;
BRUGGE, 1992).

Hydrographische Messungen an 101 Stationen entlang von
drei Schnitten mit Stationsabstdnden zwischen 20 und
70 km (KRAUSS et al., 1990).

Hydrographische Messungen an 67 Stationen auf einem
wirbelauflésenden Gitter mit mittlerem Stationsabstand <
60 km (KASE et al., 1989).

Hydrographische Messungen auf einem wirbelauflésenden
Gitter im Iberischen Becken (KASE, HINRICHSEN et al.,

1992).

Verankerungszeitreihen:
4.11. 1987 - 8.1. 1989 Verankerung ,MW* (36°8.4'N, 18°23.4'W) :
tiefpallgefilterte Tagesmittelwerte der Stromung in 630 m
und 1034 m Tiefe.

Verankerung ,,Kiel 276" (33°8.5'N, 21°57.6'W) :
tiefpaRgefilterte Tagesmittelwerte der Stromung in
450/630 m, 1050/1250 m und 3000 m Tiefe

(beide Verankerungen: Zenk et al., 1989).

10.11. 1987 - 10.1. 1989

Tabelle 4.1: Liste der in-situ Vergleichsdatensatze

litenbahnen vor. Um Oberflachenauslenkungen auf einem regelmaRigen Gitter, bzw.
an vorgegebenen Positionen zu erhalten, wurde ein lineares optimales Schéatzverfahren
verwendet (BRETHERTON et al., 1976). Die hierbei zugrundeliegende Korrelations-
funktion wurde in Zeit und Raum als homogen und isotrop angenommen und durch

eine GauR’sche Exponentialfunktion reprasentiert (HILLER und KASE, 1983)

= e~(/A)3 =e~(ir)2 (4.1)

Hierbei ist | und t als rAumlicher und zeitlicher Abstand zu verstehen. Nichtaufgeldste
Anteile des Prozesses und MeRfehler wurden als unkorreliert angenommen und durch
weilles Rauschen dargestellt. Aus ozeanischen Messungen abgeleitete Korrelationsfunk-
tionen weisen Ublicherweise einen Bereich negativer Korrelation auf (siehe Kap. 5.2).
Innerhalb der Fehlergrenzen ist GIl.(4.1) jedoch mit Beobachtungen vertraglich und
fuhrte gegenuber den aus MODE- und POLYMODE-Daten abgeleiteten Funktionen



(FREELAND und GOULD, 1976; DeMEY und ROBINSON, 1987) zu befriedigende-
ren Ergebnissen. Trotz einer Datenreduzierung von ca. 7 km auf 20 km Abstédnden
in Bahnrichtung machte die hohe Datendichte der Altimeterdaten die Verwendung
eines sub-optimalen Schéatzverfahrens notwendig. Dieses Verfahren benutzt nur jene
Beobachtungen, die quasi-unabhangig voneinander sind und innerhalb eines angegebe-
nen EinfluBradius um die jeweilige Schéatzposition liegen. Das verwendete Programm
LADA" wurde von P. DeMEY (Toulouse) zur Verfugung gestellt und ist in DeMEY
und MENARD (1989) erlautert.

Die weitere Gliederung dieses Kapitels ist wie folgt: in Kap. 4.1 wird ein Vergleich
von GEOSAT-Oberflachenauslenkungen und geostrophischen Oberflachengeschwindig-
keiten mit den Trajektorien und Geschwindigkeiten von Oberflachendriftern durch-
gefuhrt. Hydrographische Daten werden in Kap. 4.2 fur einen Vergleich verwendet und
Kap. 4.3 behandelt den Vergleich von GEOSAT-Geschwindigkeiten mit Daten veran-

kerter Strommessungen. Eine zusammenfassende Diskussion folgt in Kap. 4.4 .

4.1 Vergleich mit Daten von Oberflachendriftern

Im Fruhjahr 1987 wurden 31 Oberflachendrifter mit Segel in 100 m Tiefe entlang der
in Abb. 4.1 gezeigten hydrographischen Schnitte im Ausléuferbereich des Golfstro-
mes ausgesetzt (KRAUSS et al., 1990). Dieses Gebiet ist durch viele Feldexperimente
und numerische Modellierungen mdglicherweise eines der am besten dokumentierten
Bereiche des Weltozeans. Es reprasentiert eine Region komplexer dynamischer Bewe-
gungsvorgdnge mit stark ausgepragter Wirbeltatigkeit (erzeugt durch Instabilitat des
Stromes) und intensiver Wechselwirkung zwischen der mittleren Zirkulation und seit-
lichen Fluktuationen von Wirbeln, Maandern und Ringen. Damit einher gehen starke

Vermischungsvorgange subtropischer und subarktischer Wassermassen (z.B. KRAUSS,
1986; KRAUSS et al., 1989; HINRICHSEN und TOMCZAK, 1992).

wahrend der westliche Bereich durch den Golfstrom und dessen M&aander dominiert
wird (FOFONOFF, 1981), nimmt gstlich der 'New England Seamounts’ (NES) die
Maaoderamplhude und die Wirbelbildung deutlich zu (RICHARDSON, 1983; AUER,
1987). Gleichzeitig findet eine Reduzierung der kinetischen Energie um ca. 50% zwi-
schen den NES und dem Neufundlandriicken statt (FOFFONOFF und HALL, 1983;
RICHARDSON, 1983). Nahe des NFR separiert der GS in seine Auslaufer (DIET-
RICH et d, 1975; KRAUSS, 1986), die * NAC und AC ein wichtiges Bindeglied

zwischen den subtropischen und subarktischen Wirbeln des Nordatlantiks darstellen.

Die m Abb. 4.1 dargestellte mittlere dynamische Topographie in 50 dbar relativ



zu einem Referenzniveau in 1500 dbar spiegelt eine stark gegléttete geostrophische
Oberflachenzirkulation des Nordatlantiks wider. Der Anstieg der dynamischen Topo-
graphie quer zum Strom betragt westlich von 50°W ca. 1 m uUber eine Distanz von
500 km, entsprechend einer mittleren zonalen Geschwindigkeit von ca. 20 cm/s. Die
Oberflachenneigung Uber den NAC und den AC betragt etwa 8 cm/100 km und 3-
4 cm /100 km. Diese Werte sind wesentlich geringer, als synoptische Beobachtungen
belegen (z.B. KRAUSS et al., 1990) und resultieren aus der Mittelung Uber mé&an-
drierende, gebundelte Strome. Fluktuationen der Oberflachenneigung quer zum GS
und Variationen der Golfstrom-Oberflachentransporte wurden von ZLOTNICKI (1991)
bzw. von KELLY und GILL (1990) und KELLY (1991) an GEOSAT-Daten studiert.

Im folgenden sollen Trajektorien und Geschwindigkeiten von Oberflachendriftern mit
Segeln in 100 m Tiefe zum Vergleich mit synoptischen Analysen der altimetrischen
Oberflachenauslenkung und der daraus resultierenden geostrophischen Oberflachenge-
schwindigkeit benutzt werden. Der dieser Studie zugrundeliegende Drifterdatensatz
wurde von Prof. Dr. W. Krauss und Dipl.-Oz. B. Briigge zur Verfugung gestellt und
ist in Abb. 4.2 anhand der Driftertrajektorien veranschaulicht. Der Datensatz besteht
aus gefilterten und téglich gemittelten Driftergeschwindigkeiten Uber den Zeitraum
Marz bis Dezember 1987 und wurde hinsichtlich der SegelabriRzeitpunkte bereinigt
(BRUGGE und DENGG, 1991, BRUGGE, 1992). Diese Drifter folgen der Bewe-
gung in der Segeltiefe von 100 m; d.h., sie messen die oberflachennahe, ann&hernd
geostrophische Geschwindigkeit des Ozeans, die direkt mit der absoluten dynamischen
Topographie verknupft ist. Drifterdatensitze wurden in verschiedenen Experimenten
zur Diagnose der Oberflachenstromung und zur Abschatzung der mittleren und eddy-

kinetischen Energien genutzt (RICHARDSON, 1983; KRAUSS und BONING, 1987,
DANIAULT und MENARD, 1985; PIOLA et al., 1987).

Fur einen Vergleich der GEOSAT-Daten mit den Drifterbeobachtungen wurden ob-
jektive Analysen der altimetrischen SSH-Anomalien fur verschiedene Zeitpunkte un-
ter Verwendung der sub-optimalen Methode (DeMEY und MENARD, 1989) erstellt.
In Anlehnung an a-priori Kenntnisse (z.B. McWILLIAMS, 1976; ROBINSON et al.,
1974) wurden rdumliche und zeitliche Dekorrelationsskalen der Felder mit 100 km und
10 Tage bei einem Datenfehler von 15% der ProzeRvarianz angenommen. Typische
Beispiele der objektiven Analyse sind in Abb. 4.3 in der Region 30-50 1® 30-65 W auf
einem regelmaRigen Gitter mit 25 km Gitterabstand (zonal und meridional) dargestellt.
Gezeigt sind Karten der ssH-Anomalie und der gesamten Oberflachenauslenkung fur
drei, jeweils 15 Tage auseinander liegende Zeitpunkte (17. Mai, 1 Juni, 18 Juni i98i),

fur die eine optimale Drifterverfigbarkeit gegeben war (siehe Abb. 4.5b). Die Kar-
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Abbildung 4.2: Der Drifterdatensatz fur den Zeitraum Marz bis Dezem-
ber 1987. Gezeigt sind die Trajektorien von 31 OberRachendriftem mit Segeln
in 100 m Tiefe, die im Méarz entlang der in Abb. 4.1 gezeigten Schnitte im
westlichen Nordatiaatik ausgesetzt wurden, und anschlieBend der allgemeinen
oberRachennahen Zirkulation folgten (KRAUSS et al., 1990; BRUGGE, 1992).
Die Daten stellen Tagesmittelwerte dar und wurden hinsichtlich Tragheitsfre-
guenzen und SegeJabrif3zeitpunkten korrigiert. Die jeweiligen Endpunkte der
TYajektorien werden durch ausgefiullte Punkte markiert.

ten der SSH-Anomalie (Abb. 4.3a-c) sind durch kohérente, Uber das gesamte Gebiet
verteilte positive und negative Strukturen dominiert, wie sie antizyklonalen und zy-
klonalen Wirbeln von typischerweise 100-200 km Durchmesser entsprechen. Allgemein
ist die rAumliche Verteilung der OberflachenvariabUitat (Abb. 5.1) mit Karten der ed-
dykinetischen Energie des Ozeans vertraglich (RICHARDSON, 1983; LeTRAON et
al., 1990). Maximale Amplituden der Anomalien von bis zu -70 cm und -f60 c¢cm sind

im Bereich der mittleren GS-Lage zu finden; nérdlich und sudlich davon nehmen die
Amplituden ab.

Die zu Abb 4.3a gehérende Karte des Erwartungswertes des relativen Schatzfehleis

ist beispielhaft in Abb. 4.3j gezeigt. Das Bild ist deutlich durch die raumliche Da-

tenverteilung auf Satellitenbahnen (Abb. 4.3k) gekennzeichnet. Die relative zeitliche
Datenverfugb&ikeii fuhrt dabei in Abhangigkeit vom jeweiligen Schatzzeitpunkt auf
lokale Extrema, fur die der Schatzfehler auf Gber 60% der Prozelvarianz anwachst.

Bereiche, in denen der Fehler 80% uberschreitet, Hegen in der flachen Schelfregion, in



der GEOSAT-Daten wegen mdoglicher Fehler der Gezeitenkorrektur von der Verarbei-

tung ausgeschlossen wurden.

Die Kombination der SSH-Anomalien mit der klimatologischen dynamischen Topogra-
phie 50/1500 dbar (im folgenden als CSSH abgekiirzt) verdeutlicht einen maandrie-
renden Golfstrom, der am westlichen Rand bei 38°N das betrachtete Gebiet erreicht
(Abb.4.3d-f). Er ist begleitet von zyklonalen und antizyklonalen Wirbeln entlang der
sudlichen und ndérdlichen Flanke. Generell bestatigen die CSSH-Felder das Bild der
allgemeinen Zirkulation: einer engen Rezirkulation im stdlichen Bereich und einer
Golfstromaufspaltung bei ca. 40°N, 46°W in einen nordlich weiterfihlenden NAC und
einen sudostlich flieBenden AC (z.B. OLBERS et al., 1985, KLEIN und SIEDLER
1989). Anders als in Abb. 4.3f ist der NAC in Abb. 4.3d und 4.3e annahernd als
direkte Fortfihrung des GS angedeutet. Dahingegen lassen die Abbildungen die Ab-
spaltung des AC als komplexen Vorgang erscheinen, der einen Teil des Stromes um eine
enge zyklonale Zunge zwischen 45°W und 50°W in stidwestlicher Richtung herumfihrt,
bevor er bei 35°N, 55°W nach Osten abknickt und auf dieser Breite das betrachtete
Gebiet verlalRt. Die Neigung der Oberflache Uber den GS ist im Vergleich zur Kli-
matologie um einen Faktor 3—4 erhoht (ca. 60 cm auf 100 km) und lal3t den GS als
geblndelten und stark mdaandrierenden Strom erscheinen, dessen transiente Maander
den groflen Anomalien entlang der GS-Achsein Abb. 4.3a— zuzuordnen sind. Ebenfalls
verstarkt ist die in Abb. 4.1 nur schwach angedeutete gquasi-permanente Hochdruck-
zelle bei 44°N, 42°W ostlich der 'Grand Banks’, die wiederholt wahrend Expeditio-
nen angetroffen wurde (MANN, 1967; CLARKE et al.,, 1980; KRAUSS et al., 1990).
Die CSSH-Felder deuten eine Erzeugung dieser Hochdruckzelle durch eine meridionale
Auslenkung der stidlichen GS-Flanke an. Ahnlich weit ausgreifende Maander der nérd-
lichen Stromflanke in sudostliche Richtung éstlich von 46°W sind moglicherweise an
Vermischungsprozessen beteiligt, die kaltes und salzarmes Labradorseewasser Uber die
Subpolarfront nach Sudosten fuhren (HINRICHSEN und TOMCZAK, 1992). Diese
sind in Abb. 4.3e stdlich von 40°N und entlang 46°W angedeutet. Die Analyse der
GEOSAT-Felder zu fruheren (nicht abgebildeten) Zeitpunkten lalit erkennen,da’ der

zyklonale Wirbel in Abb. 4.3d das Residuum eines weit sidostwarts reichenden Maan-

ders der NAC-Stromflanke ist.

Aus den drei abgebildeten Karten lart sich innerhalb des betrachteten Zeitraumes
Uber 30 Tage eine erhebliche Verdanderlichkeit des Stomfeldes belegen. Die Korrelation
zwischen aufeinanderfolgenden Feldern betragt jeweils 0.5 und 0.4; sie ist nach 30
Tagen auf 0.27 abgefallen und nach 45 kann kein direkter zusammenhang festgestellt

werden (r=0.15). Bemerkenswert ist hierbei die Veranderlichkeit des GS. Er verlauft
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Mitte Mai westlich von 50°W annahernd strahlformig, weist jedoch 15-30 Tage spater
eine erhebliche Maandertatigkeit auf. In diesem Zusammenhang ist das Ablésen eines
antizyklonalen Ringes bei 41°N, 57°W zu erkennen, der Mitte Juni wieder in den Strom

integriert zu werden scheint.

Die Trajektorien der 31 Driftbojen wurden in Abb. 4.3g—+ flur 21-tdgige zentrierte
Zeitraume den Karten der CSSH-Felder Uberlegt. Es ist eine grundséatzliche Ubere-
instimmung der Driftertrajektorien und deren Krimmungssinn mit den Konturen der
CSSH-Felder zu erkennen. Grofle Driftergeschwindigkeiten sind, durch lange Trajekto-
rien angedeutet, entlang des NAC zu finden ; dort folgen die Drifter nahezu uneinge-
schrankt den diagnostizierten Maanderstrukturen der Altimetrie. Aufgrund der grof3en
Veranderlichkeit des Bewegungsfeldes ist jedoch eine gute Ubereinstimmung beider Da-
tenséatze nur in mittleren Bereichen der Trajektorien zu erwarten, wo Differenzen i. allg.
auf Skalen unterhalb der Korrelationslange beschrankt sind.

Bemerkenswert ist eine Depression von mehr als 50 cm tber 100 km, die in dem betrach-
teten Zeitraum nahe 38°N, 58°W zu finden ist und in den altimetrischen Feldern Uber
einen langeren Zeitraum verfolgt werden konnte. Aus GEOSAT-Feldern ist ersichtlich,
dal} dieser zyklonale Wirbel Anfang Marz bei 38°N, 56°W durch Abschniirung eines
Golfstrom-M&aanders entsteht; er wurde Ende Méarz 1987 in hydrographischen Daten
etwa 200 km norddstlich der in Abb. 4.3d gezeigten Position nachgewiesen (KRAUSS
et al.,, 1990). Seitdem deckt sich die Position dieses Tiefs in den Altimeterfeldern mit
intensiver zyklonaler Bewegung eines Drifters, der wahrend des Feldexperimentes in
dessen Kern ausgesetzt wurde. In Ubereinstimmung mit der Drifterbewegung belegt

die abgebildete Sequenz von SSH-Feldern Mitte Juni die Integration des kalten Ringes
in einen Golfstrommaander (Abb. 4.3i).

Die enge Ubereinstimmung zwischen Drifterbewegungen und den analysierten SSH-
Feldera verdeutlicht den hohen Grad, mit dem mesoskaliges Ozeansignal durch die
GEOSAT-Altimetrie in der betrachteten Region reprasentiert wird. Daruberhinaus
belegt sie, dal? die Kombination der SSH-Anomalien mit der klimatologischen dynami-
schen Topographie aus historischen Atlasdaten eine mdgliche Naherung der absoluten
dynamischen Oberflachentopographie in der Golfstromregion darstellt. Ein vergleich-
barer Ansatz wurde von HOLLAND et al. (1992) in der Region der Agulhasretroflexion
gemacht. Ein unterschiedlicher Ansatz zur Abschétzung der absoluten Oberflachento-
pographie wurde von KELLY und GILL (1990), JOYCE et al. (1990) und KELLY
(1991) verfolgt. Diese Autoren leiteten eine synthetische mittlere Meeresoberfléche
durch die Modellierung des Golfstromprofils in Form eines Gaul3’schen Geschwindig-
keitsprofils quer zum Strom ab. In dem gleichen Gebiet westlich von 50°W verwendete



GLEN et ai. (1990) ein. synthetisches Geoid zur Erlangung absoluter Oberflachento-
pographien.

Fur einen quantitativen Vergleich der GEOSAT-Daten mit Drifterbeobachtungen wur-
den geostrophische Oberflachengeschwindigkeiten orts- und zeitgleich zu den Drifter-
beobachtungen aus Analysen der Oberflachenauslenkung bestimmt. Hierbei wurden
geostrophische Geschwindigkeiten mittels zentraler Differenzen tber Distanzen von
50 km in jeweils zonale und méridionale Richtung berechnet. Die Ergebnisse des
Vergleiches von GEOSAT- und Driftergeschwindigkeiten sind in Tabelle 4.2 zusam-

mengefalit .

In Abb. 4.4 sind Streudiagramme der zonalen (u) und der meridionalen (v) Geschwin-
digkeitskomponenten aus beiden Datenséatzen fur die gesamte Dauer des Drifterdaten-
satzes von Marz bis Dezember 1987 dargestellt. Die Streudiagramme zeigen eine signifi-
kante Korrelation der jeweiligen Komponenten, die bei Uber 4000 Einzelbeobachtungen
Werte von. 0.72 und 0.64 fur jeweils die U- und V-Komponenten ergeben. Die Steigun-
gen der Ausgleichsgeraden (y — a+ bx) betragen fiur beide Komponenten bu = 0.52 und
b, = 0.48. Dieses Ergebnis spiegelt die gegentiber den Drifterbeobachtungen um ca.
50% geringere Varianzen der GEOSAT-Geschwindigkeiten wider. So fuhren GEOSAT-
Daten fur die zonale Komponente auf 440 cm2/s2 gegeniiber 860 cm?2/ s2 der in-situ
Beobachtlangen; fur die V-Komponente ergibt sich entsprechend 400 cm2/ s2 gegenuber
720cm 2/ s 2. Berucksichtigt man statt der CSSH nur die GEOSAT-Anomalien, so ergibt
sich eine geringfiigig schlechtere Ubereinstimmung mit der beobachteten Drifterbewe-
gung (sieh.e Tabelle 4.2).

Die systematische Diskrepanz zwischen den in-situ Beobachtungen und den abgelei-
teten Oberflachengeschwindigkeiten ist zum Teil auf die Analyse der GEOSAT-Daten
zuriickzufihren. Durch die objektive Analyse wird alle Variabilitat auf Skalen unter-
halb der Korrelationsskala von A = 100 km und auf kiirzere Perioden als r = 10 Tage
stark gegléattet. Dagegen stellen die Drifterbewegungen ungefilterte Beobachtungen von
Wirbelgeschwindigkeiten dar, die signifikante Energie auf Skalen unterhalb von 100 km
aufzeigen (z.B. KRAUSS und KASE, 1984). Daher kann eine direkte, quantitative
Ubereinstimmung zwischen GEOSAT-Analysen und den in-situ Oberflachenstrémun-
gen nicht erwartet werden. Im Einklang hiermit steht, daR die weiter unten diskutierten
hydrographischen Daten im Zusammenhang mit der oben erwéahnten kalten Depression
bei 38°N, 58°W einen um den Faktor 2 grélReren Gradienten m Abb. 4.8 b bei 1000 km
zeigen, als durch die Altimetrie angedeutet wird. Betrachtet man jedoch die hoch-
aufgeldésten Daten entlang individueller Bahnen, so fuhrt die Varianz der normal zu
den Bahnen verlaufenden Geschwindigkeitskomponenten auf Werte zwischen 600 und



a) U-Komponente; Zeitraum Marz-Dezember 1987

Gebiet AX r N a2 Drifter a2 Geosat r b Bemerkung
(km) (Tage) (cm2a2) (cm2/s2)
global 50 10 4553 864 441 0.72 0.52
50 10 410 0.68 0.47 SSH-Anomalie
50 15 488 0.72 0.54
100 10 324 0.73 0.45
150 10 217 0.71 0.36
4> 40°N, 50 10 990 1398 653 0.73 0.50
A >40°W 50 15 1366 1444 681 0.69 0.48
$> 40°N, 50 10 549 593 232 0.73 0.46
A <40°W 50 15 767 567 257 0.69 0.46
< 40°N 50 r o 1744 633 430 0.78 0.64
50 15 2324 618 455 0.76 0.65

- b) V-Komponente; Zeitraum Marz-Dezembej 198Y

Gebiet A T N <2 Drifter 2 Geosat r b Bemerkung
o (Tage) (cm2a2) (cm2/s1)

global 50 10 4553 723 402 0.64 0.48
50 10 362 0.64 0.5 SSH-Anomalie
50 15 452 0.65 0.51
100 10 300 0.67 0.43
150 10 209 0.66 0.35

4>> 40° N, 50 10 990 1144 588 0.63 0.45

A>40°W 50 15 1366 1187 594 0.62 0.44

<> 40°N, 50 10 549 543 227 0.66 0.43

A <40°W 50 15 767 550 217 0.66 0.42

4< 40°N 50 10 1744 515 427 0.72 0.66
50 15 2324 500 449 0.69 0.65

c) Periode 24.5.-9.6.1987
Ax N ru bu rv K Bemerkung
50 10 481 084 065 073 0.59
50 15 481 081 066 069 0.58
50 o0 453 079 064 068 0.57
100 10 481 0.82 054 070 0.50
150 10 481 080 042 071 0.41
150 oo 453 079 041 073 041

stationar; 17-Tagezeitraum

stationar; 17-Tagezeitraum

Tabelle 4.2: Vergleich der GEOSAT- mit Driftergeschwindigkeiten.
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Abbildung 4.4: StTeudi8.gT8.mni (a) der zonalen und (b) der mendionalen Kom-
ponenten der geostiophischen OberRachengeschwindigkeit aus der gesamten
GEOSA T-OberRBachenauslenkung (siehe Abb. 4.3d), aufgetragen gegen die ak-
tuelle D riftergeschwindigkeit fur den Zeitraum Marz—Bezember 1987. Die je-
weiligen Ausgleichsgeraden (durchgezogene Linien) ergeben Steigungen von
bu= 0.52(£0.01) und bv - 0.48(x£0.01) bei Korrelationen von ru= 0.72 und
rv= 0.69. Die gestrichelten Linien kennzeichnen die Winkelhalbierenden.

700 cm2ja2. Unter der Annahme von Isotropie lassen sich hiermit auch quantita-
tiv Ubereinstimmungen mit Drifterbeobachtungen herleiten (LeTRAON et al., 1990;

KELLY, 1991).
Andere Ursachen fur Abweichungen zwischen GEOSAT- und Driftergeschwindigkei-

ten kdnnen grundséatzlich auch von einer ageostrophischen Komponente der Dnfter-
daten herritren Windeinflul3, Stokesdrift, Ekmannstrom), die in den geostrophischen
GEOSAT-Geschwindigkeiten nicht enthalten sind. KRAUSS et al. (1989) schatzen
Fehler der Driftergeschwindigkeit aufgrund von direktem WindeinfluR und Strokesdnft
auf weniger s 2 cm/s. Da sich die Driftsegel in einer Tiefe von 100 m ann&hernd un-
terhalb der Ekmanngrenzschicht befinden, und der EinfluR von Tragheitsfrequenzen eli-
miniert wurde, folgen die Drifter daher annahernd der Wasserbewegung in dieser Tiefe
so dalR man diese Fehlerquelle vernachlassigen kann. Unterschiede kénnen prinzipiell
auch von einer Phasenverschiebung des lokalen Beobachtungszeitpunktes beider Sy-
steme aufgrund des satellitenbahnschemas herrihren. Bei Berucksichtigung nur jener

Wertepaare, fur die der Schéatzfehler kleiner als 60% ist, d.h. die zeitlich dicht zusa*.

menfallen, ergeben sich j'edocr\{’ nur égarglng%na verbesserte Ergebnisse mit bu = 0.55

und b, = 0.53, bei Korrelationen von 0.75 und 0.67 .



Bemerkenswert ist die quantitative Abweichung der hier fur den Zeitraum Marz-
Dezember 1987 erhaltenen Resultate zu dem in WILLEBRAND et al. (1990) fur den
Zeitraum 24. Mai-9. Juni 1987 gezeigten Vergleich zwischen GEOSAT- und Drifter-
daten. Dort wurden Steigungen der Ausgleichsgeraden von bu = 0.36 und b, = 0.33
gefunden, die bei Korrelationen von ru = 0.66 und r,, = 0.62 wesentlich geringer als
die hier dokumentierten sind. Zur Untersuchung mdglicher Ursachen dieser Abwei-
chungen soll im folgenden gepriift werden, ob (a) die Ubereinstimmung der Datenséatze
zeitlichen oder raumlichen Fluktuationen unterliegt und (b) wie sensitiv obige Ergeb-
nisse hinsichtlich der Parameterwahl wéhrend der Analyseprozedur sind. Zu beruck-
sichtigen sind hierbei methodische Unterschiede: anders als in dieser Arbeit wurden
GEOSAT-Daten in WILLEBRAND et al. (1990) Uber Perioden von 17 Tagen als
stationar betrachtet; ferner wurden geostrophische Geschwindigkeiten Uber Distanzen
von 150 km und auf einem regelmafRigen Gitter berechnet, das in der Regel nicht mit
Drifterpositionen zusammenfiel. Aus Tabelle 4.2 ist ersichtlich, daR eine VergroRerung
der rdumlichen Distanz zur Berechnung der geostrophischen Geschwindigkeit von hier
50 km auf 150 km zu glatteren Geschwindigkeitsfeldern und einer Reduzierung der
Geschwindigkeitsvarianzen fuhrt. Dabei sind die Ergebnisse bei Aaj = 150 km denen
von WILLEBRAND et al. (1990) vergleichbar (z.B., ru= 0.71,6« = 0.36).

Abb. 4.5a und 4.5b zeigt eine Zeitreihe der Korrelationen zwischen den U- und V-
Komponenten der GEOSAT- und Driftergeschwindigkeiten, die jeweils Gber Intervalle
von 15 Tagen aus Analysen berechnet wurden, die mit unterschiedlichen Korrelations-
zeiten von r = 10 und r = 15 Tagen geschatzt wurden. Die Anzahl der dabei zugrun-
deliegenden Wertepaare ist in Abb. 4.5c aufgetragen. Hierbei spiegelt die Abnahme
der zugrundeliegenden Wertepaare von ca. 350 pro Zeitintervall auf unter 20 zwischen
Tag 150 und Tag 350 die abnehmende Verfluigbarkeit der Drifterdaten aufgrund von
Segelabrissen oder &hnlicher Probleme wider. Allgemein lassen sich Variationen der
Korrelation von 0.05-0.1 Uber Perioden von ca. 60 Tagen erkennen, die jedoch auf dem
95%-Niveau nicht signifikant sind. Fur den Zeitraum zwischen Tag 250 und Tag 300
kann eine hohe Datenausfallsrate der GEOSAT-Beobachtungen als mdgliche Ursache
einer geringeren Ubereinstimmung genannt werden. Abb. 4.5 verdeutlicht, dak keine
saisonalen Unterschiede in der Ubereinstimmung zwischen GEOSAT- und Drifterda-
ten zu verzeichnen sind. Eine Saisonalitat konnte hierbei z.B. durch den Fehler der
Feuchtekorrektur erwartet werden, da wegen des erhdhten Wasserdampfgehaltes der
Atmosphéare in den Sommermonaten ein grderer Fehler der FNOC-Abschatzungen
gegeben ist. Die in Abb. 4.5 gezeigten Ergebnisse stitzen die Annahme, dal} der
Fehler der Feuchtekorrektur keinen ernsten EinfluR auf die Analyse des mesoskaligen



Abbildung 4.5: Korrelation der GEOSAT- und Drifterbeobachtungen uber
jeweils 15-tagige Zeitrdume fur (a) die U-Komponenten und (b) die V-
Komponenten beider Datensatze. Durchgezogene und gestrichelte Linien ba-
sieren auf Schatzungen der GEOSAT-Felder mit jeweils r — 10 und r — 15
Tagen. In (c) ist die Anzahl der verwendeten Wertepaare fur 15-Tagezeitraume

aufgetragen.

Ozeansignals in mittleren und hohen Breiten darstellt. Nicht signifikant sind auch die
Unterschiede, die von einer Variation der Korrelationszeit zwischen 10 und 15 Tagen

bei der Analyse der GEOSAT-Felder herrihren. Es ergibt sich jedoch die Tendenz
Aus Tabelle 4.2 geht

zu besseren Ergebnissen bei Verwendung von r = 10 Tagen.
hervor, dall dieses Ergebnis am augenscheinlichsten in der unmittelbaren Umgebung
der Golfstromauslaufer in der Region ndérdlich von 40°N und westlich von 40°W ist.
Die groBen rms- Geschwindigkeitsdifferenzen von 25 cm/s und die relativ geringe Stei-
gung der Ausgleichsgeraden deuten daraufhin, daR die oben diskutierten Unterschiede
der w eltenzahi-Frequenzcharakteristiken beider Datensdtze am ausgeprégtesten m die-

ser Region kleiner Raum- und Zeitskalen in Erscheinung tritt. Anders m der sudhch



Abbildung 4.6: Differenzkarte der Oberuachentopographie aus GEOSAT-
Daten, die mit r = 10 Tage, bzw. Uber einen 17-Tagezeitraum (25.5.-9.6.1987)
mit + —oo0 geschéatzt wurde. Das KonturintervaUist 5 cm und Differenzbetrége
> 7.5 cm wurden gerastert.

von 40°N gelegenen Region des Subtropenwirbels, wo rms-Differenzen der Geschwin-
digkeiten 16 cm/s betragen. Hier repréasentieren GEOSAT-Analysen etwa 70% (u),
bzw. 80% der beobachteten Varianzen bei entsprechend hohen Werten der Korrelation
(ru= 0.78,rv —0.72) und der Steigung der Ausgleichsgeraden (bu = 0.64, bv = 0.66).

Far einen direkten Vergleich mit den Resultaten aus WILLEBRAND et al. (1990)
wurden in Tabelle 4.2c die Ergebnisse einer Parameterstudie gesondert fur den Zeit-
raum 24. 5.-9. 6. 1987 aufgefuhrt. Hierbei wurden sowohl rdumliche Skalen zur Ab-
leitung der geostrophischen Geschwindigkeit, als auch zeitliche Korrelationsskalen der
objektiven Analyse unter Berucksichtigung der Parameter von WILLEBRAND et al.
(1990) variiert. Abb. 4.5 ist zu entnehmen, daf} sich dieser Zeitraum durch eine rela-
tiv gute Cbereinstimmung der Satelliten- und Drifterbeobachtungen auszeichnete. Fir
diese Periode ergeben sich (mit r = 10 Tage) Steigungen der Ausgleichsgeraden von
bu = 0.65 und bv = 0.59 bei Korrelationen von ru = 0.84 und r,, = 0.73. Dahingegen
fihren GEOSAT-Geschwindigkeiten, berechnet tber 150 km Distanzen, auf Werte von
bu —0.42 und b, —0.41. Die Berechnung der Geschwindigkeiten tber diese Distanz
kommt einer Glattung der GEOSAT-Beobachtungen Uber die Korrelationsskala von
A ~ 100 km hinaus gleich. Die Annahme von stationdren Beobachtungen wéahrend
der betrachteten Periode bewirkt eine weitere Glattung und verringert die quantitative

Ubereinstimmung geringfiigig. Dennoch fuhrt ein Vergleich beider Datensatze auch



dann zu quantitativen Ubereinstimmungen, wenn man jeweils nur das Signal auf Ska-
len oberhalb von 150 km vergleicht. Hierfur ergibt sich ein Wert von bu = 0.93, der
bei einer Korrelation von ru = 0.81 dicht an dem idealen Wert liegt (WILLEBRAND
et al., 1990).

Die Differenz zwischen. SSH-Feldern, die mit t = 10 Tagen, bzw. Uber einen Zeitraum
von 17 Tagen mit r = oo (stationéar) geschatzt wurden, ist in Abb. 4.6 gezeigt. Wahrend
die mittlere rms-Differenz Uber die gesamte Region 5.5 cm betragt, konnen Extrema
von -25 ¢cm und +30 c¢cm nahe des Golfstromes und des NAC beobachtet werden. Die-
ses Ergebnis steht im Einklang mit LeTRAON et al. (1990), welche dokumentieren,
dal die Korrelation der GEOSAT-Beobachtungen von aufeinanderfolgenden Wieder-
holungsperioden in der genannten Region aufgrund der kurzen dynamischen Skalen

weniger als 40% betragt.

4.2 Vergleich mit hydrographischen Beobachtungen

Far einen Vergleich der GEOSAT-Daten mit hydrographischen Beobachtungen stehen
zwei Datensatze aus dem westlichen und déstlichen Nordatlantik zur Verfugung (siehe
Tabelle 4.1). Der Vergleich der Altimetrie mit der Anomalie des Geopotentials aus den

hydrographischen D aten wird im folgenden fir die beiden Regionen getrennt durch-

gefuhrt.

4.2.1 Vergleich entlang hydrographischer Schnitte im Nordwestatlantik

Die in Abb. 4.7 gezeigten drei hydrographischen Schnitte zwischen den Azoren (AZ),
den 'Grand Banks’ (G B) und Bermuda (BE) wurden von KRAUSS et al. (1990) im
Frihjahr 1987 wadhrend des Zeitraumes 15.-22. Marz (S 1), 22. Marz-3. April (S 2) und
5.-25. April (S 3) vermessen. Ebenfalls gezeigt ist in Abb. 4.7 die aktuelle Verteilung
der GEOSAT-Beobachtungen wahrend der hydrographischen Expedition.

Far den Vergleich der altimetrischen Oberflachenauslenkung mit der hydrographischen
dynamischen Topographie 50/1500 dbar entlang der Schnitte S1-S3 wurden SSH-
Anomalien raum-zeitlich auf den Stationspositionen und synchron zu den hydrogra-
phischen Messungen analysiert. Ergebnisse sind in Abb. 4.8 als absolute Oberflachen-
topographie (durchgezogene Linie) zusammen mit den hydrographischen Ergebnissen
(gestrichelte Linie) aufgetragen. Hierbei wurde erneut die klimatoiogiscfae dynamische
Topographie 50/1500 dbar als Nédherung des fehlenden Hintergrundfeldes verwendet



Abbildung 4.7: Hydrographische Schmtte zwischen den Azoren (AZ), den
‘Grand Banks’ (GB) und Bermuda (BE), auf denen hydrographische Daten
vom 15.3 bis 20.4 1987 gemessen wurden (KRAUSS et al., 1989). Stations-
positionen sind durch Punkte markiert. Ebenfalls gezeigt ist die GEOSAT-
Datenabdeckung wahrend dieser Vermessungsperiode.

(gepunktete Linie). GemaR der in KRAUSS et al. (1990) dokumentierten hydrogra-
phischen Struktur, ist in allen drei Schnitten die Neigung der Oberflache aufgrund
der grofliskaligen Zirkulation zu finden, wie sie durch die Klimatologie in geglatteter
Form wiedergegeben wird. Die Lage des NAC ist in S1 und S2 deutlich durch die
starke Neigung der Oberflache bei 1500 km in Abb. 4.8a und bei 1200 km in Abb. 4.8b
gekennzeichnet. Dem groRRskaligen Trend Uberlagert ist das Signal der mesoskaligen
Variabilitat aufgrund von Wirbeln und Maandern, dessen Amplituden (zwischen 10-
50 cm) und Wellenldngen raumlich stark variieren.

Der Vergleich der Altimetrie mit den hydrographischen Beobachtungen belegt eine
allgemeine Ubereinstimmung zwischen beiden Beobachtungsmethoden sowohl hinsich-
lich der Amplituden als auch der Skalen mesoskaliger Anomalien. Allerdings geben
die GEOSAT-Beobachtungen, durch die Analyse bedingt, das Wirbelfeld in stark
geglatteter Form wieder. Die Ubereinstimmung ist am augenscheinlichsten entlang
S 3 (Abb. 4.8c); dort betragt die rms-Differenz zwischen Hydrographie und Altimetrie
5 cm (siehe Tabelle 4.3). Sie ist bei einer rms-Differenz von 14 cm weniger gut ent-
lang S 2 (Abb.4.8b), wo Strukturen unterhalb der Korrelationsskala (z.B. bei 1300 km)
nahezu geglattet wurden. Ausgepragte Differenzen treten in Abb. 4.8a auf. Die rms-
Differenz betrégt hier 10 cm; nahe der Lage des NAC nérdlich von 1100 km sind jedoch
Abweichungen von mehr als 20 cm zu beobachten. Hier weicht die CSSH nur unwesent-

lich von der Klimatologie ab, wéhrend die Hydrographie eine Depression bei 1200 km
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a) Statistik der Hydrographie und der Altimetrie (siehe Abb. 4.8)

Schnitt < > (m) o()(m) Min. (m) Max. (m)
Sl, Hydrographie 1.28 0.13 0.90 1.49
Geosat, synoptisch 1.29 0.12 1.08 1.44
Geosat, Start (Tag74) 1.30 0.16 0.93 1.55
Geosat, Mitte (Tag77) 127 0.13 0.99 1.44
Geosat, Ende (Tag80) 1.28 0.11 1.02 1.44
Klimatologie 1.27 0.13 0.93 1.38
S2, Hydrographie 1.37 0.34 0.68 1.79
Geosat, synoptisch 1.34 0.29 0.92 1.80
Geosat, Start (Tag80) 1.35 0.27 0.91 1.75
Geosat, Mitte (Tag86) 131 0.27 0.88 1.76
Geosat, Ende (Tag92) 131 0.27 0.89 1.78
Klimatologie 1.47 0.29 0.88 1.76
S3, Hydrographie 1.48 0.18 1.16 1.88
Geosat, synoptisch 1.53 0.17 1.27 1.86
Geosat, Start (Tag92) 1.53 0.17 1.19 1.85
Geosat, Mitte (Tagl04) 154 0.18 1.28 1.93
Geosat, Ende (Taglll) 1.53 0.19 1.22 1.94
Klimatologie 159 0.15 1.38 1.78

rmsA (cm)
10.1
10.9
10.1
10.1
10.6
14.3
18.6
15.8
16.4
21.0
4.7
9.0
7.7
9.6
12.3

b) Korrelation und Steigung der Ausgleichsgeraden SSH-Hydrographie

Tabelle 4.3:

global Sl S2 S3
r (Tage) r b r b r b r b
5 090 091 064 059 090 0.67 094 0.83

10 090 10 o068 052 090 078 097 0.90
15 089 099 067 060 089 076 0.97 0.88

Vergleich der GEOSAT-Beob&chtungen mit hydrographischen Schnitten.

r

0.68
0.72
0.69
0.66
0.59

0.90
0.84
0.89
0.88
0.71

0.97
0.87
0.90
0.86
0.75



und einen stark gebtindelten NAC nabe 1500 km erkennen laldt. Ursachen fur diese
Abweichungen kénnen nicht eindeutig belegt werden. Madglich ist, dall permanente
Phanomene wie die oben erwahnte antizyklonale Hochdruckzelle nahe der betrachteten
Position (MANN, 1967; CLARKE et al., 1980) nicht hinreichend durch die geglattete
Klimatologie reprasentiert wird. Andererseits existieren in dieser, durch extreme zeit-
liche Veranderlichkeit gekennzeichneten Region keine GEOSAT-Beobachtungen, die
ndher als +5 Tage an die Hydrographie heranreichen. Daher erscheint es plausibler,
dal die Altimeterbeobachtungen hier keine gute N&herung der schnell variierenden
Oberflachenauslenkung darstellen. Es sei darauf hingewiesen, dal} es prinzipiell Un-
terschiede zwischen der dynamischen Topographie relativ zu einer festen (und nicht
notwendigerweise bewegungsfreien) Bezugsflache und der aktuellen SSH gibt. Es ist

aber eher unwahrscheinlich, daf? durch diesen Unterschied Differenzen von bis zu 20 cm

aufreten kénnen.

Zur Demonstration der raschen Verdnderlichkeit der Oberflachenauslenkung in der
Golfstromregion ist in Abb. 4.8 die SSH-Analyse eingezeichnet, die sich jeweils fur
17-téagige Perioden ergab, welche als stationar betrachtet und auf den Beginn (kurz ge-
strichelt) und das Ende der Schnitte (lang gestrichelt) zentriert waren. Es lassen sich
deutliche Abweichungen dieser Kurven von der synoptischen Schétzung eikennen, die
nahe der Stromachse bis zu 40 cm betragen (Abb. 4.8b); hierbei liegen Differenzen der
stationaren Schatzung zur Hydrographie allgemein Uber denjenigen der synoptischen
Analysen (siehe Tabbelle 4.3). Fiur S 3 ergeben sich Abweichungen der stationdren
Analysen, zentriert jeweils auf den Anfags-, Mittel- und Endzeitpunkt der Schnittver-
messung von 9.0, 7.7 und 9.6 cm gegenuber 4.7 cm aus der synoptischen Schatzung.
Eine gemeinsame Analyse der GEOSAT- und Drifterdaten fuhrte zu einem leicht ver-

besserten Wert von 6-5 cm (WILLEBRAND et al., 1990).

Bemerkenswert ist die westwartige Phasenausbreitung einzelner Wirbelstrukturen, die
entlang des anndhernd zonal verlaufenden Schnittes 3 zu beobachten ist (Abb. 4.8c). In
Ubereinstimmung mit Abb. 5.19 ergibt sich aus der Verlagerung der Wirbelstrukturen
zwischen dem Beginn und dem Ende der Vermessungen eine westwartige Geschwin-
digkeit von ca. 4 cm /s. Dieser Wert ist der Phasengeschwindigkeit von baroldinen

Rossbywellen bei Anwesenheit einer westwartigen Geschwindigkeit des rezirkulieren-

den Hintergrundfeldes vergleichbar.

Ein Streudiagramm der GEOSAT-CSSH, aufgetragen gegen die hydrogaphische dyna-
mische Topographie 50 /1550 dbar, ist in Abb. 4.9a fur die Daten aller Schnitte ge2eigt.
Die Regressionsgerade fuhrt auf eine Steigung von b = 1 bei einer Korrelation von
0.91. Das Ergebnis verbessert sich entlang Schnitt 3 (Abb. 4.9b); hier ergibt s,ch e,,e



Abbildung 4.9: Streudiagramm der synoptischen Schatzung der gesamten SSH
gegen die dynamische Topopgraphie 50/1500 dbai aus Abb. 4.8 (a) bei Ver-
wendung aller Daten und (b) nur der Werte entlang Schnitt 3. Die Steigungen

der Ausgleichgeraden betragen fur (a) b=1.0 und (b) b=0.9 bei Korrelationen
von (a) r=0.9 und (b) r—0.97 .

geringfugig flachere Ausgleichsgerade (b=0.89) bei einer Korrelation nahe des idealen
Wertes (r=0.97). (Unterschiede der jeweiligen Mittelwerte wurden in Abb.4.9 korri-
giert.) Tabelle 4.3a ist zu entnehmen, dal die CSSH gegenuber der RBS-Klimatologie
zu einer deutlich verbesserten Ubereinstimmung mit der Hydrographie entlang aller

Schnitte fuahrt. Fdr Schnitt 3 ergibt sich eine um 0.2 héhere Korrelation und eine
Reduzierung der rms-DifFerenz von 12 cm auf 5 cm.

Die bisherigen Ergebinsse der synoptischen Schéatzungen basieren auf der Annahme
einer Dekorrelationszeit von r = 10 Tagen. FUr eine Sensitivitatsstudie wurden Ver-
gleiche zwischen GEOSAT-Analysen und der dynamischen Topographie in Abhéngig-
keit von r erstellt, deren Ergebnisse in Tabelle 4.3b zusammengefallt sind. Obwohl die
Unterschiede nicht signifikant sind, ergeben sich in Ubereinstimmung mit den friitheren
Vergleichen mit Drifterdaten beste Resultate bei einer Wahl von r = 10 Tagen.

4.2.2 Vergleich mit hydrographischen Daten im Iberischen Becken

Im Marz 1988 wurde ein hydrographisches Feldexperiment im Iberischen Becken von
KASE et al. (1989) durchgefuihrt. Diese Region zeichnet sich unter anderem durch



den EinfluB des Mittelmeerwasserausstromes aus; hierdurch enstehen Linsen von salz-
reichem, warmen Mittelmeerwasser, die durch Absinken in ihr entsprechendes Dichte-
niveau und anschlieBendem Anpassungsprozel einen antizyklonalen Rotationssinn er-
halten (BRYDEN und STOMMEL, 1984). Mittelmeerwasserlinsen befinden sich etwa
zwischen 800 m und 1500 m Tiefe mit Kern in ca. 1000 m. Eine weitere Hypothese
zur Entstehung dieser sogenannten ,Meddies* wurde von KASE et al. (1989) gegeben.
Die Autoren zeigten anhand numerischer Studien, dal} ein baroklin instabiler Strahl-
strom von Mittelmeerwasser entlang des Portugiesischen Schelfs ebenfalls zur Bildung
von Meddies fuhren kann. Ziel des Feldexperimentes von KASE et al. (1989) war es,
eine aktuelle Verteilung von Meddies und deren typische Skalen zu kartieren, um zu
einem geeigneten Anfangszustand fur numerische Studien zu gelangen. Hierzu wurden
hydrographische Daten an 67 Stationen auf einem hochaufgelésten Stationsnetz mit ty-
pischen Stationsabstanden von weniger als 60 km in dem Zeitraum zwischen dem 4. und
24. Marz 1988 vermessen. In Bereichen erhdhter Variabilitat wurde ein engerer Stati-
onsabstand gewahlt. Das Expeditionsgebiet erstreckte sich bei einer mittleren Wasser-
tiefe von ca. 4500 m Uber 7° Lange und 8° Breite ndrdlich von Madeira. Abb. 4.10d
zeigt das Stationsnetz des Experimentes zusammen mit der Altimeterdatenbedeckung
wéhrend des Expeditionszeitraumes. Aufféallig sind Bereiche, in denen aufgrund von
Datenausfallen eine ungewdhnlich niedrige Abdeckung der GEOSAT-Beobachtungen
vorlag. Wie in Kap. 3 dargelegt, ist ein erhéhter Datenausfall typisch fur diese Region,
die sich daruber hinaus durch eine, im Vergleich zum Ubrigen Nordatlantik, niedrige
Oberflachenvariabilitat auszeichnet (siehe Abb. 5.1). Die niedrige Qualitat der Altime-
terdaten aufgrund der hohen Ausfallsrate und das niedrige Signal/Rauschverhaltnis

stellen somit fur die Altimetrie im Iberischen Becken kritische Bedingungen dar.

Die beobachteten Oberflachenstrukturen aus hydrographischen Daten sind in
Abb. 4.10a als dynamische Topographie der Schicht 50 m relativ zu einem unterhalb des
~Mittelmeerwassers gelegenen Niveau in 3000 m Tiefe abgebildet. Das Feld wurde durch
objektive Analyse der Stationsdaten unter Verwendung einer Korrelationsldnge von
A = 100 km und einem Datenfehler von 15% der Prozellvarianz erstellt. Anders als fur
GEOSAT-Daten wurden die hydrographischen Beobachtungen als zeitgleich gemessen
betrachtet. Die Anwesenheit mehrerer zyklonaler und antizyklonaler Wirbel im Bereich
des nordlichen Canarenbeckens und des Iberischen Beckens ist klar erkennbar, welche
bei Skalen von 200 km im Zusammenhang mit einer médandrierenden Azorenfront bei
ca. 35°N stehen. Das Aufspalten der Thennokline in zwei Tiefenbereiche verdeuthcht,
dall die mesoskaiigen Oberflachenstrukturen Uberwiegend durch Bewegungsvorgange m

tiefen Schichten zwischen 500 und 3000 dbar bestimmt werden (Abb. 4.10c), wahrend



Abbildung 4.10: Dynamische Topographie aus hydrographischen Beobachtun-
gen, die vom 4.3-26.3. 1988 aufeinem wirbelauRdsenden Stationsnetz vermes-
sen wurden (KASE et ai., 1989). Das Stationsnetz ist in (d) zusammen mit
der aktuellen GEOSAT-Datenabdeckung wahrend der Expedition dargestellt.
(a)-(c) zeigen die Analysen der dynamischen Topographie (a) 50/3000 dbar,
(b) 50/500 dbar und (c¢) 500/3000 dbar, die mit X = 100 km bei einem
angenommenen Melfehler von 15% auf einem regelmaRigen Gitter geschatzt
wurden. Das Konturintervall ist in allen Karten 1 dyn cm. Zyklonale und
antizyklonale Wirbel sind in (a) durch ihren Rotationssinn angedeutet. Die in

(¢) und (d) durch markierten antizyklonalen Wirbel korrespondieren
mit rotierenden Mittelmeerwasserlinsen (Meddies).



die dynamische Topographie 50/500 dbar (Abb. 4.10b) anndhernd eine meridional ge-
neigte Flache ohne ausgepragte Wirbelstruktur ergibt. Positive Anomalien >4 dyn cm
sind hier nur im Bereich der oberflachennahen Azorenfront zu verzeichnen. Wie in
KASE et al. (1989) diskutiert, befinden sich unter den Wirbeln mehrere, in Abb. 4.10c
markierte, antizyklonale Strukturen, die aufgrund ihrer anomal hohen Temperatur-
und Salzgehaltswerte und ihrer Geschwindigkeitsmaxima in Tiefenbereichen zwischen
800 und 1000 dbar als Meddies identifiziert wurden.

Fur einen Vergleich der Altimetrie mit den hydrographischen Daten wurden wie im
westlichen Nordatlantik objektive Analysen der GEOSAT SSH-Anomalien zeitgleich
zur Hydrographie und an den jeweiligen Positionen erstellt. Wegen des geringen Si-
gnal/Rauschverhdaltnisses wurde hierbei jedoch ein héherer Fehleranteil von e=50%
zugrunde gelegt. Um auch hier systematische Differenzen aufgrund von permanenten
Strukturen zu reduzieren, die im Iberischen Becken durch den Verlauf der Azorenfront
und durch den Portugalstrom gegeben sind, wurde erneut die klimatologische dynami-
sche Topographie 50/1500 dbar als Naherung der mittleren Zirkulation verwendet. Die
Tatsache, dall hier statt der Klimatologie 50/3000 dbar die Klimatologie 50/1500 dbar
als Ndherung des Hintergrundfeldes verwendet wurde, deutet an, dal die Klimatologie
nicht mit dem tatsachlichen mittleren Feld im Ostatlantik Ubereinstimmt. Im Vergleich
zu einem tiefer gelegenen Referenzniveau fuhrte die Klimatologie 50/1500 dbar jedoch
zu besten Ergebnissen. Abb. 4.11 zeigt einen Vergleich der GEOSAT-Daten mit den
hydrographischen Beobachtungen. Die Ergebnisse sind in Tabelle 4.4 zusammengefalit.
Das Streudiagramm der SSH gegen die Hydrographie 50/3000 dbar (Abb. 4.11a) zeigt
einen signifikanten Zusammenhang zwischen beiden Datensétzen. Die rms-Differenz
betragt 3 cm und die Ausgleichsgerade weist eine Steigung von 0.69 (+0.1) bei einer
Korrelation von 0.73 auf. (Die in Abb. 4.11a gezeigten Werte stellen die Abweichun-
gen von den jeweiligen Mittelwerten dar.) Unterschiede rihren besonders von der
oberflachennahen Schicht her, in der die Hydrographie im Zusammenhang mit der
Azorenfront kleinskalige Strukturen aufweist, die in den geglatteten Altimeteranalysen
nicht enthalten sind. Deshalb ist in Abb. 4.11b ein Vergleich zwischen der SSH (un-
ter Verwendung der dynamischen Topographie 500/1500 dbar) mit der Hydrographie
500/3000 dbar gezeigt; der Ausschlull der oberflaichennahen Schicht fuhrt zu einer ver-
besserten Ubereinstimmung der wirbelstrukturen. Die signifikante Ubereinstimmung
der Altimeterdaten mit der Hydrographie des Iberischen Beckens ist inso ern emer
kenswert, als sie zeigt, dafl Satellitenaltimetrie auch entfernt von Randstromregionen

in Gebieten mit erhdhter Datenunsicherheit zur Beobachtung von Genstrukturen

eingesetzt werden kann.
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Abbildung 4.11: (a) Streudiagramme der gesamten Oberflachenaus]enkung ge-
gen die dynamische Topographie 50/3000 dbar (Abb. 4.10). Die GEOSAT-
Daten wurden simultan zur Hydrographie an den Stationspositionen mit
A = 100 km und r = 15 Tagen geschatzt. Die Neigung der Ausgleichsge-
raden ist b=0.69 (x0.12) bei einer Korrelation von r=0.73 .

(b) Wie in (aJ, jedoch fur die Wasserschicht unterhalb von 500 dbar. Hierbei
sind b=0.81 (£0.17) und r=0.71.

Ein zweidimensionales Feld der SSH-Anomalien ist in Abb. 4.12a fur den 18. Méarz 1988
gezeigt, das sich auf den mittleren Zeitpunkt der Expedition bezieht. Das Feld ist
durch verschiedene positive und negative Anomalien dominiert, die mit maximalen
Amplituden von 6 cm und Skalen von 200-400 km mit zyklonalen und antizyklonalen
Wirbeln und mit der méandrierenden Azorenfront korrespondieren. Der Vergleich mit
Abb. 4.12 zeigt eine generelle Ubereinstimmung der SSH-Felder mit den hydrographi-
schen Beobachtungen, sowohl hinsichtlich der Amplituden und Skalen der Strukturen
als auch hinsichtlich ihrer Lage. Dies gilt insbesondere fur die Arier positiven, mit ,,Au
bis ,,D u gekennzeichneten Wirbel, die aufgrund der hyrdrographischen Beobachtungen
als Oberflachensignal von Meddies interpretiert werden kénnen. Eine genauere Be-
trachtung laRt jedoch Differenzen zur Hydrographie erkennen. So ist z.B. die Position
von Struktur ,Cwgegeniber den in-situ Messungen in Abb. 4.12 um ca. 50 km nach
Sudwesten verschoben. Als Grund hierfir kann das Satellitenbahnschema angeftihrt
werden, das in diesem Fall keine Beobachtungen an der tatsachlichen Meddie-Position

lieferte (siehe Abb. 4.10). Zu Unterschieden kénnen dariber hinaus auch die von-



Abbildung 4.12: (a) Objektive Analysen der GEOSAT SSH-Anomalien, die
mit den Parametern A = 100 km und r = 15 Tage bei einem angenomme-
nen Datenfehler von e=50% fur den mittleren Zeitpunkt der hydrographischen
Expedition am 18. Marz 1988 geschéatzt wurde. Das Konturintervall betragt
1 cm. Die mit KA *“~,J)" aus Abb. 4.10a korrespondierenden Strukturen wur-
den gepunktet, (b) Die gesamte OberRachenauslenkung aus SSH-Anomalien
und der in (c) gezeigten Klimatologie 50/1500 dbar. Regionen mit Werten
zwischen 136—38 cm wurden gepunktet, um den EinRufl der SSH-Anomahen

aufdie Klimatologie zu verdeutlichen.



Abbildung 4.13: Wie in Abb. 4.12a, jedoch fur 6, jeweils 15 Tage auseinanderiiegende
Zeitpunkte am (a) 16. Februar, (b) 3. Méarz, (c) 18. Marz (wie Abb. 4.12a), (d) 4. Apnl,
(e) 17. April und (f) 2. Mai 1988. Die drei Wirbelstrukturen yA“, ,Cu und ,JDU wur-

den markiert, um ihre Verlagerung wahrend des gezeigten Zeitraumes zu verdeutlichen.
Konturintervtdl 1 cm.



S SN n und

Parameter < e>(em)  <2") (cm*)
HDT 50/3000 dbar 189.3 17.7
500/3000 dbar 138.6 9.3
SSH-Anomalie -0.1 11.8
CSSH 50/1500 dbar 132.7 15.6
CSSH 500/1500 dbar 73.3 11.6

b) Statistische Parameter des Vergleiches der Hydrographie und der Altimetrie

Altimetrie Hydrographie rmsA (cm) r b

SSH-Anomalie 50/3000 4.8 021 0.17
CSSH 50/1500 3.0 0.73 0.69
SSH-Anomalie 500/3000 3.0 0.56 0.70
CSSH 500/1500 2.4 071 o0.81

Tabelle 4.4: Vergleich der GEOSAT-Beobachtungen mit hydrographischen Feldern. In
(b) bedeutet r und b den KorrelatlonskoefRtient zwischen den Datensdtzen und die
Steigung der Ausgleichsgeraden.

einander abweichenden Datenanalysen flhren, bei der GEOSAT-Daten raum-zeitlich
gewichtet wurden, wahrend die Hydrographie als synoptisch behandelt wurde, tatsach-

lich aber einen Zeitraum von ca. 3 Wochen abdeckte.

Die Summe der SSH-Anomalien und der Klimatologie 50/1500 dbar (Abb. 4.12b) ist in
Abb. 4.12c dargestellt. Die maandrierende Azorenfront, welche Struktur ,Du einsch-
lieRt, ist in guter Ubereinstimmung zur Hydrographie reproduziert. Sichtbar ist eben-
falls eine zweite, dem Portugalstrom zugehérige Front, die in Abb. 4.10 bei 40°N, 15°W
angedeutet ist, dort aber nicht als solche interpretiert werden konnte. Abb. 4.12c ver-
mittelt den Eindruck, daR diese Front parallel zur Iberischen Halbinsel &quartorwarts
verlauft und ein dinnes Band kalten Wassers nach Suden fuhrt. Zur Verdeutlichung
der Verdnderung der groRskaligen Strukturen der Klimatologie durch das Hinzufugen
der GEOSAT-Anomalien, wurden in Abb. 4.12b und Abb. 413c der Wertebereich 136-
138 cm gepunktet, der die mittlere Lage der Azorenfront markiert. Statt der im Mit-
tel glatten Gestalt ist in der momentanen absoluten SSH eine kraftig maandrierende

Frontalstruktur zu finden, die gegenuber der Klimatologie lokal eine bis zu 2.5-fache

Oberflachenneigung aufweist.
Fur eine Analyse zeitlicher Entwicklungen des mesoskaligen Wirbelfeldes wurde m der

betrachteten Region eine Sequenz von Analysen der SSH-Anomalien erstellt, die m



Abbildung 4.14: Die Verlagerung der beiden Strukturen ,A“ und JD“, abgelei-
tet aus einer Sequenz von SSH-Feldem. Es sind die Positionen der Strukturen
in Abstadnden von 30 (,,A“) bzw. 60 Tagen (J)u) abgebildet. Die durchgezoge-
nen Linien verbinden diejeweiligen geometrischen Zentren der Strukturen und
deuten deren Verlagerung an. Gepunktete Teilstlicke markieren Zeitrdume,
wahrend der eine Bestimmung der Wirbellage unsicher war. Die gestrichelten
Linien stellen die Salzgehaltsverteilung im 1000 m Tiefenniveau des Mittel-
meerwasserausstroms aus historischen Daten dar (nach KASE und ZENK,
1987). Gepunktete Bereiche korrespondieren mit Wassertiefen kleiner 3000 m.

Abb. 4.13 fUr den Zeitraum 16. Februar bis 17. April 1988 in Abstdnden von 15 Ta-
gen gezeigt ist. Jeweils zwei aufeinanderfolgende Felder lassen rdumliche Verlagerun-
gen einzelner positiver und negativer Anomalien erkennen und deuten Zeitskalen des
Wirbelfeldes an, die kurz genug sind, um innerhalb der 3 Wochen dauernden hydro-
graphischen VermesBttngsperiode signifikante Veranderungen von Ozeanstruktuien zu
erzeugen. Die Korrelation zwischen den ersten beiden Feldern betragt 0.72 und ist da-
mit Uber den gleichen Zeitraum deutlich hoher als in der Golfstromregion (0.5). Nach
30 Tagen ist sie auf 0.35 abgefallen, wahrend nach weiteren 15 Tagen keine merkliche
Korrelation zu verzeichnen ist. Dies erklart, warum Abb. 4.13b (3. Mé&rz) im nérdli-
chen Bereich polwarts von ca. 38°N besser mit der Hydrographie Ubereinstimmt als in
Abb. 4.13c (18. Marz), wo hydrographische Beobachtungen begannen. Herausragende
Anomalien lassen sich Uber mehrere Felder verfolgen. Hierzu gehdren die gekenn-
zeichneten Anomalien ,,A“, ,C“ und ,D*. Unter der Annahme, dal} das geometrische
Zentrum der Strukturen jeweils mit dem Kern der Wirbel zusammenfallt, lalt sich



aus Abb. 4.13 far ,D*“ zwischen dem 16. Februar und dem 2. Mai eine Verlagerung
von 35 N, 16 W nach 36°N, 18°W nachweisen. Wie an dieser relativ kurzen Sequenz
demonstriert, lassen sich verschiedene Strukturen auch Uber einen langeren Zeitraum
verfolgen. Abb. 4.14 zeigt die so entstandenen Trajektorien der zwei Anomalien ,A*
und ,D*“. Aufgetragen ist jeweils die relative Position und die Gestalt der Anomalien in
Abstéanden von 30 (,A") bzw. 60 Tagen (,D“). Die durchgezogenen Linien verbinden
die Zentren der Strukturen und deuten deren Weg an. ZeitrAume mit vorubergehend
unsicherer Positionsbestimmung wurden durch, eine gepunktete Linie gekennzeichnet.
Die Ursache hierfur ist nicht geklart. Mdglich ist, dafi das entsprechende Wirbelsignal
durch das Satellitenbahnschema oder durch DatenausfalUe nur abgeschwécht beobach-
tet werden konnte. Die Position von ,Du konnte Uber einen Zeitraum von mehr als
einem Jahr von August 1987 bis Dezember 1988 bestimmt werden, und die daraus abge-
leitete Bahn reicht von ca. 34°N, 13°W bis zum westlichen Rand des der betrachteten
Region. Dieses Wirbelsignal ist gleichfalls in. einem Phasendiagramm entlang 35°N
(Abb. 5.19) als westwarts wandernde Anomalie verzeichnet. Der Zeitraum, Uber den
~A"“ lokalisiert werden konnte, ist mit 1/2 Jahr wesentlich kiirzer und die Verbindungs-
linie deutet auf eine Uberwiegend dquatorwartige Verlagerung hin. Die Methode der
Verfolgung einzelner Strukturen aus einer Sequenz von Feldern wurde wiederholt in ver-
schiedenen Bereichen der Fernerkundung angewandt. So analysierten z.B. GORDON
und HAXBY (1990) die westwartige Wanderung von antizyklonalen Wirbeln tber den
Sudatlantik, die sich von der Agulhasretroflexion abgeldst hatten. Die in dieser Arbeit
abgeleiteten Bahnen einzelner, mit Meddie-Strukturen verbundenen, Anomalien ist mit
Unsicherheiten behaftet. Dennoch sind die gezeigten Ergebnisse mit a-priori Erkennt-
nissen vertraglich. Aus Abb. 4.14 ist ersichtlich, dal beide Strukturen Uberwiegend
den Konturen des Salzgehaltsmaximums in 1000 m Tiefe aus historischen Daten folgen
(KASE und ZENK, 1987), welche die Ausbreitung von Mittelmeerwasser andeuten.
Die Trajektorien sind ebenfalls vertraglich mit modellierten und beobachteten Meddie-
Bewegungen. Eine integrale Verlagerungsgeschwindigkeit ergibt fur ,D einen Wert
von ca. 2 cm/s, der einer beobachteten Geschwindigkeit von 1.7 cm/s gegenlber steht
(ARMI et al., 1988). Eine Verifizierung der abgeleiteten Bahn von ,,D“ anhand von

unabhangigen Informationen aus Verankerungsdaten ist auf Kap. 4.3 zurickgestellt.

4.3 Vergleich mit Messungen verankerter Strommesser

Neben den in Kap. 4.2.2 diskutierten hydrographischen Daten konnten im Iberischen

Becken zuséatzlich stomungsmessungen an zwel, in Abb. 4.14 markerten
der Verankerungen ,MW “ (36°8.4'N, 18°23.4'W) und ,Kiel 276 (33°8.5N, 2 °5 . )



des HM zu Vergleichen mit GEOSAT-Daten herangezogen werden. Die Verankerungen
dienten dem Studium von Mittelmeerwasserlinsen und deren Vertikalstruktur, sowie
der Beobachtung kurzperiodischer und zwischenzeitlicher Schwankungen im Bereich
der Azorenfront und wurden von MULLER (1987) und MULLER und SIEDLER (1992)
dahingehend ausgewertet. Die Verankerungsdaten wurden von Prof. Dr. G. Siedler,
Dr. T. Miller und Dr. W. Zenk freundlicherweise bereitgestellt. Angaben Uber die
Verankerungen und deren Datenaufbereitung sind in MULLER (1987), MULLER et
al. (1988) und ZENK et al. (1989) beschrieben. Ziel dieses Vergleiches ist es u. a., die
in Abb. 4.14 abgebildete Trajektorie der Antizyklone ,D*“ anhand der unabhangigen
Stromungsdaten zu Uberprufen. Zu diesem Zweck werden geostrophische Oberflachen-
geschwindigkeiten aus GEOSAT-Daten qualitativ mit den Stromungsbeobachtungen in
tieferen Schichten verglichen. Aus Abb. 4.14 ist zu entnehmen, dal der Wirbel ,D*
die Verankerungsposition von ,MW* im Spatfruhling 1987 mit sudwestlicher Bewe-
gungsrichtung erreicht und das Gebiet nahe von ,Kiel 276" Ende 1988 verlalt. Es ist
zu erwarten, dal} die Zeitreihen der Verankerungen und der GEOSAT-Oberflachenge-

schwindigkeit zu den jeweiligen ZeitrAumen die Bewegung einer Antizyklone erkennen
lassen.

Ein quantitativer Vergleich der GEOSAT-Stromungskomponente normal zu individu-
ellen Satellitenbahnen mit Messungen einer Vielzahl von Verankerungen wurde von
TURLA (1992) und von ZLOTNICKI et al. (1992) nach einer modalen Extrapolation
der Verankerungsdaten an die Meeresoberflache durchgefuhrt. Hier wurden dagegen
zonale und meridionale Geschwindigkeitskomponenten aus taglichen raum-zeitlichen
objektiven Analysen der SSH-Anomalie an den jeweiligen Verankerungspositionen mit
zentralen Differenzen Uber 50 km bestimmt. Dabei wurden erneut die Klimatologie
50/1500 dbar als Abschatzung des fehlenden Hintergrundfeldes verwendet. Die Para-
meter bei der objektiven Analyse waren wie bisher A = 100 km und r = 10 Tage.
Eine Zeitreihe der GEOSAT-Oberflachengeschwindigkeit an den Verankerungspositio-
nen ist in Abb. 4.15 zusammen mit den in-situ Messungen der Verankerungen als
Vektorzeitreihe dargestellt. Angaben Uber Mittelwerte und Varianzen, sowie Korrela-
tionen der Zeitreihen sind in Tabelle 4.5 gegeben. Allgemein lalit sich eine deutliche
Ubereinstimmung beider Datensatze erkennen. Es sind jedoch neben Perioden gleicher
Stromungsrichtung an der Oberflache und in 450 m bzw. 600 m Tiefe (z.B. um den
25.5. 1987 in Abb. 4.15a und vom 17. Februar bis 27. Mai 1987 in Abb. 4.15b) auch
solche Zeitraume vollstdndiger Dekorrelation zu erkennen (z.B. um den 15. Februar
1987 in Abb. 4.15a). Ein vertikal koharentes Bild ergibt sich jedoch an der Position

von ,MW?* zwischen Anfang April und Ende Juli 1988. Wahrend dieses Zeitraumes
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Abbildung 4.15: Vektorzeitieihen der geostrophischen OberRachengeschwin-
digkeit aus taglichen Analysen der gesamten OberRachenauslenkung mit A =
100 km und r = 10 Tage. Die Geschwindigkeiten wurden mit zentralen Diffe-
renzen Uber Distanzen von Ax=50 km berechnet und sind an den Positionen
der Verankerungen (a) JAW*“ und (b) iKiel 276" zusammen mit deren Daten
in den Tiefenbereichen 450—630 m und um 1000 m dargestellt.
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Abbildung 4.16: Autokorrelationsfunktionen der in Abb 4.15 gezeigten GEO-
SAT und Verankerungsd&ten in 450 m bzw. 630 m Tiefe. Gezeigt sind jeweils

die Funktionen der U- und V-Komponenten (a,b) an der Position von ,MW*
und (c,d) fur JKiel 276".

ist eine Rotation der Strémung von ndérdlicher in stdliche Richtung zu verzeichnen,
wie sie typisch ist fur die, aus der Altimetrie vorhergesagte Passage einer Antizyklone
sudlich der Verankerung mit westwartiger Richtung. Die gute Ubereinstimmung beider
Datensatze wahrend dieses Zeitraumes kann als ein Ergebnis gewertet werden, das die

aus einzelnen Altimeterfeldem abgeleitete Verlagerung der Struktur ,D“ (Abb. 4.14)
bestatigt.

Zeitweilige Unterschiede zwischen GEOSAT- und Verankerungsdaten kénnen neben
Fehlern in der Altimetrie grundsatzlich auch durch ozeanische Dynamik mit komplexer
Vertikalstruktur bedingt sein. Dabei ist zu bertcksichtigen, dal Oberflachenstrémun-
gen nicht grundsatzlich der Stromung in Tiefen um 500 m folgen. Diese liegen zwar
oberhalb des Einflul3bereiches von Mittelmeerwasser, befinden sich aber schon in der
mittleren Sprungschicht. Quantitative Ubereinstimmungen sind deshalb nicht zu er-
warten. Perioden mit deutlichen Unterschieden in der Oberflachengeschwindigkeit und
den Stromungsmessungen kénnen daher auch als Ausdruck starker Baroklinitat gewer-
tet werden. Die relativ gute Ubereinstimmung der GEOSAT-Geschwindigkeiten mit
den Drifterbeobachtungen stiitzt diese Hypothese. MULLER (1987) zeigt jedoch an-
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Abbildung 4.17: Spektralanalyse der in Abb. 4.15a gezeigten Daten an der Position
JdW “: (a) Energiedichtespektren der Verankerungsdaten in 630 m (durchgezogene Linie)
und 1030 m Tiefe (gestrichelte Linie), sowie diejenigen aus GEOSAT-Daten (punktge-
strichelte Linie), getrennt fur die U-Komponenten (linke Bildseite) und V-Komponenten
(rechte Bildseite), (b) und (c) zagen die Koharenz- und Phasenspektren der GEOSAT-
Daten mit den Verankerungsdaten in 630 m Tiefe (durchgezogene Linie) und 1030 m Tiefe
(gestrichelte Linie).



Zeitreihe <u> <12(u) tu <v> <2(v)

(cm) (cm2/s2) (cm) (cm2/s2)
GEOSAT 4.5 31 0.1 26
MW, 630 m 13 16 0.64 0.5 6.2 0.45
MW, 1034 m 0.6 7.9 0.56 0.4 3.2 0.38
GEOSAT 21 29 -0.4 38
Kiel 276, 450 m -0.2 14 0.64 -0.5 17 0.44
Kiel 276, 1050 m 0 3 0.43 -0.2 6 0.49

Tabelle 4.5: Vergleich der GEOSAT-Beobachtungen mit Verankerungsdaten.

hand dieser und anderer Verankerungsdaten, dal} vertikale Ozeanstrukturen in der hier
betrachteten Region in guter Naherung durch wenige Moden (iiberwiegend die baro-
trope und erste barokline Mode) beschrieben werden kénnen, so dal? der Vergleich der

Oberflachengeschwindigkeit mit den Messungen in Tiefen nahe 500 m dennoch sinnvoll
erscheint.

Abb. 4.16 zeigt die zeitliche Autokorrelationsfunktion der GEOSAT-Geschwindigkeiten
zusammen mit den in-situ Beobachtungen der beiden Verankerungen, jeweils getrennt
fur die zonalen und meridionalen Komponenten. Der Verlauf der einzelnen Kurven
deckt sich annahernd fur kleine Zeitdifferenzen. Fur ,Kiel 276" ergeben sich Zeitskalen
des ersten Nulldurchganges von 60 (u) bzw. 34 (v) Tagen an der Oberflache gegenuber
45 (u) und 27 Tagen (v) in 450 m Tiefe . Aus langeren Zeitreihen ermittelten MULLER
und SIEDLER (1992) dagegen 69 (u) bzw. 20 Tage (v) ebenfalls im 450 m Tiefenniveau.

Vari&nzdichtespektren der GEOSAT-Geschwindigkeiten und der ,MW* Verankerungs-
daten in 630 m und 1034 m Tiefe sind in Abb. 4.17a fur die U- und V-Komponenten
gezeigt. Entsprechend der héheren Varianz der Oberflachengeschwindigkeiten liegen
die GEOSAT-Kurven Uber denjenigen der Verankerungsdaten; sie zeigen grundsatzlich
jedoch einen ahnlichen spektralen Verlauf, der fir die U-Komponente mit einem f~2
Abfall auf Frequenzen oberhalb von 1.5 «l0“2 cpd und einem Plateau unterhalb dieser
Frequenz charakterisiert werden kann. Fur die V-Komponenten folgen dagegen alle
Spektren einem etwas steileren Verlauf von nahe /~ 3 fur Perioden kleiner als 50 Tage.
Koharenz und Phasenspektren sind in Abb. 4.17b und c gezeigt. Eine signifikante
Kohé&renz zwischen den Oberflachenbeobachtungen und den tiefergelegenen Daten ist
auf Perioden > 50 Tage zu erkennen. Aufféllig dabei ist, daf fir beide Komponenten
die Koharenz der Oberflachengeschwindigkeit mit den Daten in 1000 m Tiefe leicht Gber
derjenigen fir 600 m Tiefe Hegt. Wahrend die U-Komponente der Veranketungsdaten



die Oberflachengeschwindigkeit mit nach unten zunehmender Phase von etwa 30°und
90 anfuhren, liegen die Verhaltnisse bei der V-Komponente kontrahar: hier fuhren die
GEOSAT-Daten mit 45° auf Perioden signifikanter Kohéarenz.

4.4 Diskussion

In diesem Kapitel wurden verschiedene in-situ ozeanische Beobachtungen dazu verwen-
det, um die Altimeterdaten auf ihren Realitatsgrad Hinsichtlich mesoskaliger Ozean-
prozesse zu Uberprufen. Hierzu wurden folgende Vergleiche durchgefihrt:

(i) Vergleich der altimetrischen Felder der Oberflachenauslenkung und der daraus
abgeleiteten Oberflachengeschwindigkeit mit den. Trajektorien und den Geschwin-
digkeiten von Oberflachendriftern.

(ii) Vergleich der Altimetrie mit der dynamischen Oberflachentopographie entlang
von hydrographischen Schnitten im westlichen Nordatlantik und mit Feldern
der Oberflachentopographie aus hydrographischen Messungen auf einem wirbe-
lauflésenden Gitter im Iberischen Becken.

(iii) Vergleiche der geostrophischen Oberflachengeschwindigkeit aus Altimeteranaly-
sen mit Zeitreihen verankerter Strommesser im o6stlichen Nordatlantik.

Bei allen Vergleichen wurde die klimatologische dynamische Topographie 50/1500 dbar
als Naherung der stationaren Ozeanstrukturen verwendet, die durch die Altimeteran-
omalien nicht repréasentiert sind. Die hier gezeigten Ergebnisse rechtfertigen diesen
Schritt. Es ergeben sich jedoch Anzeichen, dal3 die Klimatologie nur als Naherung des

tatsachlichen mittleren Feldes angesehen werden kann.

Grundsatzlich mussen bei vergleichenden Studien die unterschiedlichen Charakteri-
stiken bertcksichtigt werden, mit denen verschiedene MeRsysteme das zweidimensio-
nale Wellenzahl-Frequenzspektrum ozeanischer Prozesse erfassen. So fihren Drifterbe-
obachtungen auf eine Lagrang’'sche Beschreibung der Oberflachenstrémung, wahrend
Verankerungsdaten eine rein Euler'sche Darstellung des Bewegungsfeldes ergeben, die
als einzelne Melreihe keine Aussagen uUber raumliche Skalen ermdglicht. Dariberhin-
aus beinhalten die Datenanalysen wahrend vergleichender Studien haufig verschieden
geartete spektrale Filtercharakteristiken, wie z.B eine raum-zeitliche Glattung der Sa-
tellitendaten wahrend der objektiven Analyse oder eine rein zeitliche Filterung der
Verankerungszeitreihen. Dennoch ergibt sich eine signifikante Ubereinstimmung der



Altimetrie mit allen hier betrachteten in-situ Beobachtungen, die auf einen hohen Grad

an Ozeansignalen in den Altimeteranomalien hindeutet.

In der Region der Golfstromauslaufer fallen Driftertrajektorien allgemein mit den
Hoéhenkonturen der altimetrischen 0 herfLachenauslenkuiig zusammen, und eg erge-
ben sich signifikante Ubereinstimmungen der GEOSAT- und Driftergeschwindigkei-
ten. Aufgrund der, durch die objektive Analyse, geglatteten Altimeterfelder fihren
die Drifterdaten auf eine um den Faktor 2 héhere Wirbelenergie. Hierbei sind Unter-
schiede besonders deutlich im Randstrombeieich, der durch erhéhte Energie auf kleinen
Raum- und Zeitskalen gekennzeichnet ist. Dagegen ergeben sich aus den GEOSAT-
D&ten 70%-80% der beobachteten Varianz im subtropischen Wirbel stdlich von 40°N.
Ein Vergleich der Daten jeweils auf Skalen oberhalb der Korrelationsskala der Analyse
fuhrt jedoch auch in der Randsttomregion auf quantitativ gleiche Ergebnisse aus bei-
den Datensatzen. Probleme wahrend des Vergleiches der Altimetrie mit Drifterdaten
ruhren zum Teil von den unterschiedlichen Datentypen (Euler/Lagrange), bzw. von
nichtsynchronen Beobachtungen beider Datensatze her.

Eine allgemeine Ubereinstimmung der Altimetrie ist auch mit den hydrographischen
Beobachtungen des Wirbelfeldes gegeben. Hierbei 1aRt sich sowohl im westlichen Nord-
atlantik mit hoher Oberflachenvariabilita.t, als auch im &stlichen Teil des Beckens, der
durch geringe Oberflachensignale gekennzeichnet ist, eine signifikante Korrelation bei-
der Daten auizeigen. In beiden Regionen zeigen die Altimeterfelder eine hohe raumli-
che Koharenz, die es erlaubt, das synoptische Wirbelfeld zu beobachten und einzelne
herausragende Strukturen Uber langere Zeitraume zu verfolgen. Probleme bei dem
Vergleich mit hydrographischen Daten ergeben sich durch die i. allg. nichtsynchronen
Beobachtungen beider Systeme, die haufig raumlich und zeitlich nicht zusammenfal-
len. Hierdurch entstehende Unterschiede in der Oberflachentopographie wurden be-
sonders augenscheinlich in der Golfstromregion. Jedoch auch im Ubrigen Ozean ist
die Veranderlichkeit von Ozeanstrukturen ausreichend gro3, um innerhalb der 3-4 Wo-

chen dauernden Feldexperimente signifikante Veranderungen hervorzurufen, die einen
Vergleich der Daten erschweren.

Ein Vergleich der geostrophischen Oberflachengeschwindigkeit mit Zeitreihen veranker-
ter Strommesser zeigt einen deutlichen Zusammenhang der GEOSAT-Beobachtungen
mit der Ozeangeschwindigkeit in tiefer gelegenen Schichten um 500 m. Dabei werden
Perioden mit klarer Ubereinstimmung von solchen gefolgt, in denen die Signale beider
Daten annahernd unkorreliert sind. Ob dies auf Fehler der Altimeterdaten zurick-
zuftihren ist, oder Ausdruck der Vertikalstruktur des dreidimensionalen Bewegungsfel-
des ist, kann z.Zt. nicht beantwortet werden. Die im allgemeinen gute Ubereinstim-



mung der Altimetergeschwindigkeiten mit den Drifteroberflachengeschwindigkeiten lafit
eher auf Prozesse mit erhéhter Vertikalstruktur schliel3en.

Wie eingangs erwahnt, sind die hier vorgestellten Ergebnisse im Zusammenhang mit
vielen vergleichbaren Studien zu sehen, die jingst global mit den GEOSAT-Daten
durchgefihrt wurden. Neben den bereits erwadhnten Arbeiten aus dem Atlanti-
schen Ozean gehdren dazu auch die Studien im Pazifik. Dort wurde die GEOSAT-
Variabilitat unter anderem mit Daten von Gezeitenpegeln und XBT-Messungen vergli-
chen (z.B. TAI et al.,, 1989; CHENEY und MILLER, 1990; WYRTKI und MITCHUM,
1990). Im tropischen Atlantik wurden Fluktuationen des &quatoriale Stromsystems aus
GEOSAT-Daten analysiert und mit Modellfeldem verglichen (DIDDEN und SCHOTT,
1992). ARNAULT et al. (1992) studierten dort das Oberflachensignal aus GEOSAT-
Daten und XBT-Messungen. Im stdlichen Ozean analysierte CHELTON et al. (1990)
die Oberflachenzirkulation durch eine EOF-Analyse (Empirische Orthogonale Funktio-
nen) der GEOSAT-Varabilitat und GORDON und HAXBY (1990) verfolgten mehrere
Agulhas-Wirbel auf ihrem Weg Uber den Stdatlantik. Wie die hier vorgestellten Er-
gebnisse belegen alle beispielhaft genannten Studien, daR die GEOSAT-Altimetrie die
Beobachtung der Variabilitat Gber weite Bereiche des Weltozeans zulast und bei gegebe-
ner raum-zeitlichen Datenauflésung, dort quantitative Beobachtungen des mesoskaligen

Wirbelfeldes ermdoglicht.



5 Statistische Analyse mesoskaliger Variabilitat

In diesem Kapitel soll eine statistische Analyse der mesoskaligen Variabilitat aus
GEOSAT-Altimeterdaten benutzt werden, um Charakteristiken des ozeanischen Wir-
belfeldes zu studieren. Wie in der Einleitung erwahnt, ergaben diesbezligliche Studien
anhand frUherer Datensatze der GEOS-3 und Seasat-Missionen bereits vielverspre-
chende Resultate (FU, 1983b).

Frihere Untersuchungen Uber Wellenzahlspektren wurden von FU und ZLOTNICKI
(1989) (FZ im folgenden) an GEOSAT-Daten wiederholt. Ahnlich wie FU (1983a)
leiteten die Autoren zwei Wellenzahlspektren ab, die jeweils Gebiete hoher und gerin-
ger Wirbelenergie des Weltozeans reprasentieren. Dabei ergab sich fliir Gebiete hoher
Wirbelaktivitat nahe westlicher Randstrome eine eindimensionale spektrale Energie-
Verteilung, die fir Wellenlangen zwischen 100 km und 300 km anndhernd durch ein
k-5 Gesetz beschrieben werden kann. Hierbei bezeichnet k die Wellenzahl in Bahn-
richtung. Dieses Ergebnis erscheint konsistent mit der Theorie der geostrophischen
Turbulenz (CHARNEY, 1971, RHINES, 1979), der zufolge eine ~-~*Abhéangigkeit der
spektralen Verteilung der wirbelkinetischen Energie in energiereichen Regionen exi-
stiert, in denen die Dissipation von Rossbywellen vernachlassigt werden kann. Unter
der Annahme von Geostrophie ergibt sich daraus eine K~h-Abhangigkeit flur die SSH-
Varianz, wobei n fur die skalare Wellenzahl steht. FUr Gebiete geringer Wirbelenergie
konnte jedoch kein Wellenzahlband ernergiereicher Wirbel dokumentiert werden; statt-
dessen wurde ein Wellenzahlspektrum gefunden, das ein k~2-Abfall auf Wellenlangen
unterhalb von 1000 km aufweist. Dieses Ergebnis ist insofern erstaunlich, als es ein
~weilRes* Spektrum der kinetischen Energie Uber die von FU (1983a) gekennzeichne-
ten weiten Bereiche des Weltozeans impliziert. Im Nordatlantik erstreckt sich der so
gekennzeichnete Bereich von 20°bis 60°N o6stlich von 40°W und schliefl3t die Frontenre-
gionen des Nordatlantischen Stromes (NAC) und des Azorenstromes (AC) mit ein.

Die markanten Unterschiede der spektralen Eigenschaften zwischen Regionen hoher
und geringer Wirbelenergie wurden von FU (1983a) durch den Effekt linearer Rossby-
wellendynamik in energiearmen Regionen gedeutet, im Unterschied zur nichtlinearen
Dynamik der wirbelaktiven Randstromregionen. Zu einer ahnlichen Interpretation
kommen jingst LeTRAON et al. (1990), die Wellenzahlspektren und raumliche Wir-
belskalen entlang von GEOSAT-Bahnen in regional begrenzten Gebieten von 10°Xx
10° in Breite und Lange im Nordatlantik nérdlich von 20° N untersuchten. Die Autoren
fanden eine deutliche geographische Abhéngigkeit deT Wellenzahlspektren, was sie un-
terschiedlichen Wirbelanregungsmechanismen, bzw. einer voneinander abweichenden



Ozeandynamik zuordneten. Zeitskalen mesoskaliger Variabilitdt aus GEOSAT-Daten
wurden von LeTRAON (1991) ebenfalls nérdlich von 20°N untersucht.

Ahnlich wie in LeTRAON et al. (1990) und LeTRAON (1991) sollen in diesem Kapitel
Wirbelcharakteristiken in verschiedenen, den ganzen Atlantik tberdeckenden Bereichen
untersucht werden. Hierbei soll der Einflul} der Lange der analysierten Bahnsegmente
auf Wellenzahlspektren geprift werden. Es ist zu erwarten, dafl} die Berechnung von
Spektren aus Bahnsegmenten mit groRBer meridionalen Erstreckung, wie sie von FU
(1983a) durchgefuhrt wurde, bei einer meridionalen Variation von Wellenzahlcharak-
teristiken zu einer Glattung der Wellenzahlspektren fihrt. Daruber hinaus sollen fr
eine ozeanographische Interpretation der Ergebnisse Bereiche gekennzeichnet werden,
in denen aufgrund geringer Datenqualitat das Ozeansignal moéglicherweise maskiert
wird. Beide Fragestellungen wurden in friiheren Arbeiten nicht untersucht und dienen
der Klarung, inwieweit die genannten Unsicherheiten Rickschlisse auf ozeanische Pro-
zesse fraglich erscheinen lassen. Im Vordergrund sollen jedoch folgende Fragestellungen

stehen:

- Kann eine systematische geographische Abhangigkeit der vorherrschenden Wir-
belskala gefunden werden, vergleichbar derjenigen des Rossbyradius der Defor-

mation ? Und

- inwieweit ist die mesoskalige Variabilitat durch ein universelles Wellenzahlspek-

trum zu charakterisieren?

Zu diesem Zweck wurden die SSH-Anomalien Uber mehr als 2] Jahre im Atlantischen
Ozean zwischen 60°S und 60°N auf ihre Wirbeleigenschaften hin untersucht. Hierzu
werden in Kapitel 5.1 zun&chst raumliche Strukturen und Amplituden der Oberflachen-
variablitat diskutiert. Kapitel 5.2 beschreibt die geographische Abhangigkeit von Wel-
lenzahlspektren und raumlichen Skalen, wahrend Frequenzspektren und Zeitskalen in
Kapitel 5.3 dargestellt werden. Vergleiche mit Ergebnissen aus einem hochauflésen-
den Zirkulationsmodell werden in Kapitel 5.4 gegeben, und es folgt eine allgemeine

Diskussion in Kapitel 5.5.

5.1 Mesoskalige Oberflachenvariabilitat

Die rms-Oberflachenvariabilitat, die in 2°x 2° geographischen Feldern Uber den Zeit-
raum 8. November 1986-20. Juli 1989 (58 Wiederholungsperioden) berechnet wurde,
ist in Abb. 5.1a dargestellt. Die Anzahl der dabei verwendeten Daten hegt i. allg.



zwischen 4000 und 5000 Messungen pro Feld (Abb. 5.1b); sie nimmt jedoch in den
Regionen, die durch wiederholte Datenausfalle gekennzeichnet waren (vergl. Kap. 3),
deutlich ab. In Ubereinstimmung mit der Verteilung der wirbelkinetischen Energie, wie
sie aus Schiffsdriften (WYRTKI et al., 1976) und Bewegungen von Oberflachendriftern
(RICHARDSON, 1983) abgeleitet wurde, zeigt Abb. 5.1a eine ausgepragte raumliche
Inhomogenitat der Oberflachenvanabilitat, deren Strukturen und Amplituden konsi-
stent mit friheren Veréffentlichungen sind (z.B. KOBLINSKY, 1989; ZLOTNICKI
et al., 1989). Geringe Abweichungen kénnen auf unterschiedliche Auswerteperioden,
bzw. auf Details der Auswerteprozedur zurtckgefuhrt werden (Umgebungskorrektu-
ren oder Bahnfehlerkorrektur). Grofe Amplituden kennzeichnen die herausragenden
Stromsysteme wie etwa den Golfstrom, den Brasil-Falkland-Zusammenflul und den
Agulhasstrom, den eine maximale Oberflachenvariabilitdt von bis zu 40 cm auszeich-
net. Im Bereich des Golfstromes werden nahe 40°N, 62°W Amplituden von 35 cm
erreicht. Erhdhte Variabilitat kennzeichnet auch die Auslaufer der Randstromsysteme
wie den NAC und den AC.

Die zentralen subtropischen Wirbel beider Hemispharen zeichnen sich dagegen durch
geringe Variabilitat aus. Im Nordatlantik liegen hier Werte unterhalb von 5 cm (10°N-
30°N). Im Sudatlantik ist der Bereich geringer Variabilitdt um etwa 10° nordwarts ver-
schoben, und das (atlantikweite) Minimum an Variabilitat im Guinea Becken entspricht
dem von SAILOR und LeSCHACK (1987) abgeschatzten Instrumentenrauschniveau
des Radaraltimeters von 3.5 cm. Gleich der rdumlichen Verteilung der potentiellen
Energie des Wirbelfeldes (DANZLER, 1977, EMERY, 1983), steigt die Oberflachenva-
riabilitat von den Subtropen aus jeweils pol- und aquatorwarts an. Das Maximum an
Variabilitat im tropischen Atlantik ist etwas sudlich von 10°N bei ca. 40°W zu finden

und ist verknupft mit der Veranderlichkeit des aquatorialen Stromsystems (DIDDEN
und SCHOTT, 1992).

Auf der Stidhemisphére steht die erhohte Variabilitat bei ca. 30°S, und zwischen 45°S
und 48 S im Zusammenhang mit den dort vorherrschenden Stromsystemen: dem Zir-
kumpolarstrom (ACC) und dem Suidatlantischen Strom (SAG). (Ein Uberblick wber
die oberflachennahe Zirkulation im Sudatlantik wird von GORDON (1988) und von
PETERSON und STRAMMA (1991) diskutiert.) Die von GORDON und HAXBY
(1990) anhand von GEOSAT-Feldern dokumentierte Abspaltung und nachfolgende
westwartige Propagation einzelner Agulhas-Wirbel Uber den Sudatlantik fallt mit der

Region erhohter Variabilitat bei 35°S zusammen. Sidlich des ACC ist die Variabilitat
mit Werten unterhalb 6 cm relativ gering.

Bemerkenswert ist das lokale Maximum der Variabilitat bei 50°S, 30°E Uber dem



Abb. 5.1



Abbildung 5.1: (a) Rms-OberRachenvariabilitat der GEOSAT-AJtimeteranomalien, be-
rechnet in 2°x 2°-FeJdern Uber den Zeitraum 8.November 1986-20.Juh 1989. Die Buci-
staben JPUund ,, T“ markieren die Expeditionsgebiete von POLYMODE und TOURBJL-
LON, aus denen Ergebnisse zu Vergleichszwecken verwendet wurden (Abb. 5.7). Konturen
oberhalb von 30 cm wurden unterdrickt, und der gepunktete Bereich gekennzeichnet fla-
che Schelfregionen, in denen keine Altimeterdaten analysiert wurden, (b) Anzahl gultiger
1-Hz Messungen pro 2°x 2°-Feld Uber den in (a) genannten Zeitraum. Gerasterte Be-
reiche kennzeichnen Schnitte ,,A“ bis YD, fur die Resultate in den Abbildg. 5.5 und 5.8
gezeigt werden. Das Konturintervall ist 2000. (c) Wie Abb. 5.1a, jedoch fir den, aus
hochpaR-gefilterten Daten berechneten Wirbelanteil der Oberiachenv&nabilitat mit Pe-
rioden < 150 Tage, (d) Prozentualer Antell der GEOSAT-OberRachenvanabilitat, der
durch den hochfrequenten Anteil erklart wird. Das Konturintervall ist 20% far Werte

oberhalb von 40%. Bereiche oberhalb von 60% und 80% wurden leicht, bzw. stark gera-
stert.

Atlantisch-Indischen Riicken. Dieses Maximum ist konsistent mit Abschatzungen der
Wirbelenergie aus Drifterbewegungen, welche hier eine erhéhte Wirbelaktivitat auf-
grund der Wechselwirkung des ACC mit der Bodentopographie belegen (DANIAUL
und MENARD, 1985; PIOLA et al., 1987). Eine erhdhte Variabilitat kann hier eben-

falls in Ergebnissen numerischer Zirkulationsmodelle gefunden werden (z.B. SEMT-
NER und CHERVIN, 1990).

Einige Strukturen, die mit der Variabilitat des Golfstromes verknupft sind, erscheinen
ebenfalls erwahnenswert. Die Variabilitat ist relativ gering Uber dem 'Blake Platau’
und nimmt stromab von Kap Hatteras zu. In guter Ubereinstimmung mit Erkennt-
nissen aus Driftertrajektorien (RICHARDSON, 1983) und der Analyse der Golfstrom-
flanke aus Infrarot-Szenen der Oberflachentemperatur (AUER, 1987) werden maxi-
male Werte ostlich der 'New England Seamounts’ gefunden. KELLEY (1991) ana-
lysierte das geostrophische Oberflachengeschwindigkeitsfeld des Golfstromes anhand
von GEOSAT-Daten im Hinblick auf dessen Lage, Struktur und Oberflachentrans-
porte westlich von 45 W. Dabei zeigte sich die Existenz von zwei unterschiedlichen
Stromungsregimen, die durch eine enge, mit den 'New England Seamounts’ zusam-
menfallende, Ubergangszone verkniipft sind. Die Region stromauf hiervon ist durch ei-
nen strahlférmigen Strom mit langen Euler-Zeitskalen gekennzeichnet, wahrend 6stlich
der Ubergangszone Maander mit groRer meridionaleT Auslenkung zu finden sind. Die
Ergebnisse von KeUey stehen ebenfalls im Einklang mit der hier durchgefiihrten Ana-
lyse der GEOSAT-OberflachenVariabilitat. Bemerkenswert ist weiterhin ein sekundares



Abbildung 5.2 Zonal zwischen 20°W und 40°W gemittelte Werte der in
Abb. 5.1a und Abb. 5.1c gezeigten totalen (durchgezogene Linie) und hoch-
frequenten OberRachenvariabilitat (gestrichelte Linie) aus GEOSAT SSH-
Anomalien. Werte unterhalb von 4 cm wurden gepunktet, um das Niveau
der Datenunsicherheit zu kennzeichnen.

Maximum der SSH-Variabilitat (> 22 cm) entlang des NAC nordlich von 'Flemish
Cap’. E» gibt Anzeichen daflir, dal der »charfe Wassermassenkontrast entlang der
NAC-Stromachse zwischen dem kalten und salzarmen Labradorstromwasser und dem
warmen Wasser subtropischen Ursprungs eine Quelle mesoskaliger Wirbelaktivitat in
dieser Region darstellt (KRAUSS et al,, 1990a). Die mit dem NAC verkniipfte Var,,-

hilitat verliert nachfolgend rasch an Intensitéat in dstlicher Richtung.

Im allgemeinen wird die Variabilitat der meeresoberflache durch eine Reihe von Prozes-
sen hervorgerufen, deren Zdtskalen einen weiten spektralbereich abdecken und die m -
=cheajahrliche Veranderlichkeit, saisonale Variationen und mesoskalige P ro * «.» emsch-
Ueien. Demnach enthéalt Abb. 5.U, neben de, Variabilitdt energischer W.rbel mit
Perioden zwischen 50 und «0 Tagen (RICHMAN et «>, 1977), auch Beitrage dta,
Prozesse, deren Perioden unterhalb des Beobachtungszeitraumes von 2, Jahren n

Um die mesoskalige Variabilitdt gesondert von langperio”s. Z
i - xjonni(T Filters mit einer vjrrdizpeno&e
ren, Wurden die GEOSAT-Daten mittels Wirbelvanabilltat;

von 150 Tagen hochpalgefiltert. e oC AN ~  abgebiidei, wo-

deren prozentualer Anteil an der gesamten an ~ wurde. Zonaj zwischen 20aw
bei ein hoherer als 60%-Anteil durch ein Raster



und 40°W gemittelte Werte der totalen und der Wirbelvariabilitat sind gesondert in
Abb. 5.2 dargestellt. Die geographische Verteilung des Wirbelsignals ist generell dem
der totalen Variabilitat vergleichbar. Grolze Werte der hochfrequenten Variabilitat sind
in der Nahe von Randstrémen zu finden und sind hier gegentiber der gesamten Varia-
bilitdit (Abb. 5.1a) um ca. 20% reduziert. Im Gegensatz dazu belauft sich der Anteil
an Wirbelvariabilitat in anderen Regionen auf weniger als 40%. Hierzu gehért insbe-
sondere der Bereich des AC bei 35°N zwischen 20°W und 40°W, sowie der tropische
Ozean, wo transiente Phanomene durch den Jahresgang des aquatorialen Stromsystems
dominiert sind (DIDDEN und SCHOTT, 1992; STAMMER und BONING, 1992).

Zwischen 20°S und 30°N liegt die Wirbelvariabilitdt unterhalb von 4 cm; lediglich im
tropischen Bereich (0°- 10°N) sind leicht erhdhte Werte (4-5 cm) anzutreffen. Das
bedeutet, daR der, die Mesoskala auszeichnende, hochfrequente Anteil der Variabilitat
in diesem Ozeanbereich nicht wesentlich verschieden von dem Rauschniveau des Rada-
raltimeters ist, der in Abb. 5.2 durch den gepunkteten Bereich angedeutet wurde. Ein
hoher Anteil an kurzperiodischen Fluktuationen ist darUberhinaus in hohen Breiten
beider Hemispharen polwarts von 50°zu finden. Diese Region schliet im Sudatlantik
stdlich an den ACC an; desgleichen im Nordatlantik, wo ein prozentual hoher Anteil
der hochfrequenten Variabilitat im wesentlichen nérdlich der Sub-Polarfront zu finden
ist. Beide Regionen sind, wie die Subtropen, durch relativ geringe Signalamplituden

gekennzeichnet, so dafl} auch hier eine relativ geringe Datenqualitat vermutet werden
kann.

Dagegen steht die erhdhte Wirbelaktivitat entlang der Nordbrasilianischen Kiste im
Einklang mit Erkenntnissen aus historischen Schiffsdriftdaten (RICHARDSON und
McKEE, 1984) und mit Daten verankerter Strommesser (JOHNS et al. 1990), die fur
diese Region eine vorherrschende Wirbelperiode von 50 Tagen belegen. Das von dort
ausgehende Band erhdhter Wirbelvariabilitat in nordostlicher Richtung entlang des
westwarts flieBenden stdlichen Subtropenwirbels ist gleichfalls durch erhéhte eddypo-
tentielle Energie gekennzeichnet (DANZLER, 1977, EMERY, 1983). In der betrachte-
ten Region wurden fur das Auftreten barokliner Instabilitat beginstigende Bedingun-
gen aus der Verteilung der potentiellen Vorticity belegt (GILL et al., 1974, KEFFER,

1983, McDOWELL et al., 1982); sie ist ebenfalls in numerischen Modellen als Quellre-
gion barokliner Instabilitat gekennzeichnet (COX, 1985).

Die von herkdmmlichen MeRtechniken unerreichte hohe Datendichte der Altimeterbe-
obachtungen bietet die Mdéglichkeit, die Frage nach einer saisonalen Veréanderlichkeit
der Wirbelaktivitat zu untersuchen, die im Zusammenhang mit der Diskussion magli-

cher Wirbelerzeugungsmechanismen steht. Eine saisonale Variation der Oberflachen-



variabilitat wurde bereits von ZLOTNICKI et a1. (1989) (ZFP im folgenden) auf der
Basis von GEOSAT-Daten uber ein Jahr durchgefiihrt. Die Autoren dokumentieren
einen statistisch signifikanten Jabresgang der Oberflachenvariabilitat insbesondere im
ostlichen Nordatlantik (30-60°N; 30—0°W), wo ein Variabilitaitsmaximuin im Zeitraum
Oktober—bezember und ein Minimum im Zeitraum AprilJuni gefunden wurde. Eine
ahnliche Untersuchung soll hier an dem 1angeren Altimeterdatensatz durchgefihrt wer-
den. Anders als in ZFP wird im folgenden jedoch nur der hochfrequente Anteil der
Variabilitat auf Perioden unterhalb von ca. 200 Tagen auf seine saisonale Verander-
lichkeit hin untersucht, um den EinfluR eines zeitlich veréanderlichen Mittelwertes auf
die Ergebnisse zu vermeiden. Ein weiterer Unterschied gegeniiber ZFP beruht auf dem
dort nicht berlcksichtigten EM-Biaseffekt.

Saisonale Abweichungen der hochpaligefilterten Oberflachenvariabilitat der Jahre 1987-
1988 von der hochfrequenten Variabilitdt Uber alle 58 Wiederholungszyklen sind in
Abb. 5.3a fur die Zeitraume Marz-Mai und in Abb. 5.3b flr den Zeitraum September-
November in 2°x 2°-Feldern gezeigt. (Zur Vergleichbarkeit mit den Ergebnissen von
ZFP wurde hier nicht die Differenz der Varianzen, sondern deren Quadratwurzel ge-
zeigt.) Neben Variationen auf Skalen von Ozeanwirbeln, die Amplituden in Rand-
stromregionen von bis zu + 10 cm erreichen, sind besonders in den Zentralen Ozean-
becken Bereiche zu finden, in denen die Variabilitdt auf nahezu Beckenskala von der
Varianz Uber den Gesamtzeitraum abweichen. Eine Fehlerabschatzung auf dem 95%-
Vertrauensniveau der x 2~Verteilung ergibt fur Varianzen (BENDAT und. PIERSOL,
1986) s2m ? < 42 < s2--T=*--. Hierbei steht s fir die Standardabweichung der

Messungen und v fur die Anzahl der Freiheitsgrade der x 2-Verteilung. D ie Anzahl der
Freiheitsgrade wurde hier Uber die Anzahl der Einzelmessungen abgeschatzt, die ent-
lang von Satellitenbahnen 100 km voneinader entfernt waren. Bei einer Datendichte von
ca. 800 Beobachtungen pro Feld ergibt sich eine Anzahl von Freiheitsgraden von etwa
v = 60. Damit folgt fUr die Fehlerabschatzung der in Abb. 5.3 gezeigten rms-Werte
yla2.0.72 < g < Vs2ml.46, so daB sich fur Abb. 5.3 in Abhangigkeit der raumlichen
Varianzverteilung eine Unsicherheit von ca. £+ 1-2 cm ergibt. Positive und negative
Anomalien, die betragsmafig 1 cm Uberschreiten, sind durch ein gekreuztes bzw. hori-
zontales Raster gekennzeichnet. Wahrend der Nordatlantik im Frihjahr Gberwiegend
durch reduzierte Variabilitdt und im Herbst durch ein entgegengesetztes Verhalten ge-
kennzeichnet ist, kann im Stdatlantik ein um 180° phasenverschobenes Bild gefunden
werden. Ausnahmen von diesem allgemeinen Zustand sind auf der Nordhemisphére
am westlichen Rand zu finden, wo entlang des Nordbrasilstromes, in der Karibik und
entlang des Floridastromes eine erhdhte variabilitat im Fruhjahr und eine reduzierte



Abbildung 5.3: Abweichungen der rms-OberRachenvariabUitat in 2°x 2°-Feldem aas
hochpaAgcfilterten SSH-AnomaJdien auf Perioden <200 Tage fur (a) Marz-April und (b)
September-November der Jahre 1987/1988 relativ zur Gesamtperiode Uber 58 Wiederho-
lungszyklea. Positive und negative Abweichungen, die einen Betrag von 1 cm Uberschrei-
ten, wurden jeweils mit einem gekreuzten und einem waagerechtem Raster markiert. Das
KonturintervnU ist 2 cm. (c) Saisonale Oberflachenvarianz (in cm2) in den in (a) ge-
kennzeichneten 20°-Felder aus hochpaRgefiiterten Daten der Jahre 1987/1988 fiir aiie vier
Jahreszeiten. Die durchgezogenen Kurven stellen die Abweichungen von den in Tabelle 5.1
genannten mittleren Varianzen dar und wurden mit einem Versatz von 5 cm2 gezeichnet.
Gestrichelte Linie reprasentieren die an die Werte angepaften jahrlichen Harmonischen.



Variabilitat im Herbst zu erkennen ist. Abweichungen vom grofiraumigen Verhalten
ergeben sich auch im westlichen Becken des Sudatlantiks stdlich von 30°S.

Die oben angefiihrten Vertrauensbereiche geben statistische Signifikanzbereiche im
Sinne einer voneinander abweichenden Variabilitat an. Sie lassen jedoch keinen Schlufl
auf physikalische Eindeutigkeit zu. So ist es grundsatzlich méglich, dal} die Verander-
lichkeit der Variabilitdt von Restfehlern der Umgebungskorrekturen herrihren. ZFP
diskutieren einen moglichen Einflul? der Feuchte- und EM-Biaskorrektur sowie den Ein-
flul des inversen Barometereffektes, die alle eine ausgepragte Saisonalitat aufweisen..
Sie kommen jedoch zu dem SchluB, daf3 aufgrund der Datenanalyse von den jeweiligen
Fehlern nur ein untergeordneter Beitrag zu erwarten ist. Dies gilt jedoch nicht fir den
Feuchtefehler in den Tropen. Da dort der Feuchtefehler jedoch Uberwiegend auf der
Jahresperiode liegt, die hier nicht betrachtet wird, kann dort ebenfalls ein wesentlicher

EinfluR ausgeschlossen werden.

Es ist wahrscheinlich, daB die Uberwiegend auf Randstromregionen beschrénkten An-
omalien mit Wirbelskalen auf einzelne, dominante Wirbel oder Strommaander zurick-
zufiihren sind, deren EinfluR aufgrund der kurzen Mittelungsperiode nicht eliminiert
werden konnte. Um groRraumige Schwankungen stéarker herauszustellen und um signi-
fikantere Ergebnisse als in Abb. 5.3a,b zu erhalten, zeigt Abb. 5.3c die Uber jeweils
20°x 20°-Bereiche (siehe Abb. 5.3a) der zentralen Ozeanbecken gemittelten saisonalen
Werte der Varianzen aus allen vier Jahreszeiten der Jahre 1987/1988, die jeweils als Ab-
weichungen zu den in Tabelle 5.1 genannten mittleren Varianzen dargestellt sind. Die
gestrichelt gezeichneten Linien kennzeichnen die an die Varianzen angepal3ten jahrli-
chen Harmonischen, deren Amplituden und Phasen ebenfalls Tabelle 5.1 zu entnehmen
sind. Das Signal, das auf dem 95%-Niveau signifikant ist, zeigt in allen Regionen einen
ausgepragten Jahresgang, der zu 80% durch die jahrliche Harmonische erklart werden
kann. In Ubereinstimmung mit ZFP ist ein Maximum der Variabilitat im Nordatlantik
in den Herbstmonaten zu beobachten. Dieses Verhalten ist im Stdatlantik 180° pha-

senverschoben, abgesehen von der Region sudlich von 40°S, in der ein Maximum der

Variabilitat im Sudwinter zu finden ist.

Ursachen fur die beobachtete Veranderlichkeit der Wirbelv,riabili.&. der Meereso-
berflache sind Gegenstand momentaner Forschung und kénnen zur Zeit nicht schlissig
beantwortet werden. Als mdgliche Ursachen wurden von ZFP die \cranderhc eit es
Windantriebes genannt, fir den auf der Nordhemisphare ein Maximum ,m Her st u,,
Winter beobachte« wird (HELLERMAN und ROSENSTEIN, 1983). Ein der beobach-

teten Veranderlichkeit der oberflachenvariabihtat, vergleichbares er a en
«Chen Enerpe wurde von RICHARDSON (1983) fur den NAC aus Dnfterbewegungen



Gebiet <m> (T +

(cm2 (cm2 (cm2) (°) (cm2)
40°-60°N, 20°-40°W 448 21 29 282 + 2
20°-40°N, 20°-40°W 26.2 12 14 292 + 1
0°-20°N, 20°-40°W 253 18 2.3 269 =+ 1
0°-20°S, 0°-20°w 120 18 24 114 + 05
20°-40°S, 0°-20°W 283 2.7 33 5 =+1
40°-60°S, 0°-20°W 328 15 16 174 + 15

Tabelle 5.1: Statistik der saisonalen Variation der Oberiu&chenvananzen aus
Abb. 5.3c . < m> und er stehen fiur den Mittelwert und die Standardabwei-
chung der in Abb. 5.3c gezeigten Varianzen, a und <$geben die Amplitude und
die Phase der daran angepaf3ten jahrlichen Harmonischen an. e gibt Fehler-
abschatzungen der Varianzen an.

belegt. Dort wurde eine Jahresamplitude von 90 cm2ja2 gegenliber einem mittleren
Wert von 250 cm?is2 gefunden, mit jedoch maximalen Werten im Zeitraum Mai-Juli.
Ein saisonales Signal der wirbelkinetischen Energie wurde weiter von DICKSON et al.
(1982) im 6stlichen Nordatlantik in Daten verankerter Strommesser gefunden. TAI und
WHITE (1990) analysierten vergleichbare Ergebnisse fur die Kuroshio-Region im Pa-
zifik, dort fanden ebenfalls FRANKIGNOUL und MULLER (1979) signifikant erhohte
mesgoskalige Variabilitat aus XBT-Schnitten. Die Frage, ob eine verdnderliche lokale
Wirbelanregung durch ein variables Windfeld fur die Veranderlichkeit der Variabilitat
verantwortlich ist, oder ob vielmehr FernWirkungen von Wind und anderen Antriebsef-
fekten, wie z.B. Schwankungen der Randstromtransporte, Wellen oder Instabilitatspro-
zesse zur Erklarung der Beobachtungen herangezogen werden missen, ist Gegenstand

weiterer Untersuchungen, die im Zusammenhang mit numerischen Modellen geklart
werden muf.

5.2 Wellenzahlspektren und charakteristische "Wirbelskalen

Zur Untersuchung einer geographischen Abhéangigkeit von Wirbelcharakteristiken wur-
den mittlere Wellenzahlspektren und charakteristische Wirbelskalen in verschiedenen,
den ganzen Atlantik Uberdeckenden regional begrenzten Gebieten berechnet. Wellen-
zahlspektren geben Aufschlul? Uber die spektrale Verteilung der Prozel3varianz (JEN-
KINS und WATTS, 1968). Voraussetzung hierfur ist die Stationaritat, bzw. Homoge-
nitat der betrachteten Meldreihe. In der Praxis geht man hierbei von Melireihen endli-
cher Lange L —N A auf regelméaRigen Mefintervallen A aus; der dann vom Spektrum



abgedeckte Wellenzahlbereich ist durch die Fundamental- und die Nyquistwellenzahl
“mn—/L und Amoj—1/2A beschrankt. Das Wellenzahlspektrum entlang individueller
Satellitenbahnen ist gegeben als

/Hmc(i)’e""da . (5.1)
- 7

Hierbei bezeichnet c(s) die Autokorrelationsfunktion und k und s die Wellenzahl und die
Koordinate in Bahnrichtung. Grundséatzlich unterscheidet sich das hierdurch definierte
Spektrum von einem eindimensionalen Spektrum EO(k) der skalaren Wellenzahl k. =
(kj + )?, wobei ki und k2 orthogonale Wellenzahlkomponenten sind. Unter isotropen
Bedingungen 1aBt sich das skalare Wellenzahlspektrum EO(k) und weiterfiihrend das
kinetische Energiespektrum Fo(k) aus E(k) abschatzen. Beispiele und eine Herleitung

fur diese Zusammenhange sind von FU (1983) und LeTRAON et al. (1990) gegeben.

Das Wellenzahlspektrum (5.1) ist mit der Autokorrelationsfunktion c(s) in Bahnrich-
tung Uber dessen Fouriertransformierte verknipft. Aus c(s) lassen sich integrale Skalen
bestimmen, die Ublicherweise als Mal3 charakteristicher, das Wirbelfeld dominierender
Skalen angesehen werden. Autokorrelationsfunktionen aus MeRreihen endlicher Lange
weisen jedoch i. allg. Bereiche signifikanter negativer Korrelationen auf. Anders als
die eigentliche Definition der integralen Skala werden deshalb in der Praxis haufig
modifizierte Formen verwendet. In dieser Arbeit wurden folgende in der Literatur
gebréuchliche Skalen berechnet (RICHMAN et al., 1977) :

U = ifi)tdsi (523

* = | (5'2b)
L0 kennzeichnet den raumlichen Distanz des ersten Nulldurchganges von c¢(s), und s max

ist der maximale Verschiebung einer MelRreihe.

Um der Forderung nach einer ausreichend langen MeRreihe einerseits, und der .An-
forderung an raumlich homogene Verhaltnisse andererseits, Rechnung zu tragen, wur-
den mittlere Wellenzahlspektren und Autokorrelationsfunktionen, bzw. charakteristi-
sche Skalen in veschiedenen, den Atlantik Uberdeckenden Gebieten bestimmt (siehe
Abb. 5.9), die eine méridionale und zonale Erstreckung von 10°hatten. In allen Féallen
wurden ensemblegemittelte Spektren aus ungefilterten Daten individueller Bahn'wie-
derholungen berechnet, die bei einer Auflésung von 6.8 km in Bahnrichtung das C3e-
biet vollstandig Uberdeckten. Zur Erhéhung der statistischen Unabhangigkeit wurden
nur Daten jeder zweiten Wiederholungsperiode verwendet, die keine Licken >40 km
aufwiesen. Kleinere Datenliicken wurden durch lineare Interpolation geschlossen.



Mittlere Wellenzahlspektren fur drei verschiedene Regionen des Nordatlantiks sind in
Abb. 5.4jeweils getrennt flr aufsteigende (durchgezogene Linien) und absteigende Bah-
nen (gestrichelt gezeichnete Linien) dargestellt. Diese Spektren reprasentieren (a) die
Region der Golfstromauslaufer (30°-40°N, 60°-70°W), (b) den zentralen subtropischen
Wirbel (20°-30°N, 40°-50°W) und (c) das aquatoriale Stromsystem (0°-10°N, 30°-
40°W). Die Spektren aus auf- und absteigenden Bahnen stimmen in allen gezeigten
Fallen innerhalb der 95%-Vertrauensbereiche tiberein. In Ubereinstimmung mit der
beobachteten Isotropie des Wirbelfeldes (MODE GROUP, 1978; BERNSTEIN und
WHITE, 1974; KRAUSS und BONING, 1987) ergibt sich fir den gesamten Atlanik,
dal? keine signifikanten Differenzen zwischen den, annahernd in orthogonalen Rich-
tungen verlaufenden, Spektren verzeichnet werden kénnen. Ausgepragte Unterschiede
der spektralen Charakteristiken kénnen jedoch zwischen den unterchiedlichen Regio-
nen gefunden werden. Hierbei sind die Spektren aus der Golfstromregion (Abb. 5.4a)
durch eine deutliche Abnahme der Wirbelenergie bei einer 'cut-off'-Wellenzahl von
ca. (300 km)'1 gekennzeichnet. In guter Ubereinstimmung mit FZ und der Theo-
rie geostrophischer Turbulenz kann der Abfall der Varianz auf Wellenlangen zwischen
300 und 100 km durch ein k_5-Exponentialgesetz charakterisiert werden. Wie bereits
erwahnt, fuhrt die Theorie der geostrophischen Turbulenz bei isotropen Bedingun-
gen auf ein Wellenzahlspektrum der Oberflachenauslenkung mit k~s-Abfall unterhalb
der Wirbelerzeugungswellenléange. Die Wellenlange grofiter Anwachsraten von baro-
klinen Instabilitéatsprozessen sind Uber den internen Rossbyradius der Deformation
Ri als Lr == 2irr, gegeben. Werte fUr Lr wurden aus mittleren Rossbyradien von
EMERY et al. (1984) berechnet und sind in Abb. 5.4 jeweils auf der Abszisse mar-
kiert. FUr Abb. 5.4a betrdgt Lr ca. 200 km und liegt damit etwas unterhalb der
beobachteten 'cut-off’'-Wellenzahl. In dem tropischen Atlantik zeigen die Spektren ein
gegentiber Abb. 5.4a etwas flacheren Abfall und keine Tendenz zur Abflachung bei
kleinen Wellenzahlen. Um abzuschatzen, inwieweit die in den Tropen Uber 10° berech-
neten Spektren dynamische Prozesse reprasentieren, wo ein deutliches Anwachsen von
n beobachten ist, wurde in Abb. 5.4c ein Wellenzahlspektrum aus einer vergroRer-
ten Region 0°-20°N, 30°~50°W als gepunktete Linie eingezeichnet. Dieses Spektrum
deckt sich annahernd mit den Ubrigen Kurven, deutet jedoch jetzt ein Abflachen bei
kleinen Wellenzahlen an. Im Unterschied zu den oben genannten Regionen, ist im
zentralen Subtropenwirbel kein klares Abknicken des spektralen Energieverlaufes zu
beobachten (Abb. 5.4b). Statt dessen kann das Spektrum Uber den gesamten Wel-
lenzahlbereich durch ein k 2-Gesetz charakterisiert werden; lediglich fur Wellenlangen
unterhalb ca. 80 km ist ein Abflachen des Spektrums im Rauschniveau zu erkennen.



Abbildung 5.4: Mittlere Wellenzahlspektren der SSH-Anomalien entlang von aufsteigen-
den (durchgezogene Kurven) und absteigende (gestrichelte Kurven) GEOSAT-Bahnen in
10° X I(f>-Feldern (&) der Golfstromauslauferregion (30° -4CPN, 6CP-7(FW), (b) des zen -
tralen subtropischen Wirbels (20P-3PN, 4-°-5(FW) und (c) des &quatorialen Atlantiks
((P-10PN, 30°-40PW). (c) enthalt ferner ein mittleres Spektrum eines 20°-Feldes als g e -
punktete Kurve. Kréaftige Striche auf der Frequenzachse reprasentieren den Rossbydefor-
mationsradius der 1. Mode, abgeleitet aus Werten von EMERY et al. (1984).



In Abb. 5.4 ist eine Abnahme der dominierenden Wirbelskala zu héheren Breiten hin
angedeutet. Zur Verdeutlichung dieses Verhaltens wurden in Abb. 5.5 mittlere Spektren
entlang zonaler und meridionaler Schnitte dargestellt, die, wie in Abb. 5.1b angedeutet,
den Atlantik auf beiden Hemispharen kreuzen . Ein Anwachsen der 'cut-off’-Wellenzahl
mit zunehmender Breite wird auf der Nordhalbkugel entlang des Langengrades 35°W
deutlich. Diese Eigenschaft tritt noch klarer in Abb. 5.5¢ auf der Stidhemisphéare ent-
lang 25°W zutage. Es ist hierbei bemerkenswert, dal3 spektrale Abféalle von k_4-k~5
Uber weite Bereiche des Ozeans zu finden sind. Ausnahmen beschranken sich auf Regio-
nen der Subtropen zwischen 10°N-30°N und 0°-20°S, die durch geringe Oberflachenva-
riabilitat, bzw. durch geringe Qualitat der Altimeterdaten gekennzeichnet sind. Ent-
sprechend der Asymmetrie dieser Bereiche hinsichtlich des Aquators, sind Regionen mit
k '2Abfallen auf der Sidhemisphdre um 10° aquatorwarts verschoben zu erkennen.

Anders als in meridionaler Richtung lassen sich in zonaler Richtung entlang 35°N
(Abb. 5.5b) und 35°S (Abb. 5.5d) keine signifikanten Unterschiede in spektralen Ei-
genschaften erkennen. Entlang beider Breitenkreise ist ein Abflachen der Spektren bei
Wellenlangen groer 300 km zu erkennen, und Abfalle auf kleineren Wellenlangen sind
allgemein mit einer k~5Relation vergleichbar. Hierbei weisen Unterschiede eher auf
ein Anwachsen der Wirbelenergie in Randstromen hin, als auf eine Variation der Wir-
belskala. Das Anwachsen der Wirbelenergie ist im Nordatlantik am westlichen Rand
gegeben. Im Sudatlantik befinden sich dagegen wirbelaktive Bereiche sowohl am west-
lichen Rand als auch in der Agulhasretroflexion, die beide zu vergleichbaren spektralen
Eigenschaften fuhren (Abb. 5.5d).

Die ausgepragte Verschiebung der 'cut-off'-Wellenlange zu kleineren Werten in héheren
Breiten kann als Ursache flr einen zu glatten Verlauf von Spektren verstanden werden,
die von FU (1983a) entlang von mehr als 30°-Breite Uberspannenden Satellitenbahnseg-
menten berechnet wurden. Das damit verbundene Mittel tber verschiedene dominie-
rende Wirbelskalen muf} zu einem Abflachen der spektralen Energieverteilung fuhren.
Zur Verdeutlichung dieser Aussage wurden in Abb. 5.6 Spektren gezeigt, die Uber un-
terschiedliche Breitenerstreckungen berechnet wurden. Im Vergleich zu den Spektren

aus einer 10°-Region, lassen die Uber 20°- und 30°-Breite berechneten Spektren einen
kontinuierlichen Ubergang zu flacheren Relationen erkennen.

Autokorrelationsfunktionen wurden entsprechend Wellenzahlspektren in den gleichen
10° x 10°-Regionen aus den GEOSAT-Anomalien abgeleitet. In Abb. 5.7 sind mittlere
Autokorrelationsfunktionen entlang aufsteigender und absteigender Bahnen aus je einer
Region (a) des westlichen (20°-30°N, 60°-70°W) und (b) des ostlichen Nordatlantiks
(40°~50°N, 10°-20°W) dargesteilt. Diese Regionen fallen mit den in Abb. 5.1 gekenn-
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Feldern, die den in Abb. 5.1b gekennzeichneten Schnitten ,rA“ bis ,JD* folgen.



Abbildung 5.6: Mittig Wellen,Mspektren aus * d verschiedenen Regionen
mit jeweils einer Erstreckung von 10", 20° und 30°in Linge und Breite.
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Abb. 5.7b eingezeichnet, welche TOURBILLON-Ergebnisse besser reprasentiert.

Aufgrund der prinzipiellen Schwierigkeiten, aus konventionellen hydrographischen Mes-
sungen Informationen Uber das ozeanische Wirbelfeld zu gewinnen, ist man flur eine
Verifizierung der Altimeterergebnisse auf die wenigen diesbezliglichen Abschatzungen
angewiesen. In Abb. 5.7 ist gezeigt, daB sich die altimetrischen Autokorrelationsfunk-
tionen durch in-situ Beobachtungen aus dem POLYMODE und dem TOURBILLON-
Experiment bestatigen lassen, auch wenn die an Beobachtungen angepaflRten analy-
stischen Funktionen ihrerseits mit relativ groBen Fehlern behaftet sind. Zusammen
mit der in Kap. 4 dokumentierten generellen Ubereinstimmung zwischen Altimetrie
und verschiedenen in-situ Ozeanbeobachtungen, rechtfertigt die in Abb. 5.7 gezeigte
qualitative Ubereinstimmung der Autokorrelationsfunktionen die Annahme, daR Cha-
rakteristiken des mesoskaligen Wirbelfeldes aus den Altimeterdaten untersucht werden

koénnen.

Abbildung 5.7: (a) Mittlere Autokorrelationsfunktionen aus aufsteigenden (durchgezo-
gene Linie) und absteigenden (gestrichelte Linie) GEOSAT-Bahnen in dem 10° X 10°-Feld
20°-3(PN, 6CP-70P W. Die kréaftig gezeichnete Kurve repréasentiert typische POLYMODE
Oberflachenstatistiken fur Stromfunktionen (DeMEY und ROBINSON, 1987).

(b) Wie (a), jedoch fur das Gebiet 4P -5(PN, 10P-2E W. Die kraftige Kurve stellt typi-
sche Verhaltnisse fur die OberfRachenstromfunktion aus TOURBILLON-Messungen dar
(ARHAN und COLIN DeVERDIERE, 1985). Enthalten ist ferner die Autokorrelations-

funktion des Gebietes 50°-6@ N, 10°-20°W (gepunktete Kurve).

Mittlere Autokorrelationsfunktionen entlang der in Abb. 5.1b markierten zonalen und
meridionalen Schnitte sind in Abb. 5.8 dargesteUt. Eine ausgepragte Abnahme der
Korrelationsldngen zu héheren Breiten beider Hemispharen ist in Abb. 5.8a und 0.8b

verzeichnet. Hierbei nimmt LO um mehr als 50% von 250 km nahe des Aquators auf



Abbildung 5.8: Wie Abb. 5.5, aber fur mittlere AutokorreiationsfunJctio-
nen entlang von GEOSAT-Babnen. Fur die Legende von (a) und (c) siehe
Abb. 55a und 5.5c. Die Buchstaben E und W in (b) markieren die Null-
durchgénge der Kurven nahe der 6stlichen und westlichen Ozeanberandung.

ca. 90 km bei 55°N ab. Die gleiche Tendenz ist im Stdatlantik zu erkennen, wo Lq
von 260 km auf 90 km abnimmt. Die Autokorrelationsfunktionen aus den Tropen und
Subtropen sind aufgmnd von MeRfehlern durch eine rasche Abnahme der Korrelation
auf kleinen Distanzen entartet. In Ubereinstimmung mit der oben diskutierten Date-
nunsicherheit ist dieses am augenscheinlichsten zwischen 10°N und 30°N und zwischen
20°S und dem Aquator zu finden. Anders als in meridionaler Richtung kann eine zonale
Variation der Wirbelskala erneut nicht belegt werden (Abb. 5.8b, 5.8d). Statt dessen
fallen die Autokorrelationsfunktionen aller Einzelgebiete innerhalb der Vertrauensgren-

zen zusammen, und lediglich am westlichen Rand ist in Abb.5.8b eine Abnahme der
Wirbelskala angedeutet.

Unter Verwendung von GI.(5.2) wurden mittlere lineare und quadratische integrale
Skalen aus individuellen Autokorrelationsfunktionen in allen 10°x 10°-Feldern be-
stimmt. Die Ergebnisse sind in Abb. 5.9a fur die lineare Skala und in Abb. 5.9b



Abbildung 5.9: Charakteristische raumliche Wirbelskalcn, abgeschatzt aus Autokorrelati-
onsfunktionen aus auf- und absteigenden GEOSAT-Bahnen in 10°x J0°-Feldern, Darge-
stellt sind die Werte fur (a) die lineare integrale Skala L u (b) die quadratische integraJe
Skala L2 und (c) der Versatz des ersten Nulldurchgangs LO der Autokorrelationsfunkiio-
nen. Das Konturintervall ist fur (a) und (b) 5 km und far (c) 10 km .



Abbildung 5.10: Zonale Mittel der in Abb. 5.9 dargestellten linearen (L\) und
quadratischen (L2) Skalen, sowie des Nulldurchgangs (L0). Die Fehlerbalken
korrespondieren mit den Standardabweichungen der zonalen Mittelung.

fur die quadratische Skala L 2 zusammengefal3t; Abb. 5.9c zeigt die ebenfalls haufig zur
Abschatzung von Wirbelskalen verwendete Distanz des ersten Nulldurchgangs Lq. Ne-
ben der oben diskutierten Breitenabhangigkeit ist aus allen drei Karten die erwahnte
Tendenz zu kleineren Skalen nahe der Berandung zu erkennen. So z.B. entlang von
35°S, wo Lo um 10% zwischen dem zentralen Becken und den Randern variiert.

Zonal gemittelte Werte von L\, L2und Lo sind in Abb. 5.10 zusammen mit den Stan-
dardabweichungen der Einzelwerte dargestellt. Generell 143t sich eine enge Uberein-
stimmung zwischen beiden Hemispharen feststellen. Die Abnahme der Wirbelskalen
polwarts erweist sich als zum Aquator symmetrisch, abgesehen von dem Bereich 00—
10°N, wo LO etwas geringer als auf der Stidhemisphére ist. Gegenlber den integralen
Skalen zeigt Lo eine deutlich hohere méridionale Variation; diese kann grundséatzlich
darauf zuriickgefuihrt werden, daR integrale Skalen durch den Einflul? des Mef3fehlers auf
die Autokorrelationsfunktionen die Wirbelskala in den niederen Breiten systematisch
unterschatzen. Hierbei a3t sich fur individuelle Felder eine enge Beziehung zwischen
Lx und L2 erkennen (Abb. 5.11). Polwarts von 30°ergibt sich bei einer Korrelation
von 0.93 eine lineare Beziehung von L2 = —31.6 - \AL\. Eine hiervon unterschiedliche

lineare Beziehung kann fiir die niederen Breiten bei einer reduzierten Korrelation von
0.79 gefunden werden: L2 = 169 + 0.71J.

Grundsatzlich sind die hier abgebildeten Wellenzahlspektren mit Ergebnissen von FU
(1983a) und FZ vertraglich. Dabei wurden spektrale Abféalle von k"5in Regionen hoher
Wirbelenergie und k 2in Regionen mit geringer Oberflachenvariabilitat gefunden. Ein



Abbildung 5.11: Streudiagramm von I>2 gegen Lj aus allen, in Abb. 5.9 abge-
bildeten 10°-Feldern. Die Wertepaare aus Feldern jeweils ndrdlich und sudlich
von 30° Breite sind durch geschlossene und offene Kreise gekennzeichnet.

markanter Unterschied zu den friheren Arbeiten besteht jedoch in der geographischen
Abhangigkeit von spektralen Eigenschaften, die hier Gber weite Bereiche des Atlantiks
zu k-4-k~5-Relationen fuhrt, welche von FU (1983a) durch k_2-Relationen charakteri-
siert wurden. Dieser wichtige Unterschied kann als direkte Konsequenz der monotonen
Abnahme der vorherrschenden Wirbelskala in polwartiger Richtung vestanden werden.
Die Abschatzung von Spektren Uber Bahnsegmente, die 30° Breite und mehr Uberspan-
nen, kommt dabei einer Mittelung des raumlich inhomogenen Wirbelfeldes gleich und
bedingt wie in Abb. 5.6 gezeigt einen glatteren spektralen Energieverlauf.

Die hier gefundenen schwachen k~2-Relationen beschréanken sich dahingegen auf jene
Bereiche der Subtropen, in denen die rms Wirbelvariabilitat 5 cm unterschreitet. Wie
oben erwahnt, impliziert dies ein reduziertes Signal/Rausch-Verhéltnis der Daten und
erschwertjede Aussage Uber mogliche zugrundeliegende ozeanische Prozesse. Diejlngst
von LeTRAON et al. (1990) ebenfalls aus GEOSAT-Daten im Nordatlantik durch-
gefuhrte Analyse raumlicher Skalen der Mesoskala ist grundsatzlich mit den hier er-
zielten Resultaten vergleichbar. In Anlehnung an die Argumentation von FU (1983a)
begrinden die Autoren raumliche Variationen von Wirbelskalen und WeUenzahlspek-
tren durch die Existenz unterschiedlicher dynamischer Regime, bzw. durch unter-
schiedliche Wirbelerzeugungsmechanismen. Flachere als k-M c-5Relationen werden
auf die Erzeugung von Wirbeln durch fluktuierenden Windantrieb erklart (MULLER
und FRANKIGNOUL, 1981), bzw. auf eine Wechselwirkung der Strémung mit dem
Ozeanboden (TREGUIER und BUA, 1988) zurickgefurt. Fur Regionen mit k"2
Relation schlieRlich wird lineare Rossbywellendispersion als dynamische Ursache ge-



nannt. Die in Kap. 5.4 angefliihrten Argumente deuten dagegen hierflr eher auf einen
hohen Grad an Verfalschung der Ergebnisse durch Mefifehler hin.

5.3 Frequenzspektren und Zeitskalen

Entsprechend der Analyse von Wellenzahlspektren und Wirbelskalen lassen sich mitt-
lere Frequenzspektren und Zeitskalen der Mesoskala aus dem 2| Jahre Uberspannenden
Datensatz der SSH-Anomalien untersuchen. Resultierende Ergebnisse sollen hier disku-
tiert werden. Bei der Berechnung der Frequenzspektren wurden keine lokalen Zeitreihen
verwendet, die kirzer als 1 Jahr waren oder mehr als 5 fehlende Datenzyklen aufwie-
sen. Kirzere Datenliicken (meist 1-2 Zyklen) wurden zunachst raumlich entlang einer
Bahn durch lineare Interpolation geschlossen, falls diese in Bahnrichtung nicht langer
als 40 km war. GroRere Licken wurden anschliefend mit einem kubischen ,Spline”
zeitlich interpoliert. Zur Bestimmung des 95%-Vertrauesniveaus wurden nur die Da-
ten als unabhangig betrachtet, die entlang einer Bahn mehr als 100 km voneinander
getrennt waren.

Der zeitlichen Analyse der SSH-Variabilitat haften Fehlerquellen an, die bei der In-
terpretation der Ergebnisse berlcksichtigt werden missen. Neben den unbekannten
spektralen Charakteristiken der verbleibenden Umgebungsfehler gehéren dazu die re-
lativ lange Wiederholungsperiode der Satellitenbahn von 17 Tagen, wodurch ein ,Ali-
asing-Fehler durch Oberflachenfluktuationen mit kirzeren Perioden als die Nyquist-
periode von 34 Tagen erzeugt werden kann. Wie bereits in Kap. 4 diskutiert, kbnnen
Oberflachenvariationen mit Perioden kirzer als 34 Tagen insbesondere in der Nahe von
Randstromregionen erwartet werden (DICKSON, 1983; WUNSCH, 1983). Sie kénnen
aufgrund schneller planetarischer Wellen ebenfalls nahe des Aquators an EinfluR gewin-
nen. Wegen der genannten Unsicherheiten und der relativ kurzen Zeitreihe kénnen
daher die folgenden Resultate nur als qualitative Abschatzungen betrachtet werden.
Sie ermdglichen dennoch, Aussagen Uber regionale Unterschiede in spektralen Eigen-
schaften der zeitlichen Variabilitat aufzuzeigen. Ein Beispiel hierfir wurde bereits in
Abb. 5.1c durch den hochfrequenten Anteil der Oberflachenvariabilitat gegeben und
vieles des dort Gesagten lait sich auf die folgenden Resultate Ubertragen.

Mittlere Frequenzspektren aus (a) Randstromregionen, (b) den zentralen Ozeanbecken
und (c) dem &quatorialen Atlantik sind in Abb. 5.12 zusammengefalit. Gezeigt sind
hierbei jeweils Spektren in log-log-Form; flr ausgewahlte Regionen wurden die Spek-
tren auch in energieerhaltender Darstellung gezeichnet.Die Spektren aller nicht gezeig-
ten Bereiche lassen sich durch die abgebildeten Charakteristiken erklaren. Die Spektren



Abbildung 5.12: Mittlere Frequenzspektren aus GBOSAT.Ze.tre.henderSSH-Anom~e
‘ Steigender und steigender Bahnen in IPX lif-Feldern Kr (*) Randst,omreg,onen,
W zentrale OteanbeckJ und (c) den tropischen Atlantik. Gezagt sind Spektren”in log-
I°g-Form (oberes Feld); fur einzelne Regionen wurden die Spektren auch in energ,eerhal-
‘Mder FoL dvgestjt (untere, Feld). Pfeile markieren Penoden (m Tagen) maxunaler

Variabilitat.



Abbildung 5.13: Wie Abb. 5.12, jedoch fur die entsprechenden Autokorrelati-
onsfunktionen.

der Randstromregionen sind in Abb. 5.12a fur jeweils zwei 10°-Feldern des Golfstrombe-
reichs und der Agulhasretroflexion dargestellt. Abgesehen von unterschiedlichen Ener-
gieniveaus zeigen die Spektren in log-log-Form vergleichbare spektrale Eigenschaften
mit einem Plateau bei niedrigen Frequenzen, das bei einer ’'cut-off’-Frequenz nahe
7 «10-3 cpd durch einen Abfall von etwa zu hoéheren Frequenzen hin abgeldst wird.
Daruberhinaus lassen sich jedoch Unterschiede entlang der Golfstromachse feststellen,
die bemerkenswert erscheinen. In Ubereinstimmung mit den, anhand der Oberflachen-
variabilitat in Kap. 5.1 diskutierten, Beobachtungen veranderlicher Wirbelaktivitat
und Zeitskalen, lait sich 6stlich der 'New England Seamounts’ (NES) eine signifikante
Abnahme der langperiodischen Variabilitat gegentber der weiter westlich gelegenen
Region verzeichnen, wodurch vorherrschende Zeitskalen von 140 Tagen auf 70 Tage
abnehmen (Abb .5.12a, unteres Feld). In den zentralen Becken ist ein geringflugig fla-
cherer Abfall von nahe f 1auf allen Frequenzen oberhalb eines 'cut-off’ von 3*10-3 cpd



zu beobachten (Abb. 5.12b, oberes Feld). Auf kleineren Frequenzen bildet sich jedoch
ein Plateau nur schwach aus. Statt dessen ergeben sich hier markante Unterschiede der
Varianzdichten: wahrend zwei der gezeigten Kurven einen Anstieg der Energie zu klei-
neren Frequenzen hin zeigen (Nr.1,3), ist bei den anderen ein umgekehrtes Verhalten
zu finden. Auf die Auswirkungen dieser Unterschiede auf charakteristische Zeitskalen
wird weiter unten eingegangen. In der Aquatorregion schlieRlich ist die Jahresperiode
die dominierende Zeitskala. Mit Ausnahme eines sekundédren Maximums auf der --
Jahresperiode (5.4 «10-3 cpd) ist fur groRere und kleinere Frequenzen eine annahernd
gleichverteilte Varianzdichte zu erkennen.

Abbildung 5.14: Charakteristische Zeitskalen der mesoskaligen OberRachen-
variabUitat, geschatzt aus GEOSAT-Zeitreihen in iO°Xx 10°-Feldern. Gezeigt
sind die Werte (a) der linearen integralen Skala T\ und (b) die Skalen des
Nulldurchganges TO. Das Konturintervall ist jeweils 2 Tage und 5 Tage.

Fur einen Vergleich der Frequenzspektren aus GEOSAT-Daten bieten sich Resultate
aus Pegelmessungen an (WUNSCH, 1972). Die spektralen Abfélle aus der Golfstromre-
gion sind deutlich flacher als die von WUNSCH (1972) abgeleiteten f~ 2~-Beziehungen
fur die Region um Bermuda. Ebenfalls aus GEOSAT-Zeitreihen wurden Frequenzspek-
tren von VAZQUEZ et al. (1990) an ausgesuchten Positionen im westlichen Nordat-



Abbildung 5.15: Zonale Mittel der, wie in Abb. 5.14 gezeigten Zeitskalen T\,
T2 und To. Fehlerbalken korrespondieren mit der Standardabweichung der
zonalen Mittelung.

lantik untersucht. Dabei ergab sich in der unmittelbaren Umgebung von Bermuda eine
spektrale Energieverteilung der Oberflachenauslenkung, die innerhalb der Fehlergren-
zen mit den Ergebnissen von WUNSCH kompatibel ist. Die Autoren dokumentieren
dartberhinaus eine Variation spektraler Abfélle in Richtung des Golfstromes zwischen
/ _15und f~09, mit zunehmend hochfrequenterer Variabilitat 0stlich der NES. Unter-
schiede der Resultate von VASQUEZ et al. (1990) zu den hier gezeigten Ergebnissen
lassen sich durch die raumliche Mittelung erklaren, die in dieser Analyse zu geglatteten
Resultaten fihrt.

In Abb. 5.13 sind Autokorrelationsfunktionen fiur die gleichen geographischen Bereiche
wie in Abb. 5.12 abgebildet. Mit Ausnahme der Region der zentralen Becken, zei-
gen die Funktionen aus Randstromregionen (Abb. 5.13a) und dem tropischen Atlantik
(Abb. 5.13c) jeweils einen ahnlichen Verlauf. Dabei hegen die Skalen des ersten Null-
durchganges TO in der N&he von Randstréomen bei 55 Tagen und nahe des Aquators
zwischen 60 und 70 Tagen. Eine groRere Variation der Zeitskalen ist dagegen in den
zentralen Becken zu beobachten (Abb. 5.13b), wo Werte fur TO zwischen 70 und 90 Ta-
gen schwanken. Die langeren Zeitskalen korrespondieren hierbei mit den in Abb. 5.12b
diskutierten Spektren (1,3) und werden durch den hdéheren Anteil an langperiodischer
Variabilitdt hervorgerufen. In Abb. 5.14a ist gezeigt, daR sich die hierdurch gekenn-
zeichneten Regionen auf beiden Hemisphéren in der unmittelbaren Umgebung des Mit-
telatlantischen Rickens befinden, der dort von dem NAC und dem ACC uUberstromt
wird. Eine dabei angeregte erhéhte Maanderierung der Strome durch Wechselwirkung
mit der Bodentopographie ist mdglicherweise Ursache dieser erhéhten Zeitskalen. Eine



Zunahme der Wirbelzeitskala beim Uberstrémen des NAC tiber den mittelatlantischen
Rucken wurde bereits friher entlang 48°N anhand von Verankerungsdaten beobachtet
(COLIN DeVERDIERE et al., 1989).

Entsprechend GI.(5.2) lassen sich lineare und quadratische Zeitskalen

t' = U + » (5-3a)
1 fTe

T2 = ifdjlo ofT)iT

aus den zeitlichen Autokorrelationsfunktionen bestimmen. Raumlich gemittelte Zeits-
kalen Ti und T0 sind fir alle einzelnen 10° x 10°-Regionen in Abb. 5.14 zusammengefalit.
Die Verteilung von T2 unterscheidet sich nicht wesentlich von 7\ und wurde deshalb
nicht gezeigt. Falls die Autokorrelationsfunktion keinen deutlichen Vorzeichenwech-
sel aufzeigte, die Funktion aber unter 0.05 abfiel, wurde hierbei To gleich dem ersten
lokalen Minimum gesetzt. Zonal gemittelte Werte aller drei Zeitskalen und deren Stan-
dardabweichungen sind in Abb. 5.15 abgebildet.

Allgemein besteht eine enge Korrespondenz der raumlichen Variation der Zeitskala mit
der in Abb. 5.1c diskutierten Wirbelvariabilitat, bzw. mit deren prozentualem Anteil
an der Gesamtvariabilitat (Abb. 5.1d). Anders als bei raumlichen Skalen ist bei den
Zeitskalen nur wenig geographische Veranderlichkeit zu beobachten und Werte der drei
Skalen schwanken ca. 15-20% um den jeweiligen Mittelwert. Die meridionalen Varia-
tionen von 7\ und T2 ist gegenluber der von Tq geringer; dennoch ist eine qualitativ
gute Ubereinstimmung aller drei Abschatzungen der Zeitskala festzustellen. Statt ei-
ner monotonen Abnahme der Skalen zu héheren Breiten, sind in den zonal gemittelten
Skalen (Abb. 5.15) lokale Maxima bei 45°Breite auf beiden Hemispharen und zwischen
5°und 15°N zu finden, die mit den oben diskutierten Regionen erhéhter langperiodischer
Variabilititat in der Nahe des mittelatlantischen Rickens, und mit dem aquatorialen
Stromsystem korrespondieren, das durch einen Jahresgang dominiert wird (Abb. 5.12c).
Minimale Zeitskalen hegen in hohen Breiten und es ist eine Abnahme der Skalen von
den zentralen Becken zu den Randstromregionen hin zu verzeichnen. So variiert z.B.
Txentlang 35°S um ca. 30% zwischen dem Bereich des Mittelatlantischen Riickens und
Beckenrandern beider Seiten. Diese zonale Variation ist weniger ausgepragt auch auf
anderen Breiten zu finden. Ein Anwachsen der Wirbelskala vom westlichen Rand zum
inneren Ozean hin wurde bereits friher von RICHMAN et al. (1977) und WUNSCH
(1983) entlang 28°N aus MODE- und POLYMODE-Daten dokumentiert. Dieses Ver-
halten tritt in den Altimeterergebnissen in den Subtropen beider Hemispharen weniger
in Erscheinung. Mdglich ist jedoch, daR geringe Werte insbesondere der integralen



Skalen in diesen Bereichen erneut Ausdruck von erhéhtem MeRfehler sind.

Die hier erhaltenen Ergebnisse der Zeitskalen nérdlich von 20°N stimmen mit den von
LeTRAON (1991) ebenfalls aus GEOSAT-Daten abgeleiteten Werten Uberein. Gemes-
sen an T\ kommen bride Studien zu quantitativ gleichen Werten. Geringe Unterschi
nordlich von 50°N lassen sich durch Abweichungen der Analyseprozedur erklaren.

5.4 Vergleich mit Ergebnissen des CME-Modells

Um Ruckschlisse zu Uberpriufen, die aus der raumlichen Variation der spektralen Va-
rianzdichteverteilung und der Wirbelskala aus der Altimetrie auf die zugrundeliegende
Ozeandynamik gezogen werden, wurde ein Vergleich der aus GEOSAT-Daten abgelei-
teten Oberflachenvariabilitat und Wirbelskalen mit Ergebnissen eines hochauflésenden
numerischen Modells des aquatorialen und ndrdlichen Atlantiks durchgefihrt. Dieser
Vergleich dient dartber hinaus auch der Demonstration, dal} Satellitenaltimetrie ein
natzliches und wichtiges Instrumentarium zur Verifizierung der Modellvariabilitat dar-
stellt, die als Grundlage fur weiterfuhrende Modellverbesserungen angesehen werden
kann. Eine umfassende Beschreibung aller dabei durchgefiihrten Vergleiche ist von
STAMMER und BONING (1992) gegeben. Bier soll sich der Vergleich auf raumliche
Wirbelskalen aus beiden Datensatzen beschrénken, die fur eine weiterfiuhrende Inter-
pretation der Ergebnisse aus dieser Studie in Kap. 5.5 verwendet werden.

Das Modell wurde im Rahmen des 'Community Modelling Efford’ (CME) des World
Ocean Circulation Experiments’ (WOCE) am NCAR (’National Center of Atmospheric
Research’) entwickelt und basiert auf dem Primitiven-Gleichungs-Modell der windge-
triebenen und thermohalinen Zirkulation von BRYAN (1969) und COX (1984). Das
Modellgebiet erstreckt sich bei einer Auflésung von |°und |°in Lange und Breite und
30 Schichten in der Vertikalen, zwischen 10°S und 65°N im Nordatlantik . Es besitzt
realistische Kistenlinien und Bodentopographie. Aufbauend auf den anfanglichen Ex-
perimenten am NCAR wurden am IfM Kiel Sensitivitatsstudien bzgl. Reibungspara-
meter und Windantrieb durchgefiihrt (BONING et al. 1991). Auf der Grundlage von
Feldern des ModeUoberflachendrucks in Abstanden von drei Tagen aus drei fortlaufen-
den Modelljahren wurden Vergleiche mit der mesoskaligen Variabilitat aus GEOSAT-
Daten durchgefiihrt. Die hier verwendeten Felder entstammen einem Modellauf, der
mit der Klimatologie monatlicher Windschubspannungen von ISEMER und HASSE
(1987) angetrieben wurden. Der Oberflachendruck p ist mit der Auslenkung der Mee-
resoberflache < aus einem Ruhezustand Uber die hydrostatische Balance verknupft als

£(**0 = 0- Hierbei ist g die Erdbeschleunigung und p0 eine Referenzdichte.



Abbildung 5.16: Mittlere Modell-Autokorrelationsfunktionen der Anomalie der
OberBichenauslenkung (durchgezogene Linie) aus drei 10°-Feldern, die (a) den tropi-
schen Atlantik (Or-WN, 3P-4FW), (b) die Region der Golfstromauslaufer (30P-4CPN,
6fl°-70°W) und (c) den 6stlichen Nordatlantik (4CP-50PN, 20P-30PW) reprasentieren. Die
gestrichelt gezeichneten Kurven stellen die entsprechenden GEOSAT-Ergebnisse dar.

(d) Zonale Mittel der charakteristischen Skalen Lx und LO, abgeleitet aus Modell- und
GEOSAT-Ergebnissen der Nordhemisphare. Deren relative Differenz ist in (e) gezeigt.



Wirbelskalen, so dal das Ergebnis von LeTRAON et al. (1990) nicht als reprasentativ
gelten kann. Wahrend integrale Skalen aus der Altimetrie in diesen Breitenbereichen
mdoglicherweise durch Mef3fehler entartet sind, konnten dort jedoch keine merklichen
Unterschiede in den Nulldurchgangen der Autokorrelationsfunktion ans Modell- und
GEOSAT-Daten festgestellt werden. Unter der Annahme, dal3 die Modellskalen stdlich
von 30°N als reprasentativ flr Ozeansignale gelten kénnen, wurden in Abb. 5.17b eine
neue integrale Skala L\ gegen R, aufgetragen, bei der die GEOSAT-Skalen stdlich von
30°N durch die Modellaquivalente ersetzt wurden. Fir L[ kennzeichnet eine lineare Be-
ziehung L[ = 34+ IAR, den gesamten Nordatlantik nérdlich von 10°N bei einer Korre-
lation von r=0.95. Eine universelle Beziehung zwischen der GEOSAT-Wirbelskala und
Ri kann daruberhinaus unter Verwendung von Lq auch flr den gesamten Atlantischen
Ozean aullerhalb der tropischen Region (10°S-10°N) gefunden werden (Abb. 5.17c),
fur die eine Ausgleichsrechnung auf L0 = 79 + 2.2A, bei r=0.91 fuhrt.

Die lineare Beziehung zwischen L\ und A, im Nordatlantik und zwischen Lo und Ri
Uber den ganzen Atlantik birgt wichtige SchlufZfolgerungen fur die Interpretation der
GEOSAT-Ergebnisse und auf mégliche, der mesoskaligen Variabilitat zugrundeliegende
ozeanische Dynamik.

Sie steht insbesondere im Widerspruch zu den friheren Ergebnissen aus Altimeter-
daten und deren Interpretation. Eine Proportionalitat der Wirbelskala zum Rossby-
radius kann dann erwartet werden, wenn barokline Instabilitdt den dominierenden
Erzeugungsmechanismus von Wirbelenergie darstellt (z.B. Gill et al., 1974). Im Zu-
sammenhang mit den andeutungsweise universellen Charakteristiken von Wellenzahl-
spektren kann die Existenz einer linearen Beziehung zwischen L und R, als Hinweis
darauf gewertet werden, dal Wirbelskalen kontrollierende dynamische Prozesse raum-
lich homogen sind. Sie deutet insbesondere auch an, dal der Prozel? der baroklinen
Instabilitat moglicherweise nicht nur in der unmittelbaren Umgebung von Randstrémen
und Frontalzonen, sondern auch im offenen Ozean eine wichtige Energiequelle mesos-
katiger Variabilitat darstellt. Offen ist hierbei jedoch die Frage nach der Abweichung

von einer direkten Proportionalitat zwischen der Wirbelskala und dem Rossbyradius,
wie sie von der Theorie gefordert wird.

Im Gegensatz zu rdumlichen Skalen lassen siet Zdt.kalen der Mesoskala nicht direkt

n* emer dynamisch relevanten Grofle in Beziehung setzen. MERCIER und CO-

M om »ERDIEM (1985> beobaci® eten iedoch aus Verankerungsdaten zw ischen der

M ODE-Region und dem TOURBILLONG -Experiment eine Proportion.!»« zw ischen

beWw tr, W“ d“'nzdl,bUe"" Bd Proportionalitat
mder Skalen wiirde die mesoskailige Variabilitat Uber eine turbulente Dispersionsre-



Abbildung 5.17: (a) Streudiagramm der linearen raumlichen Skala Lx aus GEOSAT-
Beobachtungen fur den ganzen Atlantik (Abb. 5.9a), aufgetragen gegen die “sprechen-
den Rossbyradien der 1. baroklinen Mode, die aus Werten von EMERY et ad (1984) fur
den Nordatlantik, und von HOURYet al. (1987) fur den Sudatlantik berechnet wurden.
Werte polwéarts (Quadrate) und aquatorwarts (Dreiecke) von 30* Breite sindauRerhalb des
tropischen Bereiches Iff>S -10° N (offene Kreise) linear mit dem Rossbyradius verknuplt.
(b) Wie in (a), jedoch fur L\ im Nordatlantik, bei der GEOSAT-Skalen L, aquatorwarts
von 30°N durch die entsprechenden Skalen aus Modelldaten ersetzt wurden, (c) Wie in
(a), jedoch fur die Skala LO, die einen engen linearen Zusammenhang mit dem Rossbyra-

dius Uber den ganzen Atlantik auRerhalb von 10°S iO°A arst



Abbildung 5.18: Zonale Mittelwerte von charakteristischen mesoskaiigen Ge-
schwindigkeiten Ci = Li/Ti, Ci —Z2/?2 und Co = LO/TO aus den in Abb. 5.9
und Abb. 5.14 gezeigten Werten. Fehlerbalken korrespondieren mit der Stand-
artabweichung der zonalen Mittelung. Die ausgefullten Punkte kennzeichnen
die aus Phasendiagrammen wie Abb. 5.19 abgeleiteten Phasenausbreitungen
einzelner Anomalien im o6stlichen Atlantik, und die kraftige Linie stellt den
Betrag der Phasengeschwindigkeit langer barokliner Rossbywellen dar.

lation C = verknUpft sein, in der < / > und < NA > fur die Frequenzen und
Wellenzahlen energiereicher Wirbel stehen. C stellt dann eine typische Eulersche Ver-
lagerungsgeschwindigkeit mesoskaliger Wirbel dar. So geartete mesoskalige Geschwin-
digkeit wurde aus den in Kap. 5.2 und 5.3 gewonnenen drei verschiedenen Raum- und
Zeitskalen abgeschéatzt und sind in Abb. 5.18 als zonale Mittel dargestellt. Bemerkens-
wert ist der enge Zusammenhang aller drei Geschwindigkeiten, der fir die einzelnen
raumlichen, bzw. zeitlichen Skalen nicht gegeben war. So zeigt CO = If- gegenlber
C1= neben einem systematischen Unterschied von ca. 1cm/s eine ansonsten gleiche
Meridionalstruktur. Dabei ergeben sich minimale Werte von 1-2 cm/s bei 45°Breite,
und Maxima von etwa 6 cm/s liegen stidlich des Aquators.

Eine physikalische Interpretation der mesoskaiigen Geschwindigkeit kann in mittleren
Breiten mittels Rossbywellendynamik gegeben werden. Wie in Abb. 5.19 lassen sich
Phasengeschwindigkeiten einzelner westwarts wandernder Anomalien aus Zonalschnit-
ten der SSH-Anomalien bestimmen. Diese Abbildung zeigt die objektive Analyse der
SSH-Anomalie, die entlang 35°N fur 58 Wiederholungsperioden gegen die Zeit aufge-



Abbildung 5.19: Phasendiagramm der GEUSAT-Anomalien entlang - 35°N.
Das Diagramm wurde objektiven Analysen entnommen, die in Abstanden von
17 Tagen fur alle 58 Wiederholungszyklen geirenn t fir den westlichen und 6stli-
chen Nordatlantik erstellt wurden. Gerasterte hereiche kennzeichnen positive
Anomalien der OberR&cheaauslenkung und kraftige ".jer<iden kennzeichnen de-
ren Phaseaausbreitung entsprechend ca, 2 cm-s rm vstiirhen, und 4 eni s im

westlichen Becken.



tragen wurde. Dabei kann die westwartige Phasenausbreitung einzelner Anomalien be-
obachtet werden, die im Ostlichen Becken etwa 2 cm/s betragt. Die Phasenausbreitung
liegt im westlichen Teil des Diagramms bei 4 cm/s. Dort ist zunehmend die Uber-
lagerung einzelner isolierter Wirbel als Ausdruck einer anwachsenden Nichtlinearitat
der Stromung zu beobachten. Beide genannten Werte der westwartigen Phasenaus-
breitung sind mit der Phasengeschwindigkeit langer barokliner Rossbywellen bei einem
variierenden Hintergrundsfeld vertréaglich.

Wie aus Abb. 5.19 lassen sich Geschwindigkeiten der Phasenausbreitung einzelner
Strukturen an verschiedenen Breiten bestimmen. Die sich fir den 6stlichen Atlan-
tik zwischen 25°und 45°N ergebenden Werte wurden in Abb. 5.18 zusammen mit dem
Betrag der Phasengeschwindigkeit langer barokliner Rossbywellen in mittleren Breiten
\Cr\= aufgetragen. Bei der Berechnung von Cr wurden erneut die Rossbyradien
von EM[IERY et al. (1984) verwendet. Beide Werte weichen voneinander und von den
Werten von C ab. Es ergibt 6ich jedoch ein Anstieg der Ausbreitungsgeschwindigkeit
einzelner Strukturen, sowohl aus den Phasendiagrammen als auch aus der raumlichen
Verteilung der mesoskaligen Geschwindigkeit ¢, der qualitativ mit dem Anstieg der
Phasengeschwindigkeit langer barokliner Rossbywellen vergleichbar ist. In den Tro-

pen sind die Werte von ¢ mdoglicherweise Ausdruck der dort existierenden schnelleren
Planetarischen Wellen.



6 Datenassimilation

Wie bereits in der Einleitung diskutiert, besteht eine primare Zielsetzung altimetri-
scher Satellitenmissionen dann, durch Kombination der raum-zeitlich hochaufgelésten
Altimterbeobachtungen der Meeresoberflachenauslenkung mit dynamischen Ozeanmo-
dellen zu einem konsistenten Bild der Ozeanzirkulation, sowohl in Oberflachenndhe
als auch in tiefer gelegenen Schichten zu gelangen. Methoden zur Assimilation von

Beobachtungen in Zirkulationsmodelle wurden bereits in Kap. 1.3 erwahnt.

Die Fragestellung nach einer méglichen Rekonstruktion des dreidimensionalen Bewe-
gungsfeldes aus Beobachtungen der Meeresoberflachenauslenkung wurde bereits wie-
derholt an sog. ,Zwillingsexperimenten“ studiert (z.B. BERRY und MARSHALL,
1989; HOLLAND und MALANOTTE-RIZZOLI, 1989; HAINES, 1991), bei denen
das dynamische Modell zunachst selbst synthetische Altimeterbeobachtungen simuliert,
welche nachfolgend in das gleiche Modell assimiliert werden. Beispiele der Assimilation
von realistischen Altimeterbeobachtungen werden neuerdings u. a. von DeMEY und
MENARD (1989), und HOLLAND et al., (1992) gegeben. Anders als bei Zwillingsex-
perimenten stehen realistische Altimeterdaten jedoch nicht notwendigerweise mit der
Modelldynamik im Einklang; vielmehr ist es grundsatzlich méglich, dal? die Beobach-
tungen nicht durch die Modellphysik reprasentiert werden. Daruber hinaus kénnen die
beobachteten Felder anteilig mit Fehlern behaftet sein, die mit Ozeanprozessen nicht
vertraglich sind. Daher muf3 Uberprift werden, ob die Ergebnisse aus Prozel3studien auf
die Ozeanwirklichkeit zu Ubertragen sind. Aufgrund fehlender in-situ Beobachtungen
konnten jedoch die an die Oberflachenbeobachtungen angepaliten Modellfelder bisher
nicht mit der Ozeanwirklichkeit unterhalb der Meeresoberflache verglichen werden.

In diesem Kapitel sollen GEOSAT-Beobachtungen mittels der Methode der Newton-
Relaxation ('Nudging’) in ein regionales quasigeostrophisches Zirkulationsmodell assi-
miliert werden. Zu diesem Zweck wurde ein hochauflésendes regionales Zirkulations-
modell fUr den 6stlichen Nordatlantik eingerichtet, wo hydrographische Beobachtungen
aus den Jahren 1988 und 1989 und Daten verankerter Strommesser fir einen Vergleich
der Modellergebnisse mit der Ozeanwirklichkeit in den verschiedenen Tiefenbereichen
zur Verfigung stehen. Die Zielsetzung beschrankt sich hierbei zunachst auf die Fra-
gestellung einer dynamischen Extrapolation der Oberflacheninformation horizontal in
beobachtungsfreie Regionen, besonders aber vertikal von der Meeresoberflache m groRRe-

ren Tiefen.
Im folgenden wird in Kap. 6.1 zunachst das regional« Modell und die Ass.milationspro-
«dur erlautert. Kap. 6.2 befait sich mit den Ergebnissen verschiedener Ass,m.kt,,»s-



experimente, die in Kap. 6.3 mit den oben erwahnten Ozeanbeobachtungen verglichen
werden sollen. Eine Diskussion der hier vorgestellten Resultate und ein Ausblick auf
sich daraus ergebende Fragestellungen fur weitere Assimilationsexperimente schlieRen

in Kap. 6.4 an.

6.1 Modellrealisierung und Assimilationsprozedur
6.1.1 Modellrealisierung

Das verwendete quasigeostrophische (QG) Modell basiert auf dem zweischichten-
Modell eines abgeschlossenen Modellgebiets von HOLLAND (1978). Es ist fur N be-
liebige Schichten formuliert und wurde von CHOW und HOLLAND (1988) dokumen-
tiert. FUr eine ndhere Beschreibung der Physik und der Numerik des Modells sei wif
den Anhang A.l verwiesen. Das HOLLAND-Modell wurde bisher vielseitig bei wir-
belauflésenden Experimenten in geschlossenen und offenen Modellregionen verwendet.
Ein Uberblick der dabei erzielten Ergebnisse wurde von HOLLAND (1986) gegeben.

Das hier realisierte Modellgebiet ist in Abb. 6.1 abgebildet und erstreckt sich Uber ein
2000 x 2000 km grolies Seegebiet des 6stlichen Nordatlantik nérdlich der Kanarischen
Inseln und ostlich der Azoren zwischen 25°N-45°N und 8°W-32°W. Die Bodentopogra-
phie der betrachteten Region (Abb 6.1a) wird im westlichen Teil durch Auslaufer des
mittelatlantischen Riickens dominiert, wahrend der kontinentale Schelf eine naturli-
che Berandung im Osten darstellt. Die Ubrigen Bereiche kdnnen bei einer mittleren
Wassertiefe von 4500 m als anndhernd eben betrachtet werden. Die Hydrographie des
Kanarenbeckens wurde in den letzten Jahren wiederholt untersucht (z.B. KASE et
al., 1986, 1989). Neben einem ausgepragten Wirbelfeld ist hier das Frontalsystem des
Azorenstromes als permanente Struktur anzutreffen. Abb. 6.1b zeigt die, aus RBS hy-
drographischen Daten berechnete, mittlere geostrophische Oberfléachenstromung relativ
zu emem Referenzniveau in 1500 dbar Tiefe. Ein mittlerer Verlauf des ostwarts setzen-
den Azorenstrom«! von ca. 5 cm/s entlang 34°N ist deutlich, der sich in verschiedenen

sudwartigen Aus “ufern fortsetzt; durch erhéhte mittlere Geschwindigkeiten angedeu-
tet ist ferner der Portugalstrom in der oberen Bildhélfte.

wWNTTANTVV N £ UatlOnsexPeiimente wurden mit einer 3-Schichtenversion des

:l:eiilau% Fbeeren E)%peHW;Uhrt' ’\ttTMd%bej\venNendeten ModeIIParameter, die zum

. C E?nten v°n HOLLAND und MALANOTTE-RIZZOLI (1989)
basieren, sind in Tabelle R 1» o \Y]

Hrfrfd"ertopo"yATT,, (o IR N .
er rhebungenen auf das Bewegungsfeld zu bertcksich-



Abbildung 6.1: (a) Modellregion und realistische Bodentopographie des 6stli-
chen Nordatlantiks. Gekennzeichnet sind die Positionen der Verankerung
JWW* und JKiel 276“, deren Daten zu Vergleichen mit Modellergebnissen
verwendet wurden. Das Konturintervall betragt 500 m.

(b) Mittlere geostrophische OberRichengeschwindigkeit in 50 m relativ zu
1500 m, abgeleitet aus klimatologischen Atlasdaten (ROBINSON et al., 1979).

tigen, wurde eine realistische Bodentopographie unterhalb von 2500 m Tiefe in dem
Modell vorgeschrieben. Hierbei wurden die Amplituden der Bodentopographie jedoch
auf 20% reduziert, um einer QG-Limitierung der Bodenneigung Rechnung zu tragen.
Die horizontale Auflésung betrug 10 km und der Zeitschritt war 5400 s entsprechend

einem ~-Tag.

Fir ein Modell mit N Schichten fuhrt die Vertikalstruktur der N-lten baroklinen Mode
auf geeignete vertikale Schichtbegrenzungen (FLIERL, 1978). Fur die vertikale Diskre-
tisierung des Modells wurden daher zundchst die Strukturen der vertikalen Eigenmoden

betrachtet, die sich aus dem Eigenwertproblem

E(C(CE)N ) +A, p=0" (w)
mit Randbedingungen dF/dz = O flr z=0, -H ergeben, /o steht hier fir den Coriolispa-
rameter und N = fur die Bunt-Vaisala-Stabilitatsfrequenz. Die resultierenden
Eigenwerte A- sind mit dem Rossbyradius der Deformation r, Uber A —ri ,i~0,1 =
verknupft. Ein aus RBS-Daten berechnetes und Uber das Modellgebiet gemitteltes
crfl-Profil ist in Abb. 6.2a zusammen mit dem daraus abgeleiteten Profil der Stabilitats-
frequenz N gezeigt. Die sich entsprechend GI.(6.1) ergebenden Profile der ersten drei



Lx X Ly = 2000 x 2000 km Beckendimensionen

Sx = 10 km Gitterabstand

St = 5400 s Zeitschritt

Hi = 500 m Schichtdicken

Hi — 1000 m

H3 = 3000 m

$e= 35°N Referenzbreite

A= 20°W Referenzlange

/o = 8.365 ml1O'5 Coriolisparameter an der Referenzbreite

B = 1.875-10"11 Anderung des Coriolisparameters
mit der Breite

At = 8 <109 =£ biharmonische Reibung

e= 1l0"7s-1 Bodenreibung

9h = 9.63+10"3 3 Schichtungsparameter

N = 1.95+10"3
93 ®

Tabelle 6.1: ModeUparameter.

Eigenmoden F,, i=0,1,2 (barotroper und 1. und 2. barokliner Mode) sind in Abb. 6.2b
abgebildet. ffierbei wurde von einer Wassertiefe von 4500 m und einer vertikalen Dis-
kretisierung mit Az = 20m ausgegangen. In Ubereinstimmung mit EMERY et al.
(1984) ergeben sich aus den Eigenwerten Rossbyradien mit Werten von ro=1330 km,
rx=25.7 km und r2=10.3 km. Der Nulldurchgang der 1. baroklinen Mode liegt mit
1200 m etwa m Tiefen des mit Mittelmeerwasserausstrom verbundenen Salzgehalts-
maximums; fur die 2. barokline Mode ergeben sich Vorzeichenwechsel in 350 m und
1580 m Tiefe. In Anlehnung an die Vertikalstruktur der 2. baroldinen Mode wurden die
Schichtdicken des Modells Hk bei einer mittleren Tiefe von 4500 m als 500 m, 1000 m
und 3000 m (abwarts) gewahlt. Die reduzierten Schweren gk+L wurden aus den in
Abb. 6.2a gezeigten mittleren Schichtungsverhaltnissen bestimmt. Damit ergeben sich
Rossbyradien der 1. und 2. baroklinen Mode des diskreten 3-Schichtenmodells von
26 km und 13 km.

Da. regional begrenzte Modellgebiet und die Tatsache, da8 da. Modell einen Teil de«
aktuellen Ozeans simulieren soll, machen ,, notwendig, offene "

schaffen, die den Einflui der grofeaumigen Zirkulation auf die betrachtete Region
reprasentieren. Dnrnbe.lun.us ist es notwendig, eine, fur die Altimeterdaten geeignete,
Wahl des Obertiachenantnebs zu treffen. Grundséatzlich ist es moglich, den komplet-
ten Windantrieb durch taglich, und zur Altimetrie simultane Windfelder, etwa durch



Abbildung 6.2: (a) Mittlere ProBle der Dichteschichtung € und der Brunt-
Vaisala Stabilitatsfrequenz N, abgeleitet aus ROBINSON et al. (1979) hy-
drographischer Daten der Modellregion, (b) Eigenfunktionen der barotropoen

und 1. und 2. baroldinen Mode.

die ECMWEF-Modellanalyse, vorzusclireiben. Statt dessen wurde hier die Philosophie
vertreten, dal3 die Assimilation der Oberflachenauslenkung den fehlenden Windantrieb
ersetzt. Dementsprechend wird das Modell durch die offenen Randbedingungen ange-
trieben, welche den Ein- und Ausstrom der allgemeinen Zirkulation in das Modellgebiet
bestimmen; die Assimilation der Altimeterdaten dient dagegen als Vorticity-Quelle,
welche notwendig ist, um die Modellfelder nahe an die GEOSAT-Beobachtungen zu
fuhren. In der Modellformulierung reprasentiert diese Quelle zeitlich fluktuierende
windfelder; physikalisch verbergen sich jedoch dahinter auch die in Kapitel 5 disku-
tierten Mechanismen der Wirbelanregung, die tberwiegend durch Instabilitatsprozesse

gegeben sind.

FUr die Realisierung seitlicher Randbedingungen wurden die von CHARNEY et al.

(1950) beschriebenen Randbedingungen implementiert. Dabei wird die Stromfunktion
und die relative Vorticity ( = V2#* bei Einstrom in jeder Schicht k auf dem

kompletten Rand C des Modellgebietes vorgeschrieben; bei Ausstromverhaltnissen wird

( aus dem inneren Modellgebiet aufden Rand extrapoliert. Die Randbedingungen fur $



wurden passend zur Ozeanklixnatologie gewahlt und Uber die dynamische Topographie
in den mittleren Niveaus der 1. und 2. Schicht in 250 dbar und 1000 dbar relativ
zu einem Referenzniveau in 1500 dbar Tiefe aus RBS-Daten bestimmt. Aufgrund
fehlender andersartiger Informationen wurde die Bodenschicht als im Mittel in Ruhe
befindlich angenommen. Die dynamischen Hohen fiihren entsprechend GI1.(6.7) direkt
auf die QG-Stromfunktion.

Objektive Analysen der dynamischen Topographie 250/1500 dbar und 1000/1500 dbar
sind in Abb. A.2 auf dem Modellgitter gezeigt. Die Werte auf dem Rand fihren
auf die stationdren Randbedingungen wahrend der Modellintegration', die Werte im
inneren Modellgebiet dienen zur Realisierung der Anfangsfelder (siehe Anhang A.2)
und in Schicht 1 als Referenz der GEOSAT-Anomalien. Randwerte fir V 2# wurden
aus den gleichen Feldern bestimmt. Die biharmonische Parameterisierung der lateralen
Reibung erfordert ferner die Vorgabe von V4" aufdem Rand C. In Anlehnung an 'free-
slip’-Randbedingungen eines geschlossenen Modellgebietes (HOLLAND, 1978), wurde
hier V ®* = 0 gesetzt.

6.1.2 Assimil&tionsprozedur

Zur Assimilation der Altimeterdaten in das QG-Modell wurde die Methode der Newton-
Relaxation verwendet. Diese Methode wurde anfanglich im Zusammenhang mit der dy-
namischen Initialisierung meteorologischer Zirkulationsmodelle eingesetzt (ANTHES,
1974) und ist in der Literatur seitdem als 'Nudgjng-Methode’ bekannt. In Verbindung
mit der Assimilation von synthetischen Altimeterbeobachtungen wurde sie ausfuhrlich
von VERRON und HOLLAND (1989) und HOLLAND und MALANOTTE-RIZZOLI
(1989) (im folgenden HMR) beschrieben, welche zeigten, da& es sich hierbei «in eine
effektive Methode zur Rekonstruktion des dreidimensionalen Bewegungsfeldes aus Be-
obachtungen der Oberflachenauslenkung handelt.

Bei der Nudging-Methode wird die Vorticity-Gleichung der obersten Modellschicht »m

einen Relaxationsterm erweitert, der die Modell-Vortidty an die beobachtete Vortidty

heranfuhrt : .

—V2$! = Gi + R(V2liaxt- V2f j) . (6.2)
Hierbei reprasentiert Gx die Modellphysik auf der rechten Seite von GI. (A.l) und

die QG-Stromfunktion V*. ist mit Beobachtungen der Oberflachenauslenkung
verknupft durch

N 0» - 6-3
% (6-3)



Durch die Invertierung des dreidimensionalen Helmholtzoperators, der die neue po-
tentielle Vorticity Q zum Zeitpunkt t + Ai beschreibt (siehe Gleichung A.14), wird
anschlieend das ganze Stromfunktionsfeld sowohl in der oberen Schicht, als auch in
tiefer gelegenen Schichten modifiziert (HMR). Aufgrund seiner Reibungseigenschaften
mul dabei der Nudging-Term entsprechend den Ubrigen Reibungstermen in G\ aus
numerischen Stabilitatsgrinden zum Zeitpunkt t —Ai ausgewertet werden.

Die positive Funktion R, welche die Dimension einer inversen Zeit besitzt, bestimmt das
Gewicht des Relaxationstermes relativ zur Modellphysik Gi; das effektive Gewicht des
Nudgingtermes hangt jedoch zusatzlich auch von der Differenz zwischen Modell- und
Beobachtungsfeldern ab. Grundsatzlich kann der Relaxationskoeffizient im Rahmen
der allgemeinen linearen Optimierungstheorie (GHIL, 1989) als vereinfachte Form der
'Gain’-Matrix angesehen werden. Eine theoretische Abschatzung der Gréfenordnung
von R erweist sich jedoch als schwierig. Allgemein sollte R von der raum-zeitlichen
Verteilung der Beobachtungen, deren Genauigkeit und von den typischen GréfRenord-
nungen der anderen Terme der Bewegungsgleichung abhéngen. Eine im Vergleich zur
Modellphysik kurze Relaxationszeitskala 4y = A” 1 bewirkt, daB der kiinstliche (unphy-
sikalische) Reibungsterm in GI.(6.3) die Vorticitybalance vollstandig dominiert. Dieses
kommt im Grenzfall einem Ersetzen der Modellstromfunktion durch die Beobachtun-
gen gleich. Eine zu groRe Relaxationsskala hingegen bewirkt, daf3 die Beobachtungen
nur einen untergeordneten EinflulR auf die Modellésung haben.

ANTHES (1974) wahlte rr proportional zur Charakteristiken Zeitskala des betrachte-
ten physikalischen Systems. HALTINER und WILLIAMS (1980) legen dagegen nahe,
dal die Relaxationsskala rr kleiner als die Zeitskala der verénderlichen Beobachtun-
gen sein sollte. Im Zusammenhang mit der Assimilation von synthetischen Ozeano-
berflachenfeldem erzielten VERRON und HOLLAND (1989) und HMR wahrend Pro-
zeBstudien beste Ergebnisse mit t« ~ 0.5 Tage. Ein dhnlicher Wert (R 1 = 1Tag)
wurde von HOLLAND et al. (1992) fur die Assimilation von GEOSAT-Daten in ein
regionales Modell der Agulhasretroflexion verwendet. Anders als bei Zwillingsexperi-
menten kénnen Analysen der GEOSAT-Beobachtungen jedoch Fehler enthalten, die
z.B. von unvollstdndigen Umgebungskorrekturen, dem raum-zeitlichen Satellitenbahn-
schema oder einem nicht exakten Hintergrundsfeld herriihren. Um diesen Fehlem Rech-
nung zu tragen, erscheint ein gegentiber Zwilhngsexperimenten reduzierter Wert von rr
angebracht, damit die Modellphysik gegentiber den Beobachtungsfehlern ein groReres

Gewicht erhalt.
In dieser Arbeit wurden GEOSAT-Daten assimiliert, die zu diskreten Zeitpunkten als
raum-zeitliche objektive Analysen auf dem Modellgitter Vorlagen. HMR untersuchten



zwei Anséatze, um die so gearteten Beobachtungen mit dem Modell zu verschmelzen.

1. Kontinuierliche Assimilation mit konstantem R — Ro durch lineare Interpolation
von $ot>* zwischen Beobachtungszeitpunkten.

2. Uber eine Beobachtungsperiode konstante Beobachtungsfelder bei einer Variation
von R durch eine Gaul¥'sche Exponentialfunktion in der Zeit R = Ro e~ AU .

Hierbei ist At = t —to» die betragsmaRige Zeitdifferenz zwischen Modell und Beobach-
tungen und «, eine exponentielle Abklingzeit (Persistenz), die durch die Dekorrelations-
zeit der Beobachtungen reprasentiert werden kann. Aus den GEOSAT-Beobachtungen
von (ob, ergibt sich hierfur eine obere Grenze von rp = 5 Tagen.

Von den genannten Ansatzen fuhrte der zweite zu einer schnelleren Konvergenz bei
Zwillingsexperimenten (HMR) und wird deshalb im folgenden ausschlieBlich verwendet.
Um einer Datenunsicherheit Rechnung zu tragen, die etwa durch fehlende GEOSAT-
Beobachtungen entsteht, wurde R in der Form geschrieben

R = Ro-e-e~{%) , (6.4)

wobei i1 = Tr die Relaxationszeitskala und e < 1 ein positiver Wichtungsfaktor
ist, der die Unsicherheit e der geschatzten Beobachtungsfelder bertcksichtigt, wie sie
durch die objektive Analyse gegeben wird (sieche Abb. 4.3]). Um lokale Diskonti-
nuitaten des Relaxationstermes zu vermeiden, die zu starken Oszilationen des Mo-
dells fihren, wurde dabei statt des relativen Schatzfehlers folgender Term verwendet
e—2 tanh(10 memex —e))]. Diese Funktion, die in Abb. 6.3b skizziert ist, gestattet
eine anndhernd gleichbleibende Wichtung unterhalb eines maximalen Fehlers enex bei
glattem Ubergang zu unberiicksichtigten Beobachtungen, deren Schétzfehler e ober-
halb dieses Grenzwertes liegt. Der maximale Fehler ermmox, bei dem e = 0.5 ist, wurde
in allen folgenden Experimenten als 0.7 angesetzt.

Eine schematische Darstellung des Modells ist in Abb. 6.3a gezeigt. Angedeutet ist
eine Reibungsgrenzschicht, die eine Reflexion von planetarischen Wellen an den vorge-
schriebenen Randern dampfen soll. Die Reibungsgrenzschicht wurde durch eine konti-
nuierliche Relaxation der Modellfelder in allen Schichten an die Hintergrundsfelder mit
einer Skala von 100 Tagen implementiert. Das eigentliche Assimilationsgebiet schlief3t
an diese 100 km breite Randzone an. Um den EinfluR von verbleibenden Randeffekten
auf diagnostische GréRen zu vermeiden, wurden die kinetische Energie bzw. Modell-
Datendifferenzen in der inneren, gestrichelt gezeichneten Box ausgewertet.
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Abbildung 6.3: (@) Schematische Darstellung des regionalen quasi-
geostrophischen HOLLAND-Modells (1978) zur Assimilation von GEOSAT-
Altimeterdaten in der in Abb. 6.1 gezeigten Modellregion, (b) Wichtungsfak-
tor e = N1 + tanh(10 =(emex —e))] des RelaxationskoefRzienten.

6.2 Ergebnisse

GEOSAT-Daten wurden Uber einen Zeitraum von annahernd 2 Jahren in das oben
beschriebene regionale QG-Modell assimiliert. Dabei wurde das Modell mittels der
im Anhang A.2 beschriebenen Prozedur initialisiert und nachfolgend kontinuierlich
durch den Relaxationsterm an die beobachtete relative Vorticity angepal3t. Der
Zeitpunkt der Modellinitialisierung t = io bezieht sich dabei auf den 15. August 1987;
die Modellaufe enden nach 688 Tagen am 3. Juli 1989.

Bei allen durchgefliihrten Experimenten lagen die Beobachtungen der Meereso-
berflachenauslenkung hob, in Abstanden von 5 Tagen als raum-zeitliche objektive Ana-
lysen auf dem Modellgitter vor. Die dabei verwendeten Korrelationsparameter waren
wie vormals A= 100 km und r = 15 Tage (sieche Kap. 4.2). Die gesamte Oberflachen-
auslenkung hab, ergab sich anschlieRend als Summe der GEOSAT-Anomalien h' und
der in Abb. A.2a gezeigten klimatologischen dynamischen Topographie h im Zentrum
der obersten Modellschicht in 250 m Tiefe relativ zu einem Referenzniveau in 1500 m

hob, = h+ h' . (6-5)



Experiment Tr TObs Ti t2 t3 rmaAt r fimai btfac

tp

(Tage) (Tage) 106 Erg/cm?2 (cm)

SD 0 - 154 046 013 0.19 4.7 0.02 - 20%
N§1 0.5 1 1.34 043 116 2.4 0.80 0.7 20%
Nil 1 1 116 033 0.82 2.6 0.74 0.7 20%
N21 2 1 092 024 054 3.0 0.63 0.7 20%
N51 5 1 0.57 015 0.28 35 0.47 0.7 20%
N52 5 2 0.80 021 021 3.2 059 0.7 20%
N21-2 2 1 093 025 0.56 2.8 0.67 1 20%
N21-3 2 i 1 0.86 0.29 0.70 3.0 0.63 0.7 0

Tabelle 6.2: Assimilationsexperimente. Die zweite und dritte Spalte geben jeweils die
Relaxtions- und Persistenszeitskala, an. Die Spalten 4-7 beziehen sich aufmittlere Energie-
wertelber die lezten 500 Modelltage (vergleiche Abb. 6.4). Die Spalten 8 und 9 geben mitt-
lere Modellfehler und Korrelationen der Modellfelder mit den GEOSAT-Beobachtungen
Uber den gleichen Zeitraum an (siehe Abb. 6.9). btfac steht fur den Faktor der Bodento-
pographie.

Im folgenden sollen Ergebnisse der Assimilationsexperimente vorgestellt werden, die zu-
sammen mit den dabei variierten Parameter wie rr und rpin Tabelle 6.2 aufgefthrt sind.
Die totale kinetische Energie des QG-Modells Tk = \Hk/ f(V 9i)2dxdy (HOLLAND,
1978) der drei Modellschichten (k=1,3) ist in Abb. 6.4a zusammen mit der kinetischen
Energie der Beobachtungen beispielhaft fir das Experiment N21 gezeigt. Auffallig sind
die groRen Schwankungen von ca. 30% im Niveau der beobachteten Energie. In Uber-
einstimmung mit der in Kap. 5.1 diskutierten Variation der Oberflachenvariabilitat er-
gibt eine genauere Betrachtung, dald Perioden geringer Wirbelenergie jeweils mit dem
Zeitraum des Frihsommers zusammenfallen, und maximale Wirbelenergie im Herbst
zu beobachten ist. Im Vergleich zu den Beobachtungen ist das Niveau der Kinetischen
Energie in Schicht 1um ca. 1/3 reduziert vorzufinden. Gleichwohl folgt das Modell den
langperiodischen Schwankungen der beobachteten Energie, nachdem es sich innerhalb
weniger Tage von dem Anfangszustand an ein mit dem Modell vertraglichen Zustand
angepaldt hat. Die rasche Abnahme von T\ wahrend dieser Einschwingphase laflt sich
durch die Dampfung der Energie auf kleinen Skalen erklaren, wie sie durch die bihar-
monische Reibung bevorzugt bewirkt wird. Die Dampfungszeitskala fur Wellenlangen
< 100 km Hegt bei der gegebenen Wahl des biharmonischen Reibungsparameters von
a = 8 m109 m4/s unterhalb der beobachteten 25 Tage (HOLLAND, 1978). Ein Ein-
schwingvorgang der mittleren und unteren Modellschicht kann dagegen anhand von T2
und T3 nicht beobachtet werden. In diesen Schichten steht das anfanglich durch die
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Modellimtialisierung vorgegebene Energieniveau in guter Ubereinstimmung mit demje-
nigen wahrend der weiteren Modellintegration, und kurzperiodische Fluktuationen auf
der Relaxationszeitsperiode von 5 Tagen sind untergeordnet. Daruberhinaus ist ein

direkter Zusammenhang zwischen den Variationen von T2 und T3 mit denen der beob-
achteten Energie nicht klar erkennbar .

Abbildung 6.4: (a) Totale, raumlich gemittelte kinetische Energie fur die 3
Schichten des quasigeostrophischen Modells Ti (i=1,3) zusammen mit der ent-
sprechenden Energie aus den GEOSAT-Beobachtungen T”. Die Werte kor-
respondieren mit Experiment ,JV21“ und beziehen sich auf die, in Abb. 6.3a
gestrichelt gezeichnete, Box und sind fur den gesamten Assimilationszeitraum
Uber 689 Tage (15.August 1987-3.Juli 1989) dargestellt.

(b) Wie (@), jedoch nur in der oberen Modellschicht und fir verschiedene Mo-
dellexperimente. Die Beschriftungen der Kurven beziehen sich auf Tabelle 6.2 .

Abb. 6.4b veranschaulicht den Einflul} der Relaxationszeitskala auf das Energieniveau
von Schicht 1. Die Kinetische Energie des Modells entfernt sich mit abnehmenden
Ra = t~x zunehmend von der Beobachtung und nahert sich mit, auf der Nudging-
Periode abnehmender, Amplitude dem Wertebereich an, der einem ungestérten Mo-
dellzustand ohne Datenassimilation entspricht. Dieser ungestérte Modellzustand ist
durch die mit ,SD* ('spin-down’) markierte Kurve eines Modellaufes gekennzeichnet,
der nach der Ublichen Modellinitialisierung ohne Datenassimilation vorwarts integriert
wurde. Die Energie klingt hierbei mit einer Zeitskala von ca. 200 Tagen aufgrund
von dissipativen Prozessen ab. Der Reibungscharakter des Nudgingtermes wird hierbei
durch die zu beobachtende anfangliche Abnahme der kinetischen Energie verdeutlicht,
die im Vergleich zu allen Assimilationsexperimenten deutlich langsamer verlauft. Bei
der Datenassimilation mit rr = 5 Tagen hegen die Werte von Txin der gleichen Grézen-
ordnung wie bei Experiment ,SD*“, so daR sich fur diesen Parameterbereich die be-



schleunigende Wirkung und die Dissipation des Nudging-Terxnes im Mittel ausgleicht.
(Eine Vergrolierung von «, von 1 auf 2 Tage fuhrt dahingegen auf Energieniveaus, die
denen von Experiment N21 vergleichbar sind.)

Mittlere Felder der Stromfunktion $ und der potentiellen Vorticity Q, sowie die Varianz
von $ wahrend des 2-jahrigen Assimilationszeitraumes, sind in Abb. 6.5 ebenfalls fir
Experiment N21 gezeigt. Allgemein ist eine deutliche Ubereinstimmung der und
Q-Felder mit denjenigen aus klimatologischen Daten zu erkennen (siehe Abb. A.2).
Wie zuvor ergibt sich in Schicht 1 und Schicht 2 im Zusammenhang mit dem Azoren-
strom ein Einstrom in das Modellgebiet am westlichen Rand stdlich von y=1000 km
(35°N). Der Strom verlalt das Modell in Schicht 1 tGberwiegend am stdlichen Rand.
Eine einzelne Stromlinienkontur deutet jedoch auch auf einen schwachen Ausstrom am
ostlichen Rand auf der Breite von Gibralter an. An der gleichen Position ergibt sich
dagegen in Verbindung mit dem Mittelmeerausstrom ein Einstrom in das Modell in
Schicht 2.

Unterschiede der mittleren Modellfelder zur Ozeanklimatologie ergeben sich aufgrund
der, gegentiber Abb. A.2, glatteren Modellfelder. So ist das Modell in der Lage, die
anfanglich kleinskaligen Strukturen in in der sudostlichen Modellregion wéhrend
der dynamischen Vorwartsintegration zu korrigieren (Abb. 6.5b); gleichzeitig werden
dabei Frontalstrukturen in QB und Anomalien in Q\ in dieser Region ausgeglichen
(Abb. 6.5h,i). Abweichend zur a priori Annahme einer im Mittel ruhenden unteren
Modellschicht ist in Abb. 6.5c eine westwartige Zirkulation von ca. 0.5 cm/s zu er-
kennen, die zusammen mit Schicht 2 einen, zum ostwarts setzenden Azorenstrom, ge-
genlaufigen Unterstrom darstellt. Der EinfluR der Bodentopographie auf die mittlere
$ 3Verteilung ist deutlich. (Zum Vergleich wurde die 3000 m Tiefenlinie als langge-
strichelte Linie in Abb. 6.5c¢,f eingezeichnet.) So spiegelt sich im Westen die Lage des
mittelatlantischen Riuckens im Verlauf der ~-Konturen wider, wahrend im Osten eine

zyklonale mittlere Stromung bei x=1500 km, y=1200 km im Zusammenhang mit den
"Horseshoe-Seamounts’ steht.

Die Varianz von 'fj Uber die betrachteten 2 Jahre ist entlang der Lage des Azorenstro-
mes maximal, wobei Werte entlang der Front zonal von West nach Ost kontinuierlich
abnehmen. Eine erhdhte Vananz ist weiterhin im nérdlichen Bereich zu finden, die im
Zusammenhang mit Auslaufern der NAC steht. Im Gegensatz zu Schicht 1ist den tiefe-
ren Schichten 2 und 3 eine zunehmende Gleichverteilung der ~-Varianz in meridionaler
Richtung zu entnehmen; gleichwohl liegen auch hier hohe Werte im Bereich des Azo-

renstromes und im nordwestlichen Modellgebiet, wahrend der 6stliche Modellbereich
allgemein durch geringe Variabilitat gekennzeichnet ist.
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Abbildung 6.5 Uber 2 Jahre Assimilationszeit gemittelte Felder der quasi-
geostrophischen Stromfunktion $ fiir Schicht 1-3 (a-c), deren Varianz (d-f),

sowie Felder der potentiellen Vorticity Q (g~i)-
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Momentane Felder der Stromfunktion $ in den drei Modellschichten, bzw. die des
Wirbelfeldes relativ zum 2-jahrigen Mittel (Abb. 6.5) sind in Abb. 6.6 fir den Modell-
tag 210 am 12. Marz 1988 dargestellt. Die obere Modellschicht ist durch ein, tber das
ganze Modellgebiet verteiltes, intensives Wirbelfeld gekennzeichnet (Abb. 6.6a). Die-
ses Wirbelfeld ist den Strukturen des Azorenstromes und seiner stidwartigen Auslaufer
Uberlagert, die andeutungsweise in der Bildmitte und im unteren Bildbereich als Band-
strukturen zu erkennen sind. Hierbei korrespondieren maximale Wirbelamplituden in
Abb. 6.6d mit Maandern der Front. Bemerkenswert erscheint die kraftige Antizyklone
nahe x=700 km, y=1000 km. Dieser Wirbel ist im Begriff, sich durch Abschniiren eines

Azorenstrommaanders zu bilden.

In der vertikalen Richtung betrachtet, nehmen die raumlichen Skalen der Wirbelstruk-
turen, bei einer um eine GroRRenordnung reduzierter Amplitude, zu tieferen Schichten
hin deutlich zu. Ein Vergleich mit Abb. A.3 zeigt jedoch, dal? sich im Vergleich zu den
Anfangsfeldern durch die kontinuierliche Assimilation der Oberflachendaten in diesen
Schichten erheblich mehr Variationen auf kleineren Skalen gebildet haben. Dabei ist
i. allg. kein vertikal koharentes Bild zu erkennen. Dieses wird besonders im westlichen
Teil von Abb. 6.6d-f anhand der Lage von Zyklonen und Antizyklonen in den verschie-
denen Schichten deutlich. So ist die oben erwahnte kraftige Antizyklone und die sie
umgebenden zyklonalen Strukturen in Schicht 3 nur schwach angedeutet zu finden und
stdlich und nérdlich hiervon befinden sich die antizyklonalen Strukturen in Schicht 1
bei x=700 km und y=250 km, sowie y=700 km direkt tber Zyklonen in Schicht 2 und

3.

Ein Phasendiagramm des Wirbelfeldes ist in Abb. 6.7 als Zonalschnitt entlang von
y=1000 km (35°N) fur die drei Modellschichten gegen die Zeit aufgetragen. Hierbei
zeigt die Unke Bildseite Ergebnisse des Laufes N21 (Abb. 6.7a-c); im Vergleich dazu
sind auf der rechten Bildseite die Ergebnisse eines Experimentes dargestellt, bei dem
alle Beobachtungen ohne Datenwichtung bei sonst gleicher Parameterwahl assimiliert

wurden.

In beiden Experimenten ist eine westwartige Phasenausbreitung der Wirbelstrukturen
in allen drei Schichten zu beobachten. Dabei ist ein geringes Anwachsen der Pha-
sengeschwindigkeit mit zunehmender Tiefe von 1.85 cm/s in Schicht 1 auf 2 cm/s
in Schicht 2 zu verzeichnen, wahrend in Schicht 3 die Propagation einzelner Struk-
turen nur schwach angedeutet ist und keine Aussage Uber deren Geschwindigkeit
zulant. Die gleichmaRige Phasenpropagation positiver und negativer Anomalien in den
Schichten 1 und 2, die gleichfalls 5° nérdlich und stdlich hiervon beobachtet werden
kann, deutet auf eine tiberwiegend lineare Modelldynamik hin. In Ubereinstimmung



Abbildung 6.6;: Momentane Felder der Modellstromfunktion des Modellaufes
JV21“ fur Tag 210 am 12.Marz 1988 in den Schichten 1-3 (a-c). Die entspre-
chendes. Wirbeifelderfrelativ zu den mittleren Feldern in Abb. 6.5a-c) sind fir

die Schichten 1-3 in (d)-(f) gezeichnet. Negative Bereiche wurden gestrichelt
gezeichnet und Konturintervalle sind jeweils angegeben.



hierzu ergibt sich aus den Modellfeldern bei maximalen Geschwindigkeiten von etwa
10 cm/s (siehe Abb. 6.12) und raumlichen Skalen von 100-200 km eine Rossbyzahl

= U/(fL) = 10 2. Zwar ist die Phasengeschwindigkeit von ca. 2 cm/s in Schicht 1
um einen Faktor 1.5 hoher als die von langen baroklinen Rossbywellen (c=1.25 cm/s);
diese Differenz lait sich jedoch durch eine mittlere westwartige Advektionsgeschwin-
digkeit von etwa 0.5 cm/s erklaren, wie sie in Abb. 6.5 entlang von 4>- 35°in Schicht 2
und 3 gefunden wird.

Abweichend von der allgemein erkennbaren westwartigen Phasenausbreitung mit
c=2cm/s, 1aRt sich in Ubereinstimmung mit den assimilierten GEOSAT-Feldern in
Abb. 6.7a,d fur die kraftig ausgepragte Antizyklone in der westlichen Bildhéalfte eine
Periode zwischen Tag 300 und 500 erkennen, wahrend der eine deutliche Verlangsa-
mung dieser Struktur zu beobachten ist. Eine Erklarung hierfur ist moglicherweise der
EinfluR des mittelatlantischen Ruckens, dessen oOstliche Auslaufer an dieser Position
bei 35°N von der Antizyklone erreicht werden. Bemerkenswert ist ferner die auffallige
vertikale Koharenz vereinzelter Strukturen. Besonders deutlich kann dieses an einer
positiven Anomalie belegt werden, die zu Beginn bei x=1600 km liegt und am Ende des
Assimilationszeitraumes nahe x=500 km zu finden ist. Diese Antizyklone korrespon-
diert mit der in Kap. 4.2.2 diskutierten Struktur ,,D“ eines Meddies und ist im Modell
mit einer entsprechenden Anomalie in Schicht 2, andeutungsweise auch in Schicht 3,
verbunden. Eine vergleichbare vertikale Koharenz ist dagegen fur die oben erwahnte
kraftige Antizyklone aus Abb. 6.6a nicht zu beobachten.

Obwohl sich die groRskaligen Strukturen beider Experimente entsprechen, ist in Expe-
riment N21 besonders in Schicht 2 und 3 erheblich mehr Feinstruktur erkennbar. Diese
kurzperiodischen Fluktuationen kdnnen als Antwort des Modells auf lokale Fluktua-
tionen im Nudging-Antrieb verstanden werden. Die damit verbundene Modellanpas-
sung ist als Uberwiegend barotropes und schnell nach Westen propagierendes Signal
in den Phasendiagrammen aller Schichten erkennbar, gewinnt jedoch zu gréf3eren Tie-
fen hin an Bedeutung relativ zu dem Ubrigen Signal. Diese Modellanpassungen sind
wahrend verschiedener Perioden verstarkt zu beobachten, die sich durch eine geringe
Abdeckung verlaRllicher Beobachtungen auszeichnen. Aus Abb. 6.9c ist zu entnehmen,
daB hierzu insbesondere auch die Zeitraume Tag 350-400 und Tag 550-600 gerechnet

werden kénnen.

Ein Vergleich von Abb. 6.9a,d mit Abb. 5.19 zeigt, da« die Modellfelder relativ  den
GEOSAT-Beobachtungen ein horizontal koharenteres Bild der westwartigen Phasen-
ausbreitung einzelner Strukturen ergeben. Besonders deutlich erscheint dies anhand
der eben genannten positiven Anomalien, die in den Altimeterdaten, mdglicherweise
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aufgrund von Datenfehlern, nicht als zusammenhéngende Strukturen zu finden sind.

Fur einen Vergleich der Modellergebnisse mit den assimilierten GEOSAT-Feldern zeigt
Abb. 6.8 die beobachtete Oberflachenauslenkung (Abb. 6.8a) und das Wirbelsi-
gnal h (Abb. 6.8b) zusammen mit den entsprechenden Modellfeldern des Experimentes
N21 (Abb. 6.8c,d). Beide Datenséatze beziehen sich erneut auf Tag 210 am 12. Marz
1988. Regionen erhohter Datenunsicherheit wurden in Abb. 6.8a durch die Rasterung
derjenigen Bereiche markiert, in denen der Schatzfehler einen Wert von 0.6 Uberstieg.
Diese Bereiche, in denen die Beobachtungen nicht vollstéandig assimiliert wurden, befin-
den sich Uberwiegend im dstlichen Modellgebiet und kennzeichnen den geographischen
Bereich reduzierter DatenVerflgbarkeit (sieche Kap. 3).

Um einen Vergleich der Wirbelfelder zu erleichtern, wurden positive Anomalien in
Abb. 6.8b,d diagonal gerastert. Es wird deutlich, daf} herausragende beobachtete An-
omalien gleichfalls in den Modellfeldern reprasentiert sind. Im Unterschied zu den
GEOSAT-Beobachtungen finden sich im Modell jedoch Uberwiegend isolierte Wirbel-
strukturen, wahrend die Beobachtungen am nérdlichen Rand gréRRere Bereiche positiver
und negativer Anomalien aufweisen. Abweichungen zwischen dem Altimeter- und Mo-
dellfeld lassen sich tGiberwiegend in der Nahe von Bereichen reduzierter Datenverlafilich-
keit finden. Deutliche Unterschiede zwischen den Wirbelfeldern hinsichtlich der Lage
einzelner Wirbel und deren Amplituden sind jedoch besonders im westlichen Modell-
bereich stdlich von 35°N zu erkennen. Hier fihrt das Modell zu dem betrachteten
Zeitpunkt auf generell grolRere Wirbelamplituden und die ausgepragten antizyklonalen
Strukturen bei 34°N, 28°W und 32°N, 25°W sind in den Beobachtungen nur als schwa-
che positive Anomalien vorgegeben. Die rms Differenz zwischen beiden Wirbelfeldern
betragt » 2.5 cm bei einer Korrelation von r~ 0.7. Markant sind die allgemein deutlich
geringeren Wirbelamplituden des Modells, die zu einer Reduzierung der beobachteten
Feldvarianz von €2 = 12 cm2 auf al = 4 cm” fuhrt. Minima und Maxima der Beob-
achtungen von -15 cm und +13 cm stehen dabei Modellwerten von -9 cm und +12 cm

gegenuber.

Die rms-Differenz zwischen den beobachteten Anomalien und den Modellfeldern und
deren Korrelation ist in Abb. 6.9a und 6.9b Uber die gesamte Assimilationsperiode flr
die Laufe Nil und N51 gezeigt. Bericksichtigt wurden dabei nur jene Wertepaare, fur
die der Beobachtungsfehler unterhalb von 0.6 lag. Die Kurven der rms-Differenz dieser
Laufe variieren zwischen 2 cm und 4 cm. Dabei kennzeichnet ihre relative Abweichung
von etwa 1 cm den Variationsbereich des hier verwendeten Parameterbereichs, (siehe
Tabelle 6 2). Im Vergleich zu den genannten Kurven stellt die mit ,Obs“ markierte
Kurve eine obere Fehlergrenze von ca. 6 cm dar, die sich durch die rms-Differenz der



Abbildung 6.8: Momentane Felder der gesamten OberfR&chenauslenkung und
deren Wirbelsignal am 12.Méarz 1988 fur (a,b) GEOSAT-Beobachtungen und
(c,d) Modellfelder (Lauf N21) der oberen Schicht. Positive Wirbelanomalien
wurden in (b) und (d) diagonal gerastert. Der gekreuzte Raster in (a) kenn-

zeichnet Regionen, in denen der relative Schatzfehler aufgrund der aktuellen
GEOSAT-Datenabdeckung 60% Ubersteigt.



Abbildung 6.9: (a) rms-Modelfehler der Oberf3achenauslenkung ( relativ zu
den GEOSAT-Beobachtungen. Die mit ,£i11“ und 51“ gekennzeichneten
Kurven korrespondieren mit den entsprechenden Experimenten in Tabelle 6.2 ,
Die mit ,,Obs"“ markierte Kurve stellt eine obere Fehlergrenze dar und resultiert
aus der rms-Differenz der Beobachtungswirbelfelder relativ zum Anfangsfeld.
(b) Wie (a), jedoch fir die Kreuzkorrelation der Wirbelfelder aus GEOSAT-

Beobachtungen und Modellergebnissen.
(c) Anzahl der modellgitterpunkte, an denen der relative Schatzfehler der

GEOSAT-Analysen unterhalb von 60% liegt.



Beobachtungen relativ zum Anfangsfeld ergibt. Die Modell-Datendifferenz liegt fur
alle Assimilationslaufe deutlich unterhalb dieses Niveaus, welches wéahrend des Expe-
rimentes ,SD* anndhernd erreicht wird.

Der relative Anteil des Modellgitters, auf dem der Schatzfehler unterhalb von 0.6
liegt, ist in Abb. 6.9c gezeigt. Eine Obergrenze von ca. 70% korrespondiert hierbei
mit den Bereichen des Modells, in denen bei Wassertiefen flacher als 1000 m keine
glaubwuirdigen Beobachtungen auf dem Gitter vorliegen. Es ist deutlich, dal} Peri-
oden mit erhéhten Modellfehlern bzw. mit reduzierten Kreuzkorrelationen jeweils mit
Perioden reduzierter Datenverfligbarkeit zusammenfallen. Wahrend fur rr=1 Tag die
Korrelation zu diesen Zeitpunkten von 0.8 auf 0.6 abfallt, ist fur rr=5 Tage bei Wer-
ten von sonst 0.6 nahezu keine Korrelation der Modellfelder mit den Beobachtungen
aufrechtzuhalten.

6.3 Vergleich mit in-situ Beobachtungen

In diesem Abschnitt sollen die Modellergebnisse in den verschiedenen Schichten ge-
gen unabhangige Informationen aus in-situ Beobachtungen auf ihren Realitatsgrad hin
Uberprift werden. Hierzu stehen verschiedene Datensatze zur Verfiigung, die alle in
Tabelle 4.1 aufgefiihrt zu finden sind. Neben den in Kap. 4.2 beschriebenen hydrogra-
phischen Beobachtungen aus dem Frithjahr 1988 (KASE et al., 1989) kénnen weiterhin
hydrographische Daten aus dem Zeitraum Mai/Juni 1989 in annahernd der gleichen
Region zur Verifikation der Modellstromfunktion in der oberen und mittleren Modell-
schicht herangezogen werden. Daruber hinaus kénnen die in Abschnitt 4.3 diskutierten
Verankerungsdaten fur einen direkten Vergleich der Modellgeschwindigkeiten mit in-
situ Messungen in allen Tiefenniveaus verwendet werden.

6.3.1 Hydrographie

Far die Verifikation der Modellstromfunktion dient die dynamische Topographie aus
den hydrographischen Beobachtungen als Beobachtungsaquivalent von Die Da-
ten des Zeitraumes Marz 1988, die in Kap. 4 fur einen Vergleich mit GEOSAT-
Beobachtungen verwendet wurden, wurden innerhalb von 3 Wochen zwischen dem 4.
und 26. Marz auf einem wirbelauflésenden Gitter vermessen. In Abb. 6.10 wurden die
Modellergebnisse des Laufes N21 am 21. Februar 1988 nach einer Assimilationsperiode
von 210 Tagen zusammen mit GEOSAT-Beobachtungen des gleichen Tages und der ob-
jektiven Analyse der hydrogaphischen dynamischen Topographie im Expeditionsgebiet



daxgestellt. Gezeigt smd auf der linken Bildseite jeweils die Felder der Altimetrie (A%,)
(Abb. 6.10a), der Modellauslenkung ( = der Schicht 1in 250 m Tiefe (Abb. 6.10c)
und der Schicht 2 in 1000 m Tiefe (Abb. 6.10g), sowie die dynamische Topographie
in 50 dbar (Abb. 6.10e) und in 1000 dbar (Abb.6.10i) jeweils relativ zu einem Refe-
renzniveau in 3000 dbar. Die entsprechenden Wirbelsignale der Felder sind auf der
rechten Bildseite abgebildet. Hierbei beziehen sich die Anomalien der hydrographi-
schen Felder auf eine angepafte Flache 2. Ordnung. In Abb. 6.10a wurden erneut
Bereiche mit erhéhten Schatzfehlern der Beobachtungen durch ein gekreuztes Raster
markiert. Positive Wirbelanomalien wurden in der rechten Bildhélfte von Abb. 6.10
diagonal gerastert, um einen Vergleich der Wirbelstrukturen zu erleichtern. Hierbei
wurden zyklonale und antizyklonale Wirbel, die einander zugeordnet werden kénnen,
jeweils mit groBen und kleinen Buchstaben gekennzeichnet.

Neben einigen offensichtlichen Unterschieden sind dennoch deutliche Ubereinstimmun-
gen zwischen den Modellergebnissen und den unabhéngigen in-situ Beobachtungen in
beiden Schichten zu verzeichnen. Hierbei stimmt die Lage herausragender positiver
und negativer Wirbel des Modells und deren Skalen mit den hydrographischen Beob-
achtungen Uberein. Insbesondere sind die vier Anomalien ,,A“-,D*“ der dynamischen
Topographie 50/3000 dbar, die mit Mittelmeerwasserlinsen im mittleren Tiefenniveau
korrespondieren (siehe Kap. 4.2), deutlich in den Modellfeldern reprasentiert. Abwei-
chend von den Beobachtungen ist ,,B* jedoch durch eine negative Anomalie von ,C*
getrennt, wahrend eine Antizyklone ,,C** durch einen Ricken positiver Werte mit ,A“
und ,,C* verbunden ist. Gleichfalls gut ist die Ubereinstimmung der Position zyklo-
naler Wirbel der Modellsimulation des Iberischen Beckens mit den hydrographischen
Beobachtungen. So sind die Wirbel,a“-,d“ des Modells nahezu deckungsgleich mit
den Beobachtungen zu finden. Relativ zu den Altimeterfeldern ergibt sich aus dem
Modell ein erheblich glatteres Bild, das sich von der Altimetrie hinsichtlich raumli-
cher Skalen als auch hinsichtlich der Lage grolRer Strukturen unterscheidet. So ist
z.B. die positive Antizyklone ,B*“ des Modells mit der Hydrographie konsistent, in den
GEOSAT-Beobachtungen jedoch nicht enthalten. Weitere offensichtliche Unterschiede

sind im unteren Bildteil und im Nordwesten zu finden, von denen einige in Regionen
reduzierter DatenverlaRlichkeit fallen.

Anders als Schicht 1, die direkt an die Altimeterbeobachtungen gekoppelt ist, wurde
Schicht 2 zu keinem Zeitpunkt direkt durch Beobachtungen angetrieben. Dennoch ist
auch in dieser Schicht ein deutlicher Zusammenhang der Modellsimulation mit den hy-
drographischen Beobachtungen zu erkennen. Zwar sind im Unterschied zu Schicht 1
die Modellamplituden der gekennzeichneten positiven und negativen Anomalien hier






Abbildung 6.10: Vergleich der Modellergebnisse mit hydrographischen Messungen zwi-
schen 4. und 26. Marz, 1988 (KASE et al., 1989). Gezeigt sind Felder der gesamten
Oberffachenauslenkung und deren Wirbelsignal fiir Tag 210 am 21.Februar 1988 im Expe-
ditionsgebiet fur (a),(b) GEOSAT-Beobachtungen, (c),(d) Modellergebnisse in Schicht 1,
(e),(f) dynamische Topographie 50/3000 dbar, (g),(h) Modellergebnisse in Schicht 2 und
(1),(j) dynamische Topographie 1000/3000 dbar. Die Wirbelfelder der dynamischen Topo-
graphien beziehen sich aufeine angepalite zweidimensionale Flache. Positive Anomalien
wurden in allen Wirbelfeldern diagonal gerastert und korrespondierende Wirbelstruktu-
ren aus Hydrographie und Modellergebnissen wurden mit groflen und kleinen Buchstaben
markiert. Der gekreuzte Raster in (a) kennzeichnet die Regionen, in denen der Schatz-
fehler der GEOSAT-Beobachtungen oberhalb von 60% liegt. Das Konturintervall betragt
1 cm fir die Felder der oberen Schicht (a-f) und 0.5 cm fir die Felder aus Schicht 2 (g-j).



Abb. 6.11a-f



Abbildung 6.11: Vergleich der Modellergebnisse mit hydrographischen Messungen zwi-
schen 24.5. und 20. 6. 1989. Gezeigt sind FeJder der gesamten Oberflachenauslenkung
und deren Wirbelsignal am 21.Mai 1989 im Expeditionsgebiet fur (a),(b) GEOSAT-
Beobachtungen, (c),(d) Modellergebnisse in Schicht 1, (e),(f) dynamische Topographie
50/2000 dbar, (g),(h) Modellergebnisse in Schicht 2 und (i),(j) dynamische Topographie
800/2000 dbar. Die Wirbelfelder der dynamischen Topographien beziehen sich aufeine an-
gepalte zweidimensionale Flache. Positive Anomalien wurden in allen Wirbelfeldern dia-
gonal gerastert und korrespondierende Wirbelstruktureu aus Hydrographie und Modell-
ergebnissen wurden mit groflen und kleinen Buchstaben markiert. Der gekreuzte Raster
Jn (&) kennzeichnet die Regionen, in denen der Schéatzfehler der GEOSAT-Beobachtungen
oberhalb von 60% liegt. Das Konturinterval betragt 1 cm fir die Felder der oberen Schicht

(~f) und 0.5 cm fur die Felder aus Schicht 2 (g~j)-



kleiner als beobachtete; die Lage der Antizyklonen ,A“, ,C“ und ,D“, bzw. der Zyklo-
nen ,a“-,d*“ ist jedoch ebenfalls mit den Beobachtungen kompatibel. Im Modell nicht
als isolierte Wirbellstruktuien zu finden sind allerdings ,,A',,,C" und ,a'u.

Die Korrelation zwischen den Modellfeldern und der Hydrographie betragt in den
Schichten 1 und 2 jeweils r=0.58 und r=0.51 . Obgleich nicht hoch, so sind diese
Werte in beiden Schichten auf dem 95% Niveau dennoch als signifikant zu betrachten.
Der hierbei durchgefuhrte Vergleich basiert auf objektiven Analysen der Hydrographie
an 120 Gitterpunkten mit 50 km Gitterabstand nahe der tatsachlichen Stationsposi-
tionen. Wegen der dabei verwendeten Korrelationslange A = 100 km wurden jedoch
nur 1/4 der Daten als unabhangig betrachtet, so dal sich eine effektive Anzahl von
30 Freiheitsgraden ergibt. Bemerkenswert ist, dal3 eine maximale Korrelation zwi-
schen Modellfeldern und der Hydrographie in beiden Tiefenniveaus nicht direkt in den
Zeitraum der hydrographischen Expedition fallt, sondern um 10-20 Tage den Beob-
achtungen vorauseilt. Fur Schicht 1 ergibt sich eine beste Ubereinstimmung 10 Tage
vor Beginn der Expedition bei anndhernd gleichbleibender Korrelation wahrend der
Feldvermessung. Dagegen ist eine signifikante Ubereinstimmung zwischen Modell und
Hydrographie in Schicht 2 nur 10-20 Tage vor dem Beginn der Expedition zu finden.
Aus diesem Grund wurden in Abb. 6.10 die Modell- und Altimeterfelder bei maximaler
Ubereinstimmung zur Hydrographie, jedoch zeitlich versetzt, gezeichnet. Es ist hierbei
zu beachten, dal? die dynamiche Topographie keinen synoptischen Zustand des Ozeans
beschreibt, sondern sich aus Messungen ergibt, die innerhalb von 3 Wochen vom 4.-
26. Marz 1988 vermessen wurden. DarUber hinaus stellt auch die Altimetrie nur eine

Néaherung der momentanen Meeresoberflache dar, die sich als raum-zeitliche Schatzung
aus den ungleichmaRig verteilten Daten ergibt.

Ein wesentlich kritischerer Test der Modellergebnisse im Hinblick auf die dynamische
Propagation der Oberflacheninformation vertikal in die unteren Modellschichten und
horizontal m beobachtungsfreie Bereiche, als der oben diskutierte Vergleich, kann in det
folgenden Gegentiberstellung der Modellsimulation mit hydrographischen Beobachtun-
gen aus dem Jahr 1989 gesehen werden. Diese Daten wurden zwischen dem 25. Mai und
dem 20. Juni 1989 ebenfalls auf einem hochauflésenden Gitter im Iberischen Becken
vermessen und dokumentieren erneut ein intensives Wirbelfeld, das zum Teil auf den
EinfluR von Mittelmeerwasserlinsen zuriickgefihrt werden kann. Eine Beschreibung des

hydrographischen Datensatzes und die Diakussion der beobachteten hydrographischen
Strukturen ist in HINRICHSEN et al. (1992) gegeben.

Em Vergleich der Modellergebnisse mit der Hydrographie aus dem Jahr 1989 ist in
Abb. 6.11 gegeben. Hierbei beziehen sich die abgebildeten GEOSAT- und Modellfelder



am 21. Mai auf den Beginn der Feldvermessung, und den Modellfeldem in Schicht
1 und 2 ist die Hydrographie in Form der dynamischen Topographie in 50 dbar und
800 dbar relativ zu 2000 dbar gegenubergestellt. Positive Wirbelanomalien wurden er-
neut diagonal gerastert und vergleichbare positive und negative Anomalien durch grof3e
und kleine Buchstaben gekennzeichnet. Anhand von T- und S-Profilen wurden die An-
tizyklonen ,,B“ und ,,B" der dynamischen Topograpghie 50/2000 dbar (Abb. 6.11f) und
800/2000 dbar (Abb.6.11j) als Signal von Meddies identifiziert. Ein direkter Vergleich
der Altimetrie mit diesem in-situ Datensatz ist aufgrund der unzureichenden Altimeter-
datenabdeckung wahrend des Expeditionszeitraumes nicht mdéglich (siehe Abb. 6.11a).
Dennoch ergeben die Modellfelder im gesamten Modellgebiet ein raumlich koharentes
Bild mit deutlichen Ubereinstimmungen zur Hydrographie. So z.B die Anomalien ,,B*
und ,,B™, die jedoch in den Modellfeldern in beiden Tiefenbereichen mit deutlich redu-
zierten Amplituden und voneinander getrennt gefunden werden kénnen. Dagegen sind
die Antizyklonen ,A“ und ,,A™, die im Ozean als voneinander getrennt beobachtet

wurden, im Modell als nahezu gemeinsamer Wirbel zu finden.

Die Korrelation zwischen den entsprechenden Feldern des Modells und der Hydrogra-
phie ist mit r=0.53 und r=0.40 gegenlber den in Abb. 6.10 diskutierten Ergebnissen
reduziert. Sie muld bei gleicher Anzahl von Freiheitsgraden jedoch ebenfalls als signifi-
kant angesehen werden. Im Unterschied zu dem friheren Zeitraum fallen hier jedoch
maximale Korrelationen direkt in den Zeitraum des hydrographischen Experimentes.

6.3.2 Strébmungsmessungen

FuUr einen Vergleich der Modellgeschwindigkeiten mit Ozeanbeobachtungen stehen
Zeitreihen von verankerten Strommessern an den in Abb. 6.1la markierten Positio-
nen zur Verfuigung. Die Daten dieser Zeitreihen wurden bereits in Kap. 4.3 wahrend
eines Vergleiches mit geostrophischen Oberflachengeschwindigkeiten aus GEOSAT-
Beobachtungen diskutiert. Sie sollen hier zur Verifizierung der Modellergebnisse be-
sonders in tieferen Modellschichten dienen. Da die Daten der Verankerung ,MW* nur
den Tiefenbereich oberhalb von 1000 m abdecken, stlitzt sich der folgende Vergleich

hauptsachlich auf die Langzeit Verankerung ,Kiel 276 .

Abb. 6.12 zeigt Zeitreihen von téglichen Modellgeschwindigkeiten (Lauf N21) an der
Position von ,Kiel 276" (22°W, 33.2°N) in den Schichten 1 bis 3 zusammen mit Ta-
gesmittelwerten der Stromungsmessungen. Wahrend die Strommesser in 1050 M und
3000 m mit den Tiefenniveaus der Schichten 2 und 3 zusammenfallen, entstammen die
Daten in 450 m aus einem Tiefenbereich nahe der Grenzflache zwischen der 1. und 2.



Schicht. Statistiken der einzelnen Zeitreihen sind zusammen mit Ergebnissen fur ,MW

in Tabelle 6.3 zusammengefal3t. Es ist deutlich, dal} die Geschwindigkeitsbetrage des
Modells in allen Schichten von gleicher GréRenordnung wie die der Beobachtungen
sind; die Varianzen der Modellgeschwindigkeiten liegen jedoch zum Teil (den glatte-
ren Modellzeitreihen entsprechend) um einen Faktor 2-3 unterhalb der beobachteten
Werte. Abgesehen von anfanglichen Unterschieden sind deutliche Ubereinstimmungen
der Zeitreihen festzustellen. Dieses ist besonders deutlich anhand der beiden obe-
ren Modellschichten zu beobachten, wo beobachtete Stromungsfluktuationen bis hin
zu kleinen Perioden vom Modell reprasentiert werden. Besonders deutlich kann die-
ser Zusammenhang wahrend der Periode um den 10. Juni 1988 in Abb. 6.12a und
6.12b beobachtet werden. In der unteren Modellschicht tritt der Zusammenhang der
Modellgeschwindigkeit mit dem realen Ozean jedoch weniger deutlich in Erscheinung.

1) Verankerungsposition ,MW*":

Verankerung Modell
Schicht u \% u \% -
(cm) (cm2 (cm) (cm2 (cm) (cm2) (cm) (cm2)
S1 13 16 0.5 6 3.6 12 0.9 13
S2 0.6 7 0.4 3 0.6 2 0.2 1
2) Verankerungsposition ,Kiel 276"
Verankerung Modell
Schicht  u . (4] v u *1 Y *y
(cm) (m2 (cm) (cm2 (cm) (cm2) (cm) (cm2)
S1 0.4 n -0.3 16 13 8 -1.3 22
S2 -0.2 3 -0.3 7 04 1 0.1 2
S3 -0.6 1 -0.2 1 -0.3 1 -0.1 1

Tabelle 6.3: Verglich der Modelleigebaisse mit Vei&nkerungsdaten.

Varianzspektren der oben gezeigten Geschwindigkeitszeitreinen an der Position von
»Kiel 276 sind in Abb. 6.13 jeweils fur die U- und V-Komponenten getrennt darge-
stellt. Die Modell- und Verankerungs-Spektren wurden in der Abbildung jeweils als
kréftige, bzw. dunne Linie gezeichnet. In Schicht 1 sind die Spektren der Modell- und
Verankerungsdaten auf dem 95% Niveau nicht zu unterscheiden und folgen annahernd
der gleichen Relation von 2 bzw. f~3flr die U- und V-Komponenten. Differenzen
ergeben sich lediglich durch dissipative Effekte im Modell auf Frequenzen oberhalb der



Abbildung 6.12: Vektorzeitreihen taglicher Modellgeschwindigkeiten des Expe-
rimentes J121" in den Schichten 1-3 (a-c), zusammen mit Tagesmittelwerten
aus Verankerungsdaten an der Position von JKiel 276 in 450 m (a), 1050 m
(b) und 3000 m (c) Tiefe.



'Nudging-Frequenz’ von 2 «10-1 pro Tag. Im Gegensatz hierzu lassen sich fir die tiefe-
ren Schichten systematische Unterschiede zwischen den Spektren beider Datensatze
erkennen, die sich auf kleinen Frequenzen teilweise auf unterschiedliche Energieniveaus
zuruckfuhren lassen. Wéahrend die spektrale Energieverteilung des Modells in Schicht 3
auf Frequenzen unterhalb von 3 «10-2 pro Tag anndhernd mit der beobachteten ver-
gleichbar ist, treten Unterschiede besonders deutlich in Schicht 2 in Erscheinung. Hier
ergeben sich zwischen 3 «10-2 und 1 «10"2 pro Tag spektrale Energieabfalle nahe von
/" 3 bis /~ 4 in den Modelldaten, gegentber f~2 in den Beobachtungen. Oberhalb von
/ ~ 10-1 pro Tag zeigen die Beobachtungen eine annahernd weilRe Energieverteilung,
wohingegen die Energie im Modell auf Frequenzen, nahe der 'Nudging-Frequenz’ kon-
zentriert ist.

Der EinfluR der Datenassimilation auf die Modellfelder in den verschiedenen Tiefen-
bereichen lalt sich anhand der in Abb. 6.13 gestrichelt gezeichneten Spektren studie-
ren, welche den Modellauf ,,.SD* ohne Datenassimilation bei sonst gleichen Parametern
charakterisieren. Die Spektren dieses Laufes basieren, wie diejenigen des Assimilati-
onslaufes, auf dem von den Verankerungsdaten Uberdeckten Zeitraum und schlieBen
somit anfangliche Einschwingvorgange aus. Ein Vergleich der Modellspektren zeigt,
daR alle Modellschichten signifikant durch die Assimilation der Oberflachendaten be-
einflullt werden. Dies geschieht in Schicht 1 Gber den gesamten Frequenzbereich, bei
einer um etwa 1-2 GrolRenordnungen hdheren Varianzdichte des Assimilationslaufes
gegeniber dem ungestérten Modell. Ein anderes Bild ergibt sich fur Schicht 2 und
3 : Signifikante Unterschiede der Spektren sind hier auf Frequenzen unterhalb von
3 «10'2 pro Tag beschrankt, abgesehen von dem lokalen Energiemaximum auf der
Nudging-Frequenz. Die Grenzfrequenz von 3 «10-2 entspricht etwa der Grenzfrequenz,
die durch die Korrelationsskala von 15 Tagen der objektiven Analyse vorgegeben ist.
Ein kausaler Zusammenhang dieser 'cut-ofT-Frequnz mit der auf niedrige Frequenzen
beschrankten Modellantwort in den nicht direkt durch Oberflachendaten angetriebenen
Modellschichten ist mdglich. Denkbar ist andererseits, daf es sich hierbei um eine ba-

rokline Modellantwort auf die Datenassimilation in Schicht 1 handelt (MULLER und
FARNKIGNOUL, 1981).

Kohéarenz und Phasenspektren der in Abb. 6.13 gezeigten Daten sind in Abb. 6.14 bei-
spielhaft fur die V-Komponenten gezeigt. Abb. 6.14a verdeutlicht die oben diskutierte
signifikante Koharenz zwischen Modell- und Verankerungsdaten in allen Schichten auf
Perioden oberhalb von ca. 80 Tagen an. Abb. 6.14b belegt daruber hinaus eine auf
diesen Perioden signifikante Phase zwischen beiden Datensétzen, die zu gréRBeren Tie-
fen hin anwachst und in Schicht 3 zwischen 60°und 90°betragt. Diese Phase, die schon



Abbildung 6 13- Varianzdichtespektren der in Abb. 6.12 gezagten Vektorzeitreihen, je-
weils fur die U- (a-cj und V-Komponenten (d-f) der Schichten 1-3 (von oben nach unten).
Die mit JV2J“ und ,RD* gekennzeichneten Kurven korrespondieren mit den Experimen-
ten in Tabelle 6.2 . Die Modellspektren wurden Uber den Zeitraum der Verankerungsdatr-

ausgewertet. n



FREQUEMCE  (CPD)

Abbildung 6.14: (&) Kohéarenz- und (b) Phasenspektrum der V-Komponenten
der in Abb. 6.12 dargestellten Vektorzeitreihen aus Verankerungsdaten und
Modellergebnissen (Lauf N21).

anhand der Zeitreihen sichtbar ist, belegt ein mit der Tiefe zunehmendes Fihren der
Modellsimulationen vor den in-situ Beobachtungen, wie sie bereits bei dem Vergleich
mit der Hydrographie angedeutet gefunden wurde.

6.4 Diskussion

Bei den Untersuchungen dieses Kapitels stand die Fragestellung nach der Méglichkeit
im Vordergrund, das dreidimensionale Bewegungsfeld des Ozeans durch die Assimila-
tion von Altimeteroberflachenbeobachtungen in ein numerisches Zirkulationsmodell zu
rekonstruieren. Diese Fragestellung wurde verschiedentlich anhand von synthetischen

Ozeanbeobachtungen studiert, konnte aber bisher im Zusammenhang mit realistischen
Altimeterdaten nicht beantwortet werden.

Zu diesem Zweck wurden GEOSAT-Beobachtungen der Meeresoberflache tber einen
Zeitraum von ca. 2 Jahren zwischen August 1987 und Juli 1989 mittels der Nudging-
Methode in ein QG-Modell assimiliert. Das Modell basiert auf dem HOLLAND-Modell
(1978) und wurde als regionales 3-Schichtenmodell mit offenen Randern und 10 km ho-
rizontaler Auflésung un Iberischen Becken implementiert. Hierbei wurden Altimeter-
daten in Form von raum-zeitlichen objektiven Analysen assimiliert, die alle 5 Tage auf
dem Modellgiter voriagen. Um den Einflul der beckenweiten Zirkulation auf das Mo-

dellgebiet zu bertcksichtigen, wurden die Altimeteranomalien auf die klimatologische
dynamische Topographie 250/1500 dbar bezogen.



Aus den vorgestellten Experimenten ergibt sich, da das Modell in allen 3 Schichten
von den Oberflachenbeobachtungen signifikant beeinflul3t wird. Mittlere Modellfelder
fuhren dabei in Schicht 1 und Schicht 2 auf die durch die RBS-Ozeanklimatologie ge-
kennzeichnete Ozeanbewegung. Abweichend von der a priori Annahme einer im Mittel
ruhenden Bodenschicht, ergab sich im Modell eine schwache Bodenzirkulation, die bei
35 N im Zusammenhang mit Schicht 2 auf einen zum Azorenstrom entgegengesetzten
Unterstrom fuhrte. Die kontinuierliche Assimilation der Altimeterdaten ergab, daf sich
in allen Schichten ein intensives Wirbelfeld ausbildete, das sich in Ubereinstimmung mit
linearer Rossbywellendynamik mit ca. 2 cm/s nach Westen verlagerte. Abweichungen
von diesem Verhalten ergeben sich in der Bodenschicht, in der koharente Propagationen
einzelner Anomalien nicht klar zutage treten.

Im Vergleich zur Altimetrie fuhren die Modellfelder auf ein koharenteres Wirbelfeld
mit isolierten antizyklonalen und zyklonalen Wirbeln, die gegentiber den GEOSAT-
Beobachtungen jedoch deutlich reduzierte Amplituden und grolRere Skalen aufwiesen.
Beides lait sich auf ReibungsefFekte zurtckflihren, welche Variabilitat auf kleinen Ska-
len bevorzugt dampfen. Zu bertcksichtigen ist dabei jedoch auch, daR sich die Altime-
teramplituden auf die Meeresoberflache beziehen, wahrend die Modellfelder Verhalt-
nisse in der mittleren Tiefe der 1. Schicht in 250 m wiedergeben. Bei einer Variation
der Relaxationszeitskala rr zwischen 1 und 5 Tagen ergeben sich, Uber den gesam-
ten Assimilationszeitraum betrachtet, signifikante Korrelationen der Modellergebnisse
in der Oberflachenschicht mit den GEOSAT-Analysen wahrend jener Zeitrdaume, in
denen eine nahezu vollstandige GEOSAT-Datenabdeckung existierte. Dagegen konnte
mit Tr = 5 Tagen keine Korrelation der Modellfelder mit den glaubwirdigen Altimeter-
analysen (bei einem Schatzfehler < 60%) aufrecht erhalten werden, sobald die Anzahl
der assimilierten Gitterpunkte aufgrund einer lokal reduzierten Datenqualitat deutlich

abnahm (Abb. 6.9).

Es konnte anhand veschiedener in-situ Beobachtungen gezeigt werden, daR sich die
Modellsimulationen des dreidimensionalen Bewegungsfeldes, die sich durch die konti-
nuierliche Assimilation der oberfiachenbeobachtungen in Schicht 1lergeben, signifikant
mit der ozeanWirklichkeit zu verschiedenen Zeitpunkten Ubereinstimmt. Zwar kénnen
Unterschiede in der Stérke der simulierten Wiibelfelder unterhalb der Oberflachen-
schicht im Vergleich zu Beobachtungen gefunden werden. Hinsichtlich der Lage und
der raum-zeitlichen Skalen der Modellergebnisse besteht jedoch ein guter Zusammen-
hang zu den beobachteten hydrographischen Feldern und Verankerungsdaten. Es lassen

sich folgende Teilresultate formulieren :



- Die Ubereinstimmung der Modellfelder mit Ozeanbeobachtungen ist nicht auf die
direkt angetriebene Oberflachenschicht des Modells beschréankt, sondern lalt sich

gleichwohl auch fur die daruntergelegenen Schichten nachweisen.

- Eine Ubereinstimmung mit Ozeanbeobachtungen ist nicht beschrankt auf Regio-
nen, in denen glaubwirdige GEOSAT-Beobachtungen an der Meeresoberflache
vorliegen. Hierbei ergeben sich dort zum Teil verbesserte Ubereinstimmungen
der Modellfelder zu hydrographischen Daten, als aus der Altimetrie alleine be-
legt werden konnte (Abb. 6.10).

- Daruberhinaus kann ein deutlicher Zusammenhang der Modellsimulationen mit
den hydrographischen Feldern auch in den Zeitrdumen belegt werden, in de-
nen nahezu keine GEOSAT-Beobachtungen simultan zur Hydrographie im Ex-
peditionsgebiet Vorlagen. Wahrend dieser Zeitrdume mufR3 die Modellphysik
die fehlenden Oberflachenbeocbachtungen durch die raum-zeitliche Propagation
der Information von friheren Zeitpunkten, bzw. aus entfernt gelegenen Berei-
chen mit glaubwiirdigen Altimeterbeobachtungen ersetzen. Die Ergebnisse in
Abb. 6.11 demonstrieren die Mdglichkeiten dieser dynamischen Interpolation feh-
lender Oberflacheninformation.

- In Ubereinstimmung mit der allgemeinen Korrespondenz der Modellergebnisse
mit den hydrographischen Beobachtungen, fuhrt der Vergleich der Modellge-
schwindigkeiten mit Daten verankerter Strommesser im zentralen Modellgebiet
Uber den ganzen zu vergleichenden Zeitraum auf einen auffalligen Zusammenhang
der beiden Datensatze. Dieser ist besonders augenscheinlich in den beiden oberen
Modellschichten. Eine Koharenzanalyse ergibt jedoch auch fir die Bodenschicht
in 3000 m Tiefe eine signifikante Korrelation auf Perioden > 80 Tagen, auf denen

die Modell- und Verankerungsdaten zu vergleichbaren spektralen Energievertei-
lungen flhren.

Neben den genannten Ubereinstimmungen lassen sich verschiedentlich Diskrepanzen
der Modellergebnisse zur Ozeanwirklichkeit finden. Auffallig in diesem Zusammenhang
ist die rasche Zunahme des Modellfehlers in Schicht 1 wahrend der anfanglichen 25 Tage
Integrationszeit (Abb. 6.9a), die gleichfalls mit der Abnahme der totalen Irinfttigch.cn
Energie auf 2/3 des anfanglichen Wertes einhergeht. DarUberhinaus deuten hydrogra-
phische Beobachtungen und Verankerungsdaten an, dal? das Modell mit zunehmender
Tiefe den Beobachtungen verstarkt vorauseilt. Dieses Verhalten nimmt jedoch mit zu-
nehmender Bodenreibung und bei Verwendung einer realistischen Bodentopographie



ab. Es ist jedoch zu beachten, daR die vertikale Modelldiskretisierung von 3 Schichten
und die horizontale Auflésung von 10 km nur zu einer Annaherung wirklicher Ozean-
verhaltnisse fihren kann. Daher ist denkbar, dal} der barotrope Mode in der 3000 m
machtigen Bodenschicht einen relativ groen Einflul} erhalt, Bewegungsvorgange mit
komplizierteren Vertikalstrukturen jedoch unterreprasentiert werden.

Es ergeben sich daher aus den hier gezeigten Resultaten folgende Fragestellungen fir

spatere Experimenten:

- Inwieweit verbessern sich die Ergebnisse der Assimilationsexperimente bei ver-
besserter Modellphysik? Im Zusammenhang mit quasigeostrophischen Model-
len, kann dieses eine Erhdéhung der horizontalen und vertikalen Modelldiskreti-
sierung bzw. die Variation von Modellparametern wie Bodenreibung und verti-
kale Schichtung betreffen. Denkbar ist jedoch auch der Ubergang zu Primitiven-
Gleichungs-Modellen, die einen héheren Approximationsgrad Ozeanischer Bewe-

gungsvorgange darstellen.

- Wie wirkt sich, unter Umgehung der rechenzeitaufwendigen raum-zeitlichen ob-
jektiven Analyse der Altimeterdaten auf das Modellgitter, die Assimilation der
Altimeterdaten entlang diskreter Satellitenbahnen auf die Ergebnisse aus?

- Allem Ubergeordnet ist jedoch die Frage nach einer Verbesserung der Modell-
vorhersage durch die Assimilation der Altimeterdaten. Vorlaufige Ergebnisse
deuten im, dal? Modellvorhersagen nach ca. 10-20 Tagen von Altimeterbeobach-
tungen dekorreliert sind. Im Zusammenhang mit einer Modellverbesserung muf3
daher untersucht werden, ob eine langfristige Modellvorhersage durch die Assi-
milation von Altimeterdaten und herkdmmlicher in-situ Beobachtungen erzielt

werden kann.



7 SchlulRbetrachtung

Die vorliegende Arbeit beschaftigt sich mit dem Studium des mesoskahgen ozeanischen
Wirbelfeldes aus altimetrischen Oberflachenbeobachtungen. Das Ziel hierbei ist die
Untersuchung der Mdglichkeit, durch Altimeterfernerkundungen der Meeresoberflache
zu einer kontinuierlichen Beschreibung des Bewegungungsfeldes an der Oberflache und
in tieferen Bereichen des Ozeans zu gelangen, und es sollen Charakteristiken der me-
soskaligen Ozeanvariabilitdt aufgezeigt werden. Diese Untersuchung gliedert sich in
drei Bereiche, die eine Verifizierung der Altimetrie, das Studium charakteristischer
Wirbeleigenschaften und die Assimilation der Altimeterdaten in ein dynamisches Zir-

kulationsmodell umfassen.

Zunachst wurden die Altimeterbeobachtungen des Wirbelfeldes durch verschiedene
vergleichende Studien mit herkémmlichen Ozeanbeobachtungen, wie hydrographische
Daten, Bewegungen von Oberflachendriftern und Daten verankerter Strommesser,
auf ihren Reprasentationsgrad mesoskaliger Prozesse hin untersucht. Hierzu wur-
den GEOSAT-Daten Uber mehr als 2] Jahre mittels der kollinearen Methode ana-
lysiert, und es wurden raum-zeitliche objektive Analysen der Oberflachenauslenkung,
bzw. der daraus resultierenden geostrophischen Oberflachengeschwindigkeit aus den
ungleichmaRig verteilten Altimeterbeobachtungen erstellt. Um bei den Vergleichen
das Problem zu umgehen, das mit dem fehlenden Signal der mittleren Zirkulation in
den Altimeteranomalien verknupft ist, wurde bei allen Vergleichen die klimatologische
dynamische Topographie 50/1500 dbar aus ROBINSON et al. (1979) Atlasdaten als
Naherung des tatsachlichen Hintergrundfeldes verwendet.

Alle vergleichenden Studien belegen, daR das Signal der mesoskaligen Oberflachen-
anomalie nicht durch Restfehler der Umgebungskorrekturen und durch die Analyse-
prozedur kritisch beeintrachtigt ist. Statt dessen zeigen die abgeleiteten Felder der
Meeresoberflachenauslenkung eine allgemeine Ubereinstimmung mit allen verwendeten
in-situ Beobachtungen im Nordatlantik und verdeutlichen wiederholt den hohen Grad,
mit dem mesoskalige Ozeanprozesse durch die Altimetrie an der Meeresoberflache er-
falt werden. In nahezu allen Féllen fihrten die Altimeterbeobachtungen auf Wirbel-
strukturen, die hinsichtlich ihrer Lage, ihrer rdumlichen Skalen und ihrer Amplituden
gualitativ und quantitativ mit den vorliegenden Vergleichsmessungen Ubereinstimm-
ten. Unterschiede hierbei lassen sich zum Teil darauf zurtckflhren, dal die objektiven
Analysen der Meeresoberflachenauslenkung nur solche Strukturen repréasentieren, de-
ren Skalen groRer als die Korrelationslange von 100 km, und deren Perioden langer
als 10 Tage waren, wahrend die Vergleichsmessungen i. allg. einen hiervon abwei-



chenden Wellenzahl-Frequenzbereich der Ozeanprozesse erfassen. Diese Unterschiede
machen sich besonders in unmittelbarer Umgebung des Golfstromes bemerkbar, der
durch hohe Variabilitat auf kleinen raumlichen und zeitlichen Skalen gekennzeichnet
ist, welche durch das Satellitenbahnschema nicht hinreichend erfalit werden kann. Die
Unterschiede sind merklich geringer in den zentralen Ozeanregionen.

Der Vergleich der Altimetrie mit den Bahnen und Geschwindigkeiten von Oberflachen-
driftern ergab einen signifikante Zusammenhang beider Datensatze, wobei die Bewe-
gung der Drifter Uberwiegend den Konturen der SSH-Felder folgten und die daraus
abgeleiteten geostrophischen Geschwindigkeiten mit denen der Drifter qualitativ tber-
einstimmen. Eine deutliche Ubereinstimmung der GEOSAT-Daten mit Ozeanbeob-
achtungen ist nicht nur auf den westlichen Atlantik beschrankt, der sich durch groR3e
Wirbelamplituden auszeichnet, sondern kennzeichnet ein allgemeines Verhalten in allen
Bereichen des Nordatlantiks, in denen Vergleichsmessungen Vorlagen. So laft sich eine
generelle Ubereinstimmung der Altimetrie auch mit der dynamischen Oberflachento-
pographie aus hydrographischen Beobachtungen entlang von einzelnen Schnitten im
westlichen Atlantik und aus wirbelauflésenden hydrographischen Feldvermessungen im
Iberischen Becken aufzeigen. Dabei war es wiederholt méglich, einzelne Wirbelstruktu-
ren Uber langere Zeitraume mit Hilfe der Altimeterfelder zu verfolgen. Die Bewegungen
der Strukturen wurden durch Drifterbeobachtungen im westlichen Nordatlantik und
durch Daten verankerter Strommesser bestéatigt, welche im Iberischen Becken Vorlagen
und gleichfalls einen signifikanten Zusammenhang mit den Geosatoberflachenbeobach-

tungen aufzeigten.

Eine statistische Analyse der Altimeteranomalien diente einer systematischen Un-
tersuchung von Wirbeleigenschaften und deren geographischen Variationen. Hierbei
fuhrte die Oberflachenvariabilitat in 2°x 2°-Feldern auf eine deutliche geographische
Abhéangigkeit der Oberflachenvariabilitat, die eng mit vorherrschenden Stromsystemen
verklpft sind. Dabei zeigte sich, da3 entlang von vorherrschenden Stromsystemen ein
grofl3er prozentualer Anteil der gesamten Variabilitat (>60%) durch die Variabilitat auf
Wirbelzeitskalen mit Perioden < 150 Tagen erkléart werden kann. Wellenzahlspektren
wurden entlang von Satellitenbahnen fir verschiedene, den Atlantik Uberdeckende 10 x
10°-Bereiche berechnet, und charakteristische Wirbelskalen wurden von den entspre-
chende Autokorrelationsfunktionen bestimmt. Im Vergleich zu friheren Ergebnissen
konnte ein wesentlich groRerer Bereich des Atlantiks durch wellenzahlspektren charak-
terisiert werden, welche eine k-4 bis k-5 Relation ergeben, wie sie von der Theone der
geostrophischen Turbulenz gefordert werden. Ausnahmen hiervon wurden nur in den
Regionen gefunden, die durch geringe Amplituden der Wirbelvariabilitat (< 5 cm) ge-



kennzeichent sind. Hier wurde in Ubereinstimmung mit frilheren Arbeiten ebenfalls ein
k~2 Verhalten gefunden. Die groRRe raumliche Erstreckung dieser anomal flachen Spek-
tren aus friheren Arbeiten muB3 als Effekt des Analyseschemas angesehen werden, das,
bei einer groRen meridionalen Erstreckung der analysierten Bahnsegmente, aufgrund
einer inhomogenen Wirbelstatistik direkt zu einer Glattung der korrespondierenden

Wellenzahlspektren fuhrt.

Autokorrelationsfunktionen in Bahnnchtung ergaben eine ausgepragte Abnahme von
charakteristischen Wirbelskalen vom Aquator zu hohen Breiten hin. Dagegen ist die
Abnahme der Wirbelskalen zonal zu Randstrémen hin untergeordnet. Der Nulldurch-
gang Lo zeigt dabei einen linearen Zusammenhang mit dem interen Rossbydeformati-
onsradius Uber den gesamten Atlantischen Ozean auflerhalb des tropischen Bereiches.
Dieses gilt ebenfalls fur die lineare Integrale Skala L\ nérdlich von 30°Breite auf bei-
den Hemispharen. Dagegen scheinen integrale Skalen in den Subtropen und Tropen
aquatorwarts von 30° keine geeignete Abschatzung der Wirbelskala zu sein. Statt
dessen zeigen Autokorrelationsfunktionen in diese Bereichen deutliche Anzeichen einer
Entartung, wie sie typisch fur MeRfehler sind, so dal integrale Skalen zu einer gene-
rellen Unterschatzung der Wirbelskalen in diesen Regionen fliihren. Die Entartung der
Autokorrelationsfunktion kann auch als Hinweis dafiir gewertet werden, dal3 die ent-
sprechenden Wellenzahlspektren mit k_2-Relationen mdglicherweise durch MeRfehler
dominiert sind und daher von einer ozeanographischen Interpretation ausgeschlossen
werden sollten.

Die lineare Relation der Wirbelskala zum Rossbyradius unterstreicht und erweitert
frihere Ergebnisse aus Analysen der Oberflachentemperatur im Nordatlantik. Sie er-
scheint konsistent mit der Ahnlichkeit der Wellenzahlspektren nahe von Randstromen
mit dem inneren Ozeanbecken und legt nahe, dal3 barokline Instabilitat ein fihrender
Mechanismus zur Erzeugung von OzeanVariabilitéat nicht nur in der Nahe von Rand-
stromen und Ozeanfronten, sondern ebenfalls in weniger energetischen Regionen der
zentralen Becken darstellt.

Im Vergleich zur Ajialyse von Wirbelskalen kann die Untersuchung von Frequenzspek-
tren und Zeitskalen durch die Wiederholungsperiode und den relativ kurzen Datensatz
bedingt nur als qualitative Abschatzung gelten. Dennoch lassen sich auch hierbei geo-
graphische Variationen der Variabilitatseigenschaften finden. So ergeben sich kurze
Zeitskalen in Regionen von Randstromen wie dem Golfstrom. Meridional gemittelte
Skalen fiihren dagegen im Zusammenhang mit der Saisonalitat des aquatorialen Strom-
systems auf maximale Skalen in niederen Breiten zwischen 0°und 20°N, aber auch je-
weils bei 40 Breite beider Hemispharen, die méglicherweise durch eine Wechselwirkung



der Ozeanstromung mit dem mittelatlantischen Ricken entstehen.

Die Assimilation von Altimeterdaten in ein regionales quasigeostrophisches Modell des
Ostlichen Nordatlantiks belegt, dal3 alle Modellschichten durch die Assimilation der
Oberflachenbeobachtungen deutlich beeinflult werden. Hierbei zeigen Vergleiche mit
simultan zur Altimetrie gemessenen Ozeanbeobachtungen, dal? die Kombination der
Oberflachendaten mit einem dynamischen Modell zu einer Beschreibung von Bewe-
gungsfeldern fuhrt, die mit der Ozeanwirklichkeit auch unterhalb der Meeresoberflache
vergleichbar sind. Dabei ergaben sich zu verschiedenen Zeitpunkten deutliche Zusam-
menhéange der Modellstromfunktionen in Schicht 1 und 2 mit der gemessenen dynami-
schen Topographie. Einzelne beobachtete Wirbel konnten in den Modellfeldern identifi-
ziert werden und stimmten hinsichtlich ihrer Lage und ihrer Skalen mit Beobachtungen
Uberein. Ein Vergleich mit Daten verankerter Strommesser ergab dariberhinaus auch
eine deutliche Ubereinstimmung der Modellgeschwindigkeiten mit Ozeanbeobachtun-
gen in allen Modellschichten. Dies ist besonders deutlich in den Schichten 1 und 2;
jedoch auch fiur die Bodenschicht ergab sich eine signifikante Koharenz zwischen Mo-
dellgeschwindigkeiten und Verankerungsdaten auf Perioden grof3er als 80 Tage.

Die hier vorgelegten Ergebnisse belegen den hohen Grad, mit dem mesoskalige
Ozeanoberflachenprozesse durch die Satellitenaltimetrie erfat werden. Sie demon-
striert, dal} die altimetrische Ozeanbeobachtung zu einer realistischen Beschreibung
der Oberflachenzirkulation fihrt und ein wichtiges Instrumentarium zur Erweiterung
der Erkenntnisse Uber mesoskalige Prozesse darstellt. Die Kombination der Altimeter-
daten mit numerischen Modellen ermdglicht dartberhinaus, zu einer kontinuierlichen

Beschreibung des dreidimensionalen Geschwindigkeitsfeldes zu gelangen.



A Anhang

Im folgenden sollen das quasigeostrophische Modell von HOLLAND (1978) beschrieben
und die Initialisierungsmethode erlautert werden.

A .l Das quasigeostrophische HOLLAND-Modell

Die dem Modell zugrunde liegenden prognostischen Gleichungen fir die relative Vorti-
city £ = V2* und die Auslenkung der Grenzflachen zwischen benachbarten Schichten
aus ihrem Ruhezustand lassen sich in semi-diskreter Form allgemein fiir N Schichten
schreiben als :

lv I*t =J (f + VIK,9it) + EK(»t+i-»i.i)+ Fk , (Al

mit
WK > = - F>4>y (a 2>

und
= Hk+ HkH *k+ Hk+ HkH *fctl = (A'3)

Ganze Indizes k bezeichnen die vertikalen Schichten (mit der Tiefe zunehmend), in
denen die quasigeostrophische Stromfunktion definiert ist, und gebrochene Indizes
bezeichnen die Grenzflache zwischen benachbarten Schichten, auf denen die vertikale
Geschwindigkeit wk+i, und die Grenzflachenauslenkung hk¢i aus dem Ruhezustand
definiert sind (beide positiv aufwarts). Eine schematische Modelldarstellung ist in
Abb. A.l gezeigt. Horizontale Koordinaten sind x (ostwarts) und y (nordwérts) und
der Coriolisparameter ist / = /o + By- Die mittlere Hintergrundsschichtung wurde
in G1.(A.2) in Form der reduzierten Schwere = g{pk+i —pKk)/p geschrieben. Der
Term Fkin GI.(A.l) reprasentiert den Windantrieb und Reibungseffekte :

Fk = SK'i-*-curlT - A4VESk- i*iNeVZE N . (A.4)

Hierbei ist 6ld das Kroneckersymbol, und die laterale Reibung ist in biharmonischer
Form parameterisiert (HOLLAND, 1978). Vertikale Randbedingungen sind durch

ui = 0 an der Meeresoberflache und wN+~ = J(yN,hB) am Boden mit variabler
Bodentopographie hg(x,y) gegeben.

Gleichungen (A.l) (A.3) lassen sich als Erhaltungsgleichung der potentiellen Vorticity
Q schreiben :
DQk
(A.S)



(A.6)

e - G} + 3(9kr) und ~
/0 '(}Srli-i ¥*) (A8)
(A.9)

und es ist hi = 0 und hN+i = hB.

Abbildung A.l: Vertikalstruktur des N-Schichten quasigeostrophischen
HOLLAND-Modells (aus HOLLAND und MALANOTTE-RIZZOLI, 1989).

Wie von HOLLAND (1978) und CHAW und HOLLAND (1986) beschrieben, wird das
Modell in modaler Form durch lineare Kombination der GI.(A.l) vorwarts integriert.
Diese Transformation verwandelt (A.l) in einen Satz entkoppelter Helmholtzgleichun-

gen. Die modale Stromfunktion ist mit verknipft Uber

*i=dkl9k,  k,le[l,N] , (A.10)

und die Transformationsmatrix dkj ist so definiert, dal die lineare Kombination des

'Stretching-Termes’

fo f 1 /ir T e —_ - $*+ VI /A 11N\



Gleichungen (A.7)-(A.9) definieren ein Eigenwertproblem, dessen Eigenwerte Xf Uber
die inversen Rossbydeformationsradien gegeben sind. Die Eigenvektoren d werden wie
folgt normiert :

E(<MY =i = (A13)
k *

Mit dieser Transformation kann (A.l) geschrieben werden als :

(V3- Af)~ =Gi , (A.14)

wobei Gi = dkjGk und G* alle Terme der rechten Seite von (A.l) aufBer den zeitlichen
Ableitungen enthalt.

Fur jeden Zatschritt wird GI.(A.11) gelést und die neue Stromfunktion 'f* zum Zeit-
schritt n+1 ergibt sich anschlieRend als

=i, ;*r+l =m (A-15)

Die Assimjlationsexperimente wurden mit einer 3-Schichten Version des oben beschrie-
benen Modells durchgefihlt. Die numerische Integration des Modells benutzt zen-
trale Differenzen und eine energie- und enstrophieerhaltende Formulierung des Jakobi-
Opperators J(a,b) (ARAKAWA und LAMB, 1977). Das Modell wird Uber ein 'Leap-
Frog’-Schema vorwartsintegriert. Hierbei wurde zur Unterdrickung numerischer Mo-
den alle 80 Zeitschritte ein Euler-Voiwartsschritt zwischengeschaltet. Aus numerischen
Stabilitatsgrinden werden alle Reibungstenne zum Zeitschritt n-1 ausgewertet.

Das Modellgebiet erstreckte sich bei einer horizontalen Auflésung von 10 km und 3
Schichtenin der Vertikalen tiber ein 2000 x 2000 km Gebiet des 6stlichen Nordatlantiks.
Damit ergeben sich 219 x 219 Gitterpunkte pro Schicht. Der Zeitschritt wahrend einer
Modellintegration betrug 5400 Sekunden (1/16 Tag). Bei einer Integration Uber die
688 Tage dauernde Assimilationsperiode (11000 Zeitschritte) wurde im Mittel 3300
Sekunden CPU-Zeit auf der CRAY X-MP der Uxdversitat Kiel bendtigt.

A.2 Modellinitialisierung

Ublicherweise miissen wirbelauflésende Modelle wihrend einer Anfangsphase eine lange
Zeit (ca. 10-20 Jahre) integriert werden, bis die Modellklimatologie (mittlere Zirkula-
tion und Wirbelstatistik) einen Gleichgewichtszustand erreicht hat. Bei Assimilations-
experimenten hingegen wird das ModeHwirbelfeld Gber die Oberflachenrandbedingung



erzeugt, so dal? hierbei kein statistisches Gleichgewicht im Sinne eines klimatologischen
Modells existiert. Vielmehr wird das Modell kontinuierlich in Richtung auf die Beob-
achtungen korrigiert, und Balancen wie die der kinetischen und potentiellen Energie
sind durch die Modellphysik alleine nicht mehr erfullt.

Bedingt durch die Datenverfiigbarkeit und den regionalen Modellcharakter kénnen
Assimilationslaufe nicht Uber einen langeren Zeitraum durchgefihrt werden, wel-
cher notwendig ware, um die tieferen Modellschichten in ein Gleichgewicht mit der
Oberflachenrandbedingung zu bringen. Daher muB eine Modellinitialisierung dazu die-
nen, das Altimeterwirbelfeld dynamisch konsistent in tiefere Schichten zu extrapolie-
ren, und es mul3 hierbei das mittlere Hintergrundsfeld bertcksichtigt werden, welches
zu spateren Zeitschritten als Randbedingung wirkt. Zur Extrapolation des anfangli-
chen Oberflachensignals in tiefere Schichten sind verschiedene Ansatze mdglich. So
benutzten z.B. DeMEY und ROBINSON (1987) vertikale empirische orthogonale Mo-
den (EOF'’s) zur Projektion der Oberflacheninformation in tiefere Schichten. Dagegen
benutzt HOLLAND et al. (1992) zwei hierzu unterschiedliche Ansatze. Zum einen
wurde das Oberflachenwirbelsignal entsprechend der Vertikalstruktur von Modellwir-
beln aus klimatologischen Modellaufen in tieferen Schichten projiziert und dort zum
Hintergrundsfeld addiert. In dieser Arbeit fand eine zweite, komplexere Methode Ver-
wendung, welche die klimatologische Verteilung der potentiellen Vortivity Qk in den
Schichten mit k > 1, und die beobachtete Stromfunktion in der oberen Modell-
schicht dazu benutzt, um einen konsistenten Satz an Stromfunktionsfeldem $ i, o=, "3,
bzw. von Feldern der potentiellen Vortivity Q1, ===, Qs, flr die gesamte Wassersaule
abzuleiten. Diese Methode wurde von HAINES (1991) und HOLLAND et al. (1992)
Uber eine Modellinitialisierung hinausgehend auch zur Assimilierung von Altimeterda-

ten durch kontinuierliche Reinitialisierung des Modells verwendet.

Die physikalische Rechtfertigung des betrachteten Initialisierungsverfahrens beruht auf
der Erhaltung von Q in den mittleren und unteren Modellschichten, sieht man von Rei-
bungseffekten ab. Wahrend einer Modellintegration erhalten Wasserpartikel demnach
ihre Q-Werte anfanglich durch das khmatologische Bewegungsfeld und nachfolgend
kontinuierlich durch die klimatologischen Randbedingungen bei Einstrom. Die ver-
wendete Initialisierungsmethode gewahrleistet die Ableitung anfanglicher Felder von
$/t, die mit dieser Verteilung konsistent ist, d.h. es werden keine Anomalien in Q er-
zeugt. Der Arbeit von HAINES (1991) folgend, wird hierfir G1.(A.6) auf die gesuchten

Stromfunktionen k > 1 umgestellt zu

Vof 2- 723(li,2- 7 3) - 72,ir2 = (A.163)



Hierbei ist "tkkt\ = TTg— un<® Beobachtungen der Schicht 1 stehen als ,,Antrieb*”
auf der rechten Seite des, gegentiber G1(A.6) um einen Freiheitsgrad reduzierten, Sy-
stems. In Anlehnung an die in Anhang A.l beschriebene Lésungsmethode des quasi-
geostrophischen Modells, werden modale Stromfunktionen und ein modaler Antrieb
Gm eingefthrt, mit denen sich GI.(A.13) schreiben lassen als

V24m- Xedm= Gm, m=1,2 . (A.17)

Diese modalen Stromfunktionen unterscheiden sich von den oben eingefuhrten
Stromfunktionen $m dadurch, daR sie das reduzierte System repréasentieren. Die ge-
suchten Stromfunktionen und $3 ergeben sich als Losung der Helmholtzgleichung
(A.14).

Die, aus klimatologischen RBS-Daten abgeleiteten, Stromfunktionen 'S6 der mittleren
Zirkulation sind in Abb. A.2a,b fur die oberen beiden Modellschichten gezeigt. Die
Abbildungen charakterisieren die grof3rdaumigen Stromungsverhaltnisse der Modellre-
gion, die in beiden Schichten zu einem westlichen Einstrom in das Modellgebiet fuhrt,
der im Zusammenhang mit dem Azorenstrom, zum Teil aber auch mit Auslaufern des
Nordatlantischen Stromes und dem daraus folgenden Portugalstrom steht. Wahrend in
Schicht 1 der Azorenstrom das Modell Uberwiegend Uber den sudlichen Rand verlaRt,
ist dagegen in Schicht 2 ein Ausstrom hauptsachlich am nérdlichen Rand gegeben.
In dieser Schicht sind auch vereinzelte kleinskalige Strukturen nahe der Afrikanischen
Schelfkante im stdostlichen Modellgebiet zu finden, die méglicherweise auf falschliche
Messungen hindeuten.

Unter der Annahme einer im Mittel ruhenden Schicht 3 ergeben sich aus den in
Abb. A.2 gezeigten Feldern mit G1.(A.6) die in Abb. A.2c-e abgebildeten Felder der
klimatologischen potentiellen Vorticity Qb. Diese zeigen in den unteren Schichten tber-
wiegend den meridionalen Gradienten der planetarischen Vorticity, wobei die kleinska-
ligen Strukturen im Sitdwesten mit den Unsicherheiten von $2  Verbindung stehen.
Dagegen ergibt sich in der oberen Modellschicht im westlichen Teil eine Zone erhdhter
horizontaler Vorticity-Gradienten, die dem Verlauf der Azorenfront folgt.

Unter Vorgabe von $06 in Schicht 1 und der klimatologischen potentiellen Vorti-
city QB und Qj >ergeben sich aus der oben beschriebenen Initialisierungsprozedur
die in Abb. A.3a— dargestellten Anfangsfelder der Stromfunktion $(£0) zum Zeit-
punkt t = t0. Die anfanglichen Wirbelfelder $'(;0) sind in Abb. A.3d-f als Differenz
$(t0) —$ gezeigt. Es ergeben sich deutliche vertikale Koharenzen des anfanglichen
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Abbildung A.2: Felder der qu&sigeostrophischen Stromfuaktion ‘j,b, die auf
der kJimatologischen dynamischen Topographie aus ROBINSON et ai. (1979)
Atlasdaten in (a) 250 m und (b) 1000 m relativ zu 1500 m basierenm

(c)-(e): klimatologische potentielle Vorticity Qb, berechnet aus den in (a) und
(b) gezeigten Feldern bei Annahme einer Ruhenden Schicht 3.
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Abbildung A.3: Anf&ngsfelder der Stromfunktion i(to) zum Zeitpunkt t=tO
am 15.August 1987, die sich bei Vorga.be von in Schicht 1 und den in
Abb. A.2d und e gezeigten Feldern von und Qf aus der oben beschriebenen
InitiaJisierungsprozedur ergeben. Die entsprechenden Wirbelfelder sind in (c)-
(d) als Abweichungen von der in Abb. A.2a und b gezeigten Klimatologie $5
und $2 gegeben. Negative Bereiche wurden gestrichelt gezeichnet.
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Wirbelfeldes, dessen Amplituden mit der Tiefe um eine GroéRenordnung abnehmen,
und dessen réaumliche Skalen gegentber Schicht 1 erheblich anwachsen. Betrachtet
man die modale Form der Stromfunktion (siehe Anhang A.l), so lalt sich zégen, dal3
bei der durchgefuhrten Initialisierung die Oberflachenanomalien zu gleichen Teilen auf
die barotrope und 1. barokline Mode projiziert werden, wahrend die 2. barokline Mode
nahezu unveréndert bleibt.
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