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Zusammenfassung 

I n der vorliegenden Arbei t werden zwei numerische Modelle v o r g e s t e l l t , mit 
denen die Erzeugung und die hydrodynamische Instabi l i tät mesoskaliger 
Fronten der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y (MPV-Fronten) im Ozean s i m u l i e r t w i r d . 

Im Abschnitt 1 wird die Forderung nach e iner Existenz von MPV-Fronten aus 
der Theorie quasi-geostrophischer Turbulenz a b g e l e i t e t . Demnach entstehen 
MPV-Fronten im Deformationsfeld synopt i schskal iger Wirbel durch Verstärkung 
des gyreskal igen Gradienten der isopyknischen p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y IPV. 
S ie können a l s Produkt der zu höheren Wellenzahlen ger ichteten Kaskade 
p o t e n t i e l l e r Enstrophie im Spektrum turbulenter k i n e t i s c h e r Energie des 
Ozeans aufgefaßt werden. Aufgrund von Beobachtungsstudien kann man darauf 
schließen, daß MPV-Fronten durch beträchtliche Gradienten von Temperatur, 
Salzgehalt und Dichte gekennzeichnet s i n d . Häufig werden Temperatur- und 
Salzgehal ts invers ionen sowie Regionen untersch ied l i cher s t a t i s c h e r S t a b i ­
l i t ä t beobachtet. Mäandrierende Strahlströme ( J e t s ) , Gebiete i n t e n s i v e r 
V e r t i k a l z i r k u l a t i o n und Werte der r e l a t i v e n V o r t i c i t y , die größenordnungs­
mäßig mit der p lanetar ischen V o r t i c i t y vergle ichbar s i n d , c h a r a k t e r i s i e r e n 
d ie unmittelbare Umgebung von MPV-Fronten. Mit Ausnahme des Modells von 
MACVEAN und WOODS (1980) e x i s t i e r e n bisher keine Model le , die t i e f e r e 
E i n b l i c k e i n den Genese- und Instabilitätsvorgang von MPV-Fronten v e r m i t t e l n . 
Artverwandte Prozeßstudien wurden l e d i g l i c h mit atmosphärischen Modellen 
be t r i eben . 

Im Abschnit t 2 werden Formulierung und Ergebnisse des Modells beschrieben, 
mit dem die Genese mesoskaliger Fronten im Deformationsfeld synopt i sch ­
s k a l i g e r Wirbe l s i m u l i e r t w i r d . Das Model l 1st v o l l - n i c h t l i n e a r , prognostisch 
und a d i a b a t i s c h . Die Benutzung e iner hybriden (d .h . quasi - isopyknischen) 
Ver t ika lkoord inate ermöglicht weitgehend die i n d i v i d u e l l e Erhaltung poten­
t i e l l e r V o r t i c i t y . In der Hor i zonta len wird eine quasi-lagrangesche K o o r d i ­
nate benutzt, die mit dem Deformationsgeschwindigkeitsfeld advekt ier t w i r d , 
das den Frontogeneseprozeß a n t r e i b t . Das Modell w i r d Uber d r e i Tage 
i n t e g r i e r t und erzeugt eine MPV-Front, deren J e t Stromgeschwindigkeiten von 
Uber 0.4 m/s e r r e i c h t . Quer zum J e t ger i chtete Strömungen s ind eine Größen­
ordnung k l e i n e r . Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y fUhrt zu e iner Modulation 
des Isopyknenabstands (d .h . Strecken und Stauchen von Vortexelernenten) 
wodurch das durch die Beschleunigung des Je t s verursachte Anwachsen der 



zyklonalen und ant izyklonalen Scherungsvort ic i ty kompensiert w i r d . Strecken 
und Stauchen von Vortexelernenten regen eine beträchtliche V e r t i k a l z i r k u ­
l a t i o n an. Durch die Beschleunigung erhält der Je t eine s i g n i f i k a n t e ageo-
strophische Komponente. Sobald s i ch die Rossby-Zahl 1 nähert, wird die 
J e t b r e i t e durch Modulation des Isopyknenabstands l i m i t i e r t und der Je t wird 
f l a c h e r . Das Modell beschreibt auch die Advektion eines dynamisch passiven 
Temperaturfelds. Es wird gezeigt , daß der Respons des Temperaturfelds auf 
die frontenerzeugende Deformation i n e r s t e r Näherung kinematisch i s t , d . h . , 
fortgesetzte Deformation bewirkt e i n s tet iges Anwachsen des entlang von 
Isopyknen berechneten Temperaturgradienten (Thermoki in i ta t ) . Das Thermo­
k i i n i tätsmaximum i s t schmaler a l s das B a r o k i i n i tätsmaximum. Senkrecht zum 
Jet gerichtete Massenf lüsse und V e r t l k a l z i r k u l a t i o n bewirken eine Verbiegung 
der Isothermen, l o k a l werden sogar Temperaturinversionen erzeugt . Durch V o r ­
gabe verschiedener IPV-Anfangsbedingungen werden die dynamischen Strukturen 
der Front s i g n i f i k a n t m o d i f i z i e r t . Auf diese Weise kann d ie Verlagerung des 
Jetmaximums i n die Tiefe und die Erzeugung eines gegenläufigen Je t s unterhalb 
der j ahresze i t l i chen Sprungschicht s i m u l i e r t werden. Herausragendes Resultat 
dieser Sensitivitätsstudie i s t , daß sowohl Im oberflächennahen Bereich a l s 
auch i n den darunterliegenden Schichten eine z e i t l i c h e Vorzeichenumkehr der 
B a r o k i i n i t a t erzwungen werden kann. Durch V a r i a t i o n des anfänglichen Tempe­
ra tur fe lds wird nachgewiesen, daß i n Fronten das Thermoklinitätsmaximum 
n i cht notwendigerweise mit dem B a r o k i i n i tätsmaximum deckungsgleich s e i n 
muß. Die Region stärkster Baroklinltät kann sogar von mehreren Extrema der 
Thermoklinität begle i tet s e i n . 

Die hydrodynamische Instabi l i tät der durch das Frontogenesemodell erzeugten 
Fronten wird i n Abschnitt 3 s i m u l i e r t . Dazu dient e i n hybrides d r e i ­
dimensionales Kanalmodell mit periodischen Randbedingungen, das eben fa l l s 
v o l l - n i c h t l i n e a r , prognostisch und ad iabat i sch i s t und Erhaltung p o t e n t i e l l e r 
V o r t i c i t y g a r a n t i e r t . Zur I n i t i a l i s i e r u n g dieses Modells w i r d das vom F r o n t o ­
genesemodell produzierte Massenfeld auf die d r i t t e Dimension abgebildet und 
das dazugehörige geostrophisch balanc ierte Geschwindigkei ts fe ld bestimmt. 
Dem geostrophischen J e t wird dann e i n Störungsfeld mit k i e l n e r Amplitude 
überlagert. Im ers ten T e i l der Untersuchungen besteht dieses Störungsfeld 
l e d i g l i c h aus e iner Fourierkomponente, der Kanalwel lenzahl 3 mit e i n e r 
Wellenlänge von » 53 km. Nach 50 Tagen I n t e g r a t i o n s z e i t entstehen Mäander 
m i t e iner Amplitude von » 30 km und geschlossene Wirbe l mit zyklonalem und 
antizyklonalem R o t a t i o n s s i n n . Die Phasengeschwindigkeit des Mäanders beträgt 
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c a . 3 km/d. An der Per ipher ie der Wirbel wird beträchtliche V e r t i k a l ­
z i r k u l a t i o n mit Geschwindigkeiten von mehreren Metern pro Tag d i a g n o s t i z i e r t . 
Das Massenfeld i s t durch starke Baroklinität im unmittelbaren Bereich des 
mäandrierenden J e t s , Aufwölben der Isopyknen In den zyklonalen und t i e f ­
l iegenden Isopyknen i n den ant i zyk lona len Wirbeln gekennzeichnet. Die r e l a ­
t i v e V o r t i c i t y e r r e i c h t im Bere ich stärkster Stromlinienkrümmung Werte, d ie 
mit der planetarischen V o r t i c i t y vergle ichbar s i n d . Hier f inden auch 
s i g n i f i k a n t e Modulationen des Isopyknenabstands s t a t t . Eine Analyse der 
z e i t l i c h e n Entwicklung des IPV-Felds ze ig t e i n Aufspulen der IPV-Isoplethen 
I n den Wirbeln und erhebliche Verstärkung des IPV-Gradienten i n der Nähe 
des Jetmaximums. Identisch verhal ten s i c h die Isothermen eines passiv 
advekt ier ten Temperaturfelds. Durch den Aufspulprozeß i n den Wirbeln 
entstehen Bänderstrukturen im Temperaturfeld. Außerdem werden Regionen mit 
extremen Temperaturgradienten g e n e r i e r t . C h a r a k t e r i s t i s c h für die V e r t i k a l ­
s t r u k t u r des Temperaturfelds s ind Bereiche mit extrem starken a l s auch extrem 
schwachen v e r t i k a l e n Temperaturgradienten. Inversionen mit Hor i zonta l ska len 
von mehreren Ki lometern t r e ten häufig auf . Die T r a j e k t o r i e n i n d i v i d u e l l e r 
Wasserpart ike l ( D r i f t e r ) werden berechnet. Je nach S t a r t p o s i t i o n der 
D r i f t e r ähnelt ihre Bahn der Form e i n e r Zykloide mit zyklonalem bzw. a n t i -
zyklonalem Rota t i onss inn . Driftbahnen und S t r o m l i n i e n s ind n i cht m i t e i n ­
ander deckungsgleich. Eine Analyse der Energetik des Modells z e i g t , daß d ie 
Instabi l i tät des J e t s sowohl b a r o k l i n a l s auch barotrop I s t (gemischte 
I n s t a b i l i t ä t ) . Eine Erklärung für die vom Model l produzierten Strukturen 
läßt s i c h mit H i l f e der i n d i v i d u e l l e n Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y 
f i n d e n . Danach i s t die V e r t l k a l z i r k u l a t i o n auf Strecken und Stauchen von 
Vortexelernenten zurückzuführen, die mit dem Jet advekt iert werden und 
Regionen untersch ied l i cher r e l a t i v e r V o r t i c i t y durchlaufen müssen. In 
Bereichen s tarker Krümmung der S t r o m l i n i e n dominiert der Krümmungsterm der 
r e l a t i v e n V o r t i c i t y über den Sehe rungs terra. Z e i t l i c h e Änderungen des 
Krümmungsteras, verursacht durch Anwachsen der Mäanderamplitude, bewirken 
e inen ageostrophischen Massenfluß senkrecht zu den S t r o m l i n i e n . Damit lassen 
s i c h das Aufspulen der IPV i n Zyklonen und Ant izyklonen sowie die Erzeugung 
von Bänderstrukturen der Temperatur erklären. Im zweiten T e i l des Abschnit ts 
3 wird e i n Störungsfeld zur I n i t i a l i s i e r u n g der hydrodynamischen Instabi l i tät 
des Je t s verwendet, dessen Spektrum weiß i s t . Spektren der Amplituden und 
Wachstumsraten ergeben i n den e rs ten Tagen der M o d e l l i n t e g r a t i o n p o s i t i v e s 
Wachstum für Wellenlängen > 25 km. Maximales Wachstum f i n d e t be i Wellenlängen 
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um 40 km mit etwa 40 % pro Tag s t a t t . Der Respons des Modells auf eine IPV-
Anfangsstruktur, die durch eine Vorzeichenumkehr des IPV-Gradienten mit der 
Tie fe gekennzeichnet i s t , wird im d r i t t e n T e i l des Abschnitts 3 untersucht . 
Ergebnis dieser Studie i s t eine Verschiebung des Maximums der Wachstumsrate 
zu kürzeren Wellenlängen. Stärkstes Wachstum t r i t t bei Wellenlängen zwischen 
25 km und 30 km auf. 

Die Ergebnisse beider Modelle stehen im Einklang mit Beobachtungen und 
Theor ie . Das Frontogenesemodell bestätigt beobachtete Strukturen der 
r e l a t i v e n V o r t i c i t y und der Modulation des Isopyknenabstands. Die starke 
V e r t i k a l z i r k u l a t i o n erklärt das Zustandekommen anomal k a l t e r und warmer 
Oberflächentemperaturen i n Frontalzonen. Die an Fronten und In Wirbeln 
häufig r e g i s t r i e r t e Baroklinitätsumkehr kann mit diesem Model l s i m u l i e r t 
werden. Das kinematische Verhalten der Thermoklinität läßt gemessene 
Thermoklinitätsstrukturen p laus ibe l erscheinen. Das Mäandermodell bestätigt 
das Vorkommen mäandrierender Strukturen mit Wellenlängen und Amplituden im 
Skalenbereich zwischen ~ 20 km und ~ 50 km und Verdoppelungsraten der 
Amplituden, die e inige Tage betragen. Wellenlängen und Wachstumsraten stimmen 
mit theoretischen Vorhersagen überein. Die regional begrenzten A u f - und Ab­
tr iebsgebiete bieten eine Erklärung für die häufig dokumentierte hor i zonta le 
"patchiness" i n Chlorophyl l s trukturen . Das Aufspulen von Isothermen i n 
Wirbeln erkennt man auf Satellitenaufnahmen der Meeresoberflächentemperatur. 
Durch IsopyknIsche Vermischung erzeugte Inversionen im Temperaturprof i l 
erlauben den Schluß, daß solche Inversionen n i cht zwangsläufig e i n Produkt 
doppeldl f fus iver Vorgänge s i n d . Sowohl das Frontogenese- a l s auch das 
Mäandermodell unterstreichen den Einfluß mesoskaliger Fronten auf St ruktur 
und Dynamik der Deckschicht. Unterschiedl iche V e r t i k a l z i r k u l a t l o n und 
Modulation der stat ischen Stabil ität ändern Entrainment- /Detralnmentraten. 
Durch z e i t l i c h e Änderung des IPV-Gradienten wird die IPV-Struktur i n der 
j a h r e s z e i t l i c h e n Sprungschicht m o d i f i z i e r t . Beide Modelle betonen die Ro l l e 
mesoskaliger Turbulenz im Ozean. MPV-Fronten unterstützen e i n e r s e i t s die 
Kaskade p o t e n t i e l l e r Enstrophie zu höheren Wellenzahlen. Andererseits tragen 
s i e dazu b e i , daß turbulente k inet ische Energie und p o t e n t i e l l e Enstrophie 
durch dlabatische Prozesse wie Deckschichtvert ie fung, Scherungsinstabilität 
und Doppeldif fusion das Regime quasi-geostrophischer Turbulenz ver lassen 
können und i n die Kaskade dreidimensionaler Turbulenz e i n t r e t e n . 



- I X -

Summary 

I n t h i s paper two numerical models are presented s imulat ing the generation 
and hydrodynamic i n s t a b i l i t y of mesoscale p o t e n t i a l v o r t i c i t y f ronts 
(MPV-fronts) i n the ocean. 

I n Chapter 1 the necessary existence of MPV-fronts i s derived from q u a s i -
geostrophic turbulence theory. Accordingly MPV-fronts are formed i n the 
deformation f i e l d of synoptic -scale eddies which strengthen the gyre-scale 
i sopycnic p o t e n t i a l v o r t i c i t y gradient ( IPV-grad ient ) . They can be 
in terpre ted as a product of the p o t e n t i a l enstrophy cascade d irected to 
higher wavenumbers i n the turbulent k i n e t i c energy spectrum of the ocean. 
Observational studies suggest that MPV-fronts are accompanied by strong 
temperature, s a l i n i t y , and density grad ients . Frequently temperature and 
s a l i n i t y inversions as w e l l as regions with d i f f e r e n t s t a t i c s t a b i l i t y 
are observed. Meandering j e t s , intense v e r t i c a l c i r c u l a t i o n and r e l a t i v e 
v o r t i c i t y values comparable In magnitude w i th the planetary v o r t i c i t y are 
c h a r a c t e r i s t i c for the nearest surroundings of MPV-fronts . Only one model, 
that of MACVEAN and WOODS (1980), e x i s t s which gives a deeper i n s i g h t into 
the genesis and i n s t a b i l i t y process of MPV-fronts . Process studies of t h i s 
type have only been carr ied out for atmospheric models. 

In Chapter 2 the formulation and r e s u l t s of the model s imulat ing the 
formation of MPV-fronts i n a synopt ic -sca le eddy deformation f i e l d are 
descr ibed . The model i s f u l l y nonl inear , prognost ic , and a d i a b a t i c . The 
conservat ion of p o t e n t i a l v o r t i c i t y i s guaranteed by using a hybrid ( i . e . 
quas i - i sopycn i c ) v e r t i c a l coordinate . A quasi-Lagrangian h o r i z o n t a l 
coordinate i s used which i s advected wi th the deformation ve l o c i ty f i e l d 
which dr ives the frontogenesis process. The model i s integrated over three 
days generating an MPV-front wi th j e t speeds exceeding 0.4 m/s. Cross - j e t 
speeds are an order of magnitude l e s s . The conservation of p o t e n t i a l 
v o r t i c i t y leads to a modulation of isopycnal spacing ( i . e . s t re t ch ing and 
compression of vortex tubes) compensating for the increase of cyc lon i c and 
a n t i c y c l o n i c shear v o r t i c i t y caused by the acce le ra t ing j e t . The s t r e t c h i n g 
and compression of vortex tubes give r i s e to considerable v e r t i c a l 
c i r c u l a t i o n . A s i g n i f i c a n t ageostrophic jet speed c o n t r i b u t i o n i s due to 
the a c c e l e r a t i o n . As soon as the Rossby number approaches uni ty the 
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i sopycnal spacing modulation l i m i t s the minimum jet width making the jet 
shal lower . In addit ion the model describes the advection of a dynamically 
passive temperature f i e l d . To a f i r s t approximation the response of the 
temperature f i e l d to the frontogenetic deformation i s k inematic , i . e . 
continuous deformation enhances the temperature gradient ca l cu lated along 
isopycnals ( t h e r m o c l i n i c i t y ) . The thermoc l in i c i ty maximum i s narrower than 
the b a r o c l i n i c i t y maximum. The flow perpendicular to the jet and v e r t i c a l 
transports cause a bending of the isotherms; l o c a l l y even temperature 
invers ions are generated. Di f ferent i n i t i a l IPV-condit ions modify the 
dynamical structures of the front s i g n i f i c a n t l y . In t h i s way the deepening 
of the jet maximum and a jet with reversed d i r e c t i o n i n the seasonal 
thermocline can be simulated. The important resul t of t h i s s e n s i t i v i t y 
study i s that the b a r o c l i n i c i t y can be forced to change s ign wi th time 
both close to the surface and i n deeper l a y e r s . Using d i f f e rent i n i t i a l 
temperature f i e l d s i t can be shown that i n fronts the t h e r m o c l i n i c i t y and 
b a r o c l i n i c i t y maximum need not necessar i ly be co inc ident . The strongest 
b a r o c l i n i c i t y region even can be accompanied by several t h e r m o c l i n i c i t y 
extremes. 

The hydrodynamic i n s t a b i l i t y of the front generated by the frontogenesis 
model i s simulated i n Chapter 3. This i s car r i ed out using a three-dimensional 
hybrid channel model with per iodic boundary condi t ions . This model i s a lso 
f u l l y nonl inear, prognostic, adiabat ic and conserves p o t e n t i a l v o r t i c i t y . 
To i n i t i a l i z e th i s model the mass f i e l d generated by the frontogenesis 
model i s copied into the t h i r d dimension. The v e l o c i t y f i e l d Is then 
balanced geostrophica l ly . A small amplitude perturbat ion f i e l d Is super­
imposed on the geostrophic j e t . In the f i r s t part of the i n v e s t i g a t i o n t h i s 
perturbation f i e l d has only a single Four ie r component, the wavenumber 3 
corresponding to a wavelength of 53 km. A f t e r 50 days i n t e g r a t i o n meanders 
with about 30 km amplitude and cyc lon ic and a n t i c y c l o n l c eddies develop. 
The meander phase speed i s approximately 3 km/d. V e r t i c a l speeds of severa l 
metres per day are diagnosed at the eddy p e r i p h e r i e s . C h a r a c t e r i s t i c f o r 
the mass f i e l d i s strong b a r o c l i n i c i t y i n the region c lose to the meandering 
j e t , doming of the isopycnals i n the cyc lon i c eddies and s i n k i n g of the 
isopycnals i n the ant i cyc l on l c eddies . The r e l a t i v e v o r t i c i t y values are 
comparable to the planetary v o r t i c i t y In regions of strongest streamline 
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curvature . Here also modulations of isopycnal spacing are s i g n i f i c a n t . 
Analyz ing the temporal evo lut i on of the I P V - f i e l d shows a winding-up of 
I P V - i 8 o p l e t h s i n the eddies and a considerable enhancement of IPV-gradients 
c lose to the jet maximum. The isotherms of a pass ively advected temperature 
f i e l d show i d e n t i c a l behaviour. The eddy winding-up process produces banded 
s tructures i n the temperature f i e l d ; thus regions w i t h extreme temperature 
gradients are generated. C h a r a c t e r i s t i c of the v e r t i c a l s tructure of the 
temperature f i e l d are locat ions w i th extremely strong as w e l l as extremely 
weak v e r t i c a l temperature grad ients . Inversions w i th h o r i z o n t a l scales of 
several ki lometres occur f requent ly . The t r a j e c t o r i e s of i n d i v i d u a l water 
parce ls ( d r i f t e r s ) are c a l c u l a t e d . Depending on the s t a r t i n g pos i t i ons the 
d r i f t e r paths are s i m i l a r to a c y c l o i d w i th cyc lon ic and a n t i c y c l o n l c 
r o t a t i o n r e s p e c t i v e l y . Tra jec tor i es and streamlines are not co inc ident . 
Analyz ing the model's energetics shows that the j e t ' s i n s t a b i l i t y i s both 
b a r o c l i n i c and barotroplc (mixed i n s t a b i l i t y ) . An explanat ion of the 
s t ructures produced by the model can be found wi th the help of p o t e n t i a l 
v o r t i c i t y conservat ion. Accordingly the v e r t i c a l c i r c u l a t i o n i s due to 
s t r e t c h i n g and compression of vortex tubes being advected w i th the je t 
passing through regions of d i f f e r e n t r e l a t i v e v o r t i c i t y . In locat ions of 
strong streamline curvature the curvature v o r t i c i t y exceeds the shear 
v o r t i c i t y . Temporal changes of the curvature due to the growth of the 
meander amplitude sus ta in an ageostrophic mass f l u x perpendicular to the 
s t reaml ines . This explains the IPV-winding-up i n cyclones and anticyclones 
and the banded temperature s t r u c t u r e . In the second part of Chapter 3 
hydrodynamic i n s t a b i l i t y i s i n i t i a t e d using a perturbat ion f i e l d having a 
white spectrum. Spectra l ana lys i s of amplitudes and growth rates diagnoses 
pos i t i ve growth for wavelengths greater than 25 km i n the f i r s t days of the 
model i n t e g r a t i o n . Maximum growth rates of about 40 Z per day occur at 
around 40 km wavelength. The model response to an i n i t i a l IPV-s t ruc ture 
character ized by an IPV-gradient changing s ign wi th depth i s inves t igated 
i n the t h i r d part of Chapter 3 . The r e s u l t of th i s study i s a s h i f t of the 
maximum growth rate to shorter wavelengths. Maximum growth occurs for wave­
lengths between 25 km and 30 km. 

The r e s u l t s of both models agree w i t h observations and theory. The f r o n t o ­
genesis model confirms observed r e l a t i v e v o r t i c i t y and isopycnal modulation 
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s t r u c t u r e s . The strong v e r t i c a l c i r c u l a t i o n explains the anomalous co ld and 
warm sea surface temperatures i n f r o n t a l zones. The b a r o c l i n i c i t y r eversa l 
observed frequently at fronts and i n eddies can be simulated by the model. 
The kinematic thermoc l in i c i ty behaviour makes measured t h e r m o c l i n i c i t y 
structures p l a u s i b l e . The meander model confirms the existence of meander 
structures having wavelengths and amplitudes wi th scales between about 20 km 
and 50 km and amplitude growth rates of the order of days. Wavelengths and 
growth rates are i n agreement with a n a l y t i c a l p red i c t i ons . The up- and 
downwelling confined to small areas suggests an explanation for the h o r i ­
z onta l p a t c h i n e s 8 observed frequently i n ch lorophy l l d i s t r i b u t i o n s . The 
isotherm winding-up i n eddies can be seen i n sea surface colour and IR 
s a t e l l i t e images. Temperature inversions generated by isopycnic mixing lead 
to the conclusion that such Inversions are not an inev i tab le product of 
double d i f fus ive processes. Both the frontogenesis and the meander model 
emphasize the influence of mesoscale fronts on the structure and dynamics 
of the mixed l a y e r . Di f ferent v e r t i c a l c i r c u l a t i o n s and s t a t i c s t a b i l i t y 
modulations change entraînaient and detrainment r a t e s . The temporal I P V -
gradient change modifies the IPV-structure i n the seasonal thermocl ine. 
Both models accentuate the role of mesoscale turbulence i n the ocean. On 
the one hand MPV-fronts sus ta in the po tent ia l ens trophy cascade to higher 
wavenumbers. On the other hand they contribute to the turbulent k i n e t i c 
energy and po tent ia l enstrophy leaving the quasi-geostrophic regime due to 
d iaba t i c processes such as mixed layer deepening, shear i n s t a b i l i t y and 
double d i f f u s i o n and enter ing the three-dimensional turbulent cascade. 
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1 EINFÜHRUNG 

Z i e l d ieser A r b e i t i s t die Entwicklung eines numerischen Model ls , mit dem 
die Erzeugung und Dynamik mesoskaliger Fronten s i m u l i e r t werden kann. Bevor 
das Modell v o r g e s t e l l t w i r d , s o l l jedoch In e iner umfangreichen Einführung 
das für die Problemstellung notwendige Hintergrundwissen v e r m i t t e l t werden. 

Im Abschnit t 1.1 wird die Theorie ozeanischer Turbulenz umrissen, um daraus 
die Forderung nach e iner Existenz mesoskaliger Fronten a b z u l e i t e n . E n t ­
stehungsmechanismen, charakter i s t i s che Eigenschaften und die Bedeutung 
d i eser Fronten werden i n Abschnit t 1.2 beschrieben. Abschnitt 1.3 befaßt 
s i c h mit der Modell ierung mesoskaliger Fronten. E i n Überblick Uber Strukturen 
und Ergebnisse bisher ex i s t i e render Modelle ozeanischer und atmosphärischer 
Fronten dient dazu, die Anforderungen an e i n numerisches Model l zur U n t e r ­
suchung mesoskaliger Fronten zu formul ieren . Im Abschnit t 1.4 schl ießl ich 
s o l l e n die Z ie l e dieser Arbe l t noch einmal besonders d e u t l i c h d a r g e s t e l l t 
werden. 

1.1 Turbulenz im Ozean 

1.1.1 Was ist "Turbulenz"? 

REYNOLDS (1895) separ ierte i n den hydrodynamischen Gleichungen jede 
Zustandsvariable i n einen z e i t l i c h e n Mi t te lwer t und einen f luktuierenden 
A n t e i l . Wählt man e i n hinreichend großes M i t t e l u n g s i n t e r v a l l , dann erhält 
man im Ozean a l s Mit te lwert des Geschwindigkeitsfe lds e i n Abbi ld der 
"allgemeinen Z i r k u l a t i o n " . Bewegungsvorgänge, die diesem Abb i ld n i ch t 
entsprechen, repräsentieren den f luktuierenden A n t e i l und werden t r a d i t i o n e l l 
a l s "Variabi l i tät" oder " t rans iente Bewegungen" k l a s s i f i z i e r t . WOODS (1980) 
u n t e r t e i l t e diesen f luktuierenden A n t e i l i n zwei Kategor ien: 

(1) Wellenförmige Bewegungen, die sowohl Energie a l s auch Impuls t ranspor ­
t l e r e n , ohne daß zwangsläufig e i n Massentransport er fo lgen muß. Diese können 
mit l i n e a r e r Theorie beschrieben werden. (2) Advektive Bewegungen, die 
E n e r g i e - und Impulstransport nur durch Massentransport bewerkste l l i gen . Bei 
diesen kann w e i t e r h i n unterschieden werden zwischen solchen Bewegungen, be i 
denen s i ch (a) Dichteflächen Uberschlagen und (b) n i c h t Uberschlagen. Zur 
Beschreibung der Bewegungsvorgänge i n Kategorie (2) r e i c h t l i n e a r e Theorie 
häufig n icht aus; man muß deshalb n i c h t l i n e a r rechnen. 
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Im Sinne " t r a d i t i o n e l l e r " Turbulenzforschung (HAGEN, 1839; REYNOLDS, 1895; 
RICHARDSON, 1920) würde man nur Vorgängen der Kategorie (2a) das A t t r i b u t 
" turbu lent " ver l e ihen . De f in ier t man "Turbulenz" jedoch a ls "die nur 
s t a t i s t i s c h erfaßbaren Bewegungsvorgänge", dann müssen zwangsläufig auch 
Phänomene der Kategorie (2b) a l s " turbulent" e ingestuft werden (WOODS, 
1980). 

Aufgrund neuerer Untersuchungen kann man davon ausgehen, daß wellenförmige 
und advektive Bewegungsvorgänge miteinander i n Wechselwirkung stehen 
(RHINES, 1975; MÜLLER, 1977). Theoretische (RHINES and HOLLAND, 1979) und 
experimentelle (WEBSTER, 1961) Arbeiten deuten sogar darauf h i n , daß die 
großskalige, beckenweite Z i r k u l a t i o n (gyreskalige Z i r k u l a t i o n ) i n bestimmtem 
Umfang mit synoptischskaligen Wirbeln turbulente k inet i s che Energie 
austauscht. 

A l l diese Erkenntnisse führten i n den l e t z t e n 10 b is 20 Jahren zu e iner 
neuen Forschungsrichtung i n der Ozeanographie, die s i ch weniger den E i n z e l ­
prozessen ozeanischer Bewegungsformen, sondern mehr den Wechselwirkungen 
zwischen verschiedenen Wellenzahlbereichen im Spektrum der Bewegungsvorgänge 
zuwendet. Z i e l dieser Forschungsdisz ip l in i s t , zu beschreiben, wie Energie 
und Enstrophie (siehe 1.1.3) von einem Ort zum anderen und von e iner 
Bewegungsskala zur anderen t ranspor t i e r t werden (WOODS, 1980) und welche 
Auswirkungen dies auf die Z i r k u l a t i o n hat . I n s p i r i e r t wurde dieses Denk­
konzept i n e r s te r L i n i e durch die Theorie zweidimensionaler Turbulenz 
(siehe 1.1.3) , welche i n ersten grundlegenden Arbe i ten Uber " (Quasi ) -geo-
strophische Turbulenz" (CHARNEY, 1971; RHINES, 1979) b re i t e Anwendung i n 
der Geophysik fand. Somit i s t es naheliegend, "Turbulenz" a l s "Wechsel­
wirkungsprozesse zwischen verschiedenen Skalen im Spektrum ozeanischer 
Bewegungsvorgänge" zu de f in ie ren . 

1.1.2 Skalen turbulenter Bewegungsvorgänge 

Abb. 1.1 zeigt das kl imatologische Wellenlängenspektrum turbulenter 
k i n e t i s c h e r Energie im Ozean. "Turbulent" bedeutet h i e r , daß d ie k ine t i s che 
Energie aus der rms-Geschwindigkeit berechnet wurde und somit e i n Maß für 
d ie Intensität der f luktuierenden Bewegungsvorgänge i s t . Der Ausdruck 
"k l imato log i s ch" p o s t u l i e r t einen s t a t i s t i s c h e n Gleichgewichtszustand der 
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Log TENTATIVE CL IMATOLOGICAL S P E C T R U M 
O F O C E A N T U R B U L E N T KINETIC ENERGY 

(after Woods, 1980) 

—_ , • 

T m r 
Rh=1 Ro = 01 

G Y R E SYNOPTIC M E S O M I C R O 

-3 Log w(Lx/m) 

S C A L E S 

Abb. 1.1 

Das ( t e i l w e i s e hypothetische) Spektrum turbulenter k i n e t i s c h e r Energie im 
Ozean (nach WOODS, 1980) 
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F luktuat ionen . Inwieweit dieses Spektrum "k l imato log i s ch" und repräsentativ 
für den gesamten Ozean i s t , wird wohl auf absehbare Ze i t noch Spekulation 
b l e i b e n , da die wenigen zugrundeliegenden Meßreihen l o k a l begrenzt und 
- zumindest für den langwell igen T e i l des Spektrums - z e i t l i c h zu kurz s i n d . 
Diese Darstel lung I s t jedoch trotzdem gut geeignet, einen Überblick Uber 
d ie Raum- und Ze i tska len ozeanischer Turbulenz zu v e r m i t t e l n . Auf den 
Abszissen sind der dekadische Logarithmus der Wellenlängen sowie die 
Wellenlänge des betreffenden Phänomens aufgetragen, auf der Ordinate der 
dekadische Logarithmus der zu jeder Wellenlänge gehörigen turbulenten 
k inet i s chen Energie pro Einheitsmasse. Die durchgezogenen T e i l e der Kurve 
s ind durch Beobachtungen r e l a t i v gut abgesichert (mit den oben erwähnten 
Einschränkungen); ges t r i che l t e Te i l e sind dagegen nur theoret isch u n t e r ­
mauert oder re in spekulat iv . 

WOODS (1980) u n t e r t e i l t e dieses Spektrum In v i e r Bereiche - Gyreska la , 
synoptische Ska la , Mesoskala und M l k r o s k a l a . Diese Nomenklatur s o l l h i e r i n 
abgewandelter Form Übernommen werden. 

Die synoptische Skala Ist begrenzt durch die Wellenlängen L x » 400 km und 
L x

 a 10 km und spannt weniger a l s zwei Dekaden im Spektrum auf . C h a r a k t e r i ­
s t i s c h fUr diese Skala i s t das absolute Energiemaximum (FREELAND, RHINES und 
ROSSBY, 1975), das durch energiereiche synoptischskal ige Wirbe l verursacht 
w i r d . Barokline Instabil ität (siehe 1.2.2) i s t h i e r der dominierende 
turbulente Prozeß. Raum- und Geschwindigkeitsskalen für synopt ischskal ige 
Phänomene sind L x ~ 100 km und U* ~ 0.1 m/s. 

Die Gyreskala schließt s i ch im langwel l igen Bereich an die synoptische 
Skala an. Sie wird repräsentiert durch die großräumige Z i r k u l a t i o n In den 
einzelnen Ozeanbecken. Unterschiedl iche Beckendimensionen, starke Aniso t rop ie 
im Geschwindigkeitsfeld (westliche Randströroe) und spärliche Informationen 
Uber Ze i t ska len eventuel ler F luktuat ionen s ind typ i s ch für dieses S p e k t r a l ­
band. 

Die Mlkroskala wird beherrscht durch dreidimensionale Turbulenz. Das s i n d 
solche turbulenten Prozesse, bei denen Dichteflächen s i c h Uberschlagen. 
Dreidimensionale Turbulenz im Ozean kann durch Scherungsinstabllität von 
Strömungen und durch Konvektion bei i n s t a b i l e r Dichteschichtung erzeugt 
werden (NIHOUL, 1980). Die langwell ige Begrenzung der Mlkroskala I s t somit 
von den Schichtungsverhältnissen abhängig. Bei s t a b i l e r Dichteschichtung 
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auftretende dreidimensionale Wirbel (b i l l ows) haben maximale Längenskalen 
L x * 0.1 m (WOODS, 1980) und Geschwindigkeitsskalen ü* ~ 1 mm/s (WOODS, 
1979). Bei i n s t a b i l e r Dichteschichtung i n der oberflächennahen Schicht und 
b e i doppeldi f fus iven Vorgängen im Inneren des Ozeans s ind dagegen eher Werte 
L x ~ 10 m t y p i s c h . Im Kurzwel l igen endet die Mlkroskala bei L x ~ 1 mm 
(Kolmogorov-Skala). Hier wird turbulente k inet i s che Energie durch molekulare 
Vorgänge d i s s i p i e r t (WOODS, 1980). 

Zwischen synoptischer Skala und Mlkroskala l i e g t die Mesoskala. Je nach 
Ausdehnung der Mlkroskala kann s i e d r e i b is fünf Dekaden umfassen. Eine 
ausführliche Diskuss ion mesoskaliger Turbulenz wird In Abschnit t 1.1.5 
vorgenommen. 

Dre i dimensionslose Parameter nehmen im Übergangsbereich zwischen den v i e r 
2 

genannten Skalenbereichen typische Werte an . Die Rhines-Zahl Rh *» U * / L x ß 
e r r e i c h t mit U* « 0.1 m/s und ß » 1 0 " 1 1 s " 1 be i L x " 100 km den Wert 1. ß 
i s t dabei der nordwärtige Gradient des Coriol isparameters f . Rh = 1 
bedeutet, daß für synopt ischskal ige Wirbel ab h i e r (zum Langwell igen h in) 
der ß-Effekt "fühlbar" wird und s i e ihre Energie i n Form von Rossby-Wellen 
abstrahlen (RHINES, 1975). Rh = 1 i s t a lso c h a r a k t e r i s t i s c h für den 
Übergangsbereich zwischen synoptischer Skala und Gyre -Ska la . Irgendwo im 
k u r z w e l l i g e n Bereich der synoptischen Skala g i l t Ro = 0 . 1 . Ro » Ü*/L xf i s t 
d ie Rossby-Zahl und f der Cor io l i sparameter . Setzt man ü* ~ 0.1 m/s und 
f = 10 _ l + s " 1 (für m i t t l e r e Bre i t en ) e i n , dann erg ib t s i c h a l s kurzwel l ige 
Grenze für die synoptische Skala L x " 10 km. Ro > 0.1 bedeutet, daß i n der 
Mesoskala die lokalen und advektiven Beschleunlgungsterme i n der Bewegungs­
gle ichung gegenüber der Cor io l i sbeschleunlgung nicht mehr vernachlässigt 

2 2 
werden dürfen. Die Richardson-Zahl R i = N / ( ö u / ö z ) e r r e i c h t im Übergangs­
bere ich zwischen Meso- und Mlkroska la den Wert 1, wenn man typische Werte 
N ~ 10~ 2 s " 1 (Brunt-Väisälä-Frequenz) und Öu/öz ~ 10~ 2 s _ 1 ( V e r t i k a l -
scherung) e i n s e t z t . R l > 1 bedeutet, daß starke Schichtung bzw. schwache 
Vert ikalscherung dreidimensionale Turbulenz absterben l a s s e n . 
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1.1.3 Zweidimensionale Turbulenz 

Zweidimensionale Turbulenz hat die s p e z i e l l e Eigenschaft , daß es s ie weder 
i n der Natur noch im Labor, sondern nur i n Computersimulationen g i b t . Die 
Theorie zweidimensionaler Turbulenz i s t jedoch die Basis für das Verständnis 
und die Modellierung i d e a l i s i e r t e r geophysikal ischer Vorgänge im Ozean und 
i n der Atmosphäre. Im Verhältnis zum Erdradius s t e l l t die Wassersphäre nämlich 
nur e i n sehr dünne Schicht dar , so daß man erwarten kann, daß Bewegungs­
vorgänge im Ozean i n e r s t e r Näherung zweidimensional (hor i zonta l ) s i n d . 
Diese Tendenz wird durch die Rotat ion der Erde noch verstärkt (Tay lo r -
Proudman-Theorem). Im folgenden wird eine kurze Übersicht über die Theorie 
zweidimensionaler Turbulenz und relevante Ergebnisse v e r m i t t e l t . Soweit 
keine anderen Quellen angegeben werden, entstammen a l l e Aussagen KRAICHNAN 
und MONTGOMERY (1980). 

Ausgangspunkt der Theorie i s t die zweidimensionale V o r t i c i t y g l e i c h u n g für 
e i n inkompressibles, homogenes, reibungsfreies Medium der Dichte p i n einem 
n i c h t rotierenden cartesischen Koordinatensystem ( x , y ) , 

du) 
+ • • * > - ( ) . (1.1) 

Dabei i s t » ( x , y ) - [u(x ,y ) , v ( x , y ) ] das zweidimensionale Geschwindigkeits ­
f e l d , V - [ö /öx, a/öy] der zweidimensionale Nabla-Operator, o/dt die l o k a l -
z e i t I i c h e Able i tung . Es wirken keine G r a v i t a t i o n s - und Gezeitenkräfte. 
Gleichung (1.1) i s t äquivalent mit 

dT 0 ' (1.2) 

Die V o r t l c i t y u i s t a lso eine i n d i v i d u e l l e Erhaltungsgröße. Daraus kann man 
schließen, daß 

n = y / / a 2 dxdy - constant (1.3) 

g i l t . T) wird a l s "Enstrophle- bezeichnet und i s t neben der t o t a l e n Energie 
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E = 2 P J J v dxdy = constant (1.4) 

eine zweite quadratische Konstante des zweidimensionalen Systems. Das 
Doppel integral drückt dabei eine In t e g ra t i o n Uber das gesamte betrachtete 
Gebiet aus. 

Aufgrund von Beobachtungen kann man davon ausgehen, daß F l U s s i g k e i t s t e i l c h e n 
i n turbulenten Strömungen s i c h voneinander entfernen (BATCHELOR, 1969). In 
zweidimensionaler Turbulenz führt dies dazu, daß F lUss igke i t spakete mit 
räumlich v a r i a b l e r V o r t l c l t y zu Fäden deformiert werden, deren Länge zu und 
deren B r e i t e mit for tschre i tender Z e i t abnimmt. Dadurch wird der hor izonta le 
V o r t i c i t y g r a d i e n t zwischen benachbarten Paketen verschärft . Die "zufä l l ige" 
Advektion bewirkt a lso eine Verschiebung der hor izonta len Variabi l i tät der 
V o r t i c i t y zu k le ineren Skalen (TENNEKES, 1978). LILLY (1971) gelang es , 
durch numerische Integrat ion der zweidimensionalen V o r t i c i t y g l e i c h u n g (1.1) 
d iesen Prozeß zu s imul ieren (Abb. 1 .2 ) . Man s ieht d e u t l i c h die Zunahme der 
hor i zonta len Anisotropie des V o r t i c i t y f e l d s und die Entstehung s tarker 
l o k a l begrenzter absoluter V o r t l c i t y g r a d i e n t e n . Da die Begr i f fe "Enstrophie" 
und "hor izontale Varianz der V o r t i c i t y " äquivalent s i n d , s t e l l t d ieser 
Vorgang einen Fluß von Enstrophie zu k l e i n e r e n Skalen im Wellenzahlspektrum 
dar und wird a l s Ens trophiekaskade bezeichnet (TENNEKES, 1978). Die 
theoret ische Begründung für die Existenz dieses zu höheren Wellenzahlen 
ger i chteten Enstrophief lusses l i e f e r t e BATCHELOR (1969). In der g le i chen 
A r b e i t konnte er nachweisen, daß d ie Enstrophiekaskade einen entgegen­
gesetzten Fluß der turbulenten k i n e t i s c h e n Energie zu k l e i n e r e n Wel l en ­
zahlen e r f o r d e r t . Die Existenz beider Phänomene, der "blauen" Enst roph ie -
kaskade und der "roten" Energiekaskade, b i l d e t das Fundament der Theorie 
zweidimensionaler Turbulenz. 

1.1.4 Quas i -ge os trophische Turbulenz 

Bewegungsvorgänge im Ozean s ind nur i n e r s t e r Näherung zweidimensional . Die 
Schichtung der Wassersphäre sowie Divergenzen im Strömungsfeld führen zu 
e i n e r v e r t i k a l e n Abhängigkeit der Strömungen und zu V e r t i k a l g e s c h w i n d i g ­
k e i t e n . Da durch Strecken und Stauchen von Vortexelernenten V o r t i c i t y erzeugt 
werden kann, i s t im Gegensatz zu zweidimensionalen Strömungssystemen die 



Z e i t l i c h e Entwicklung eines V o r t i c i t y f e l d s i n einem numerischen Model l (LILLY, 1971). D a r g e s t e l l t s ind Isoplethen 
der V o r t i c i t y i n konstanten I n t e r v a l l e n . Durchgezogene Isoplethen bedeuten p o s i t i v e , gerissene Isoplethen negative 
V o r t i c i t y . Die e r s t e durchgezogene L i n i e i s t die N u l l i n i e . 
Das Model lgeb ie t i s t doppelt z y k l i s c h an den Berandungen, Git terpunkte (64 x 64) s i n d durch Strichmarken angezeigt , 
(a) A n f a n g s v o r t i c i t y f e l d (b) V o r t i c i t y f e l d nach 100 I n t e g r a t i o n s z e i t s c h r i t t e n 
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V o r t i c i t y keine i n d i v i d u e l l e Erhaltungsgröße mehr. Da die i n d i v i d u e l l e 
Erhaltung von V o r t i c i t y jedoch das Fundament zweidimensionaler Turbulenz­
theor ie b i l d e t , dürfen die Ergebnisse d ieser Theorie n i cht auf den Ozean 
(und die Atmosphäre) übertragen werden. 

Auf der rotierenden Erde i s t be i adiabatischen Bewegungsvorgängen e iner 
re ibungs fre ien Flüssigkeit die p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y 

q . i L ± j a . ^ ( 1 . 5 ) 

H p 

eine i n d i v i d u e l l e Erhaltungsgröße. Dabei i s t C - öv/ ôx - ou/Ôy die r e l a t i v e 
V o r t i c i t y , H d ie v e r t i k a l e Erstreckung , Ap die Di f ferenz der Dichten an der 
unteren und oberen Begrenzung und p die m i t t l e r e Dichte des betrachteten 
Flüssigkeitselements. CHARNEY (1971) konnte zeigen, daß bei quas i -geostro -
phischen Bewegungsvorgängen zwei quadratische Invar ianten e x i s t i e r e n : die 
t o ta le Energie und die " p o t e n t i e l l e Enst roph ie " , d e f i n i e r t a l s Varianz der 
p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y . Strenggenommen benutzte CHARNEY den B e g r i f f "pseudo­
p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y " s t a t t " p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y " . Im geschichteten 
Medium s ind a l l e r d i n g s beide Begr i f f e äquivalent (CHARNEY und FLIERL, 1981). 

Die Existenz dieser beiden quadratischen Invar ianten bedeutet starke E i n ­
schränkungen für adiabatische Bewegungsvorgänge i n Ozean und Atmosphäre. 
Setzt man voraus, daß die Erzeugung synopt i schskal iger Wirbel durch baro-
k l i n e Instabi l i tät die primäre Quelle für turbulente k inet i s che Energie im 
" f r e i e n Ozean" ( d . h . weit weg vom Boden, der Oberfläche und den Küsten) i s t 
(WOODS, 1978b), dann er fordert die g l e i c h z e i t i g e Erhaltung von Energie und 
p o t e n t i e l l e r Enstrophie einen spektra len Fluß turbulenter k i n e t i s c h e r 
Energ ie , der hauptsächlich zu k l e i n e r e n Wellenzahlen ger i chtet i s t , während 
p o t e n t i e l l e Enstrophie nur zu höheren Wellenzahlen im Spektrum f l i e ß t 
(RHINES, 1979). SALMON (1980) untersuchte diese spektralen Flüsse von 
Energie und p o t e n t i e l l e r Enstrophie i n einem quasi-geostrophischen Zwei-
Schichten-Model l . Die Ergebnisse se iner Studie s ind i n einem W e l l e n z a h l -
diagramm (Abb. 1.3) d a r g e s t e l l t . KQ und KJJ begrenzen das quasi-geostrophische 
Regime. SALMON (1980) p o s t u l i e r t , daß Windanregung und Nettowärmeflüsse 
barokl ine Energie und p o t e n t i e l l e Enstrophie be i Wellenzahlen <KQ gener ieren . 
Durch turbulente Prozesse werden diese beiden Invar ianten zu höheren 
Wellenzahlen bis zum inversen Rossby-Deformationsradius KR t r a n s p o r t i e r t . 
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Abb. 1.3 

Spektrale Flusse von Energie (durchgezogene P f e i l e ) und p o t e n t i e l l e r 
Enstrophie (gerissene P f e i l e ) i n SALMON s (1980) quasi-ge©strophischem 
Zwei-Schichten-Model l . Die Wellenzahlen KQ und K n (KQ < Kp) begrenzen das 
q u a s i - g e o 8 t r o p h i s c h e Regime. KR i s t der inverse Rossby-Deformationsradius. 
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E i n großer T e i l der barokl inen Energie wird h i e r durch synopt ischskal ige 
Wirbel i n barotrope Energie umgewandelt und f l i eßt zurück zu k l e i n e r e n 
Wellenzahlen, wo s i e durch Bodenreibung d i s s i p i e r t w i r d . E i n geringerer 
E n e r g i e a n t e i l setzt i n Form von barotroper und barok l iner turbulenter 
Energie seinen Weg zu höheren Wellenzahlen f o r t . Im Gegensatz zur Energie 
strömt die po tent i e l l e Enstrophie von h i e r ab nur zu höheren Wellenzahlen, 
b i s schl ießl ich beide das quasi-geostrophische Regime bei K D ver lassen und 
v i a dreidimensionaler Turbulenz d i s s i p i e r t werden. 

1.1.5 Mesoskalige Turbulenz 

Mesoskalige Turbulenz s ind die turbulenten Bewegungsvorgänge im Ozean, deren 
Raum- und Z e i t s k a l e n typ isch für d ie Mesoskala s i n d . Nach Abb. 1.1 l i e g e n 
die Raumskalen mesoskaliger Turbulenz zwischen ~ 0.1 m und ~ 10 km, 
erstrecken s i ch a lso Uber etwa fünf Dekaden. Aus den Raum- und Geschwindig­
k e i t s s k a l e n synopt ischskal iger Wirbel und dreidimensionaler " b i l l o w s " 
(Abschnitt 1.1.2) kann man auf Z e i t s k a l e n mesoskaliger turbulenter Prozesse 
schließen, die zwischen ~ 100 Sekunden und ~ 10 Tagen l i e g e n . 

Die Forderung nach e iner Exis tenz mesoskaliger Turbulenz erg ibt s i ch i n 
e r s t e r L i n i e aus der Theorie quasi -geostrophischer Turbulenz. Abb. 1.3 
p o s t u l i e r t , daß turbulente k ine t i s che Energie und p o t e n t i e l l e Enstrophie 
von der Skala zu höheren Wellenzahlen t r a n s p o r t i e r t werden, b is beide 
schl ießl ich durch molekulare Reibung und dreidimensionale Turbulenz i n der 
Mikroska la d i s s i p i e r t werden. E i n spekt ra l e r Fluß von turbulenter k i n e t i s c h e r 
Energie und p o t e n t i e l l e r Enstrophie von zur Mikroskala muß a lso durch 
die Mesoskala er fo lgen . 

Nach WOODS (1979) kann dem mesoskaligen Spektralband durch interne Wellen 
und die Umwandlung turbulenter k i n e t i s c h e r Energie i n p o t e n t i e l l e Energie 
be i Auf-/Abtriebsvorgängen turbulente k inet i sche Energie entzogen werden. 
A l l e r d i n g s sind diese Senken sehr v i e l schwächer a l s d ie j en igen , die 
außerhalb der Mesoskala l i e g e n . Im Gegensatz dazu g ibt es i n der Mesoskala 
keine Senken für p o t e n t i e l l e Enstrophie . Diese kann nämlich nur durch 
dreidimensionale Turbulenz (die per D e f i n i t i o n e i n mikroskal iges Phänomen 
i s t ) vern ichte t werden. 

Die Schlußfolgerung, daß sowohl die turbulente Kaskade k i n e t i s c h e r Energie 
a l s auch die Kaskade p o t e n t i e l l e r Enstrophie i n der Mesoskala keivie nennens-
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werten Senken aufweist , bedeutet starke Einschränkungen für die Strukturen 
mesoskaliger Bewegungsvorgänge. E i n Fluß von p o t e n t i e l l e r Enstrophie von 
k l e i n e n zu größeren Wellenzahlen In der Mesoskala hat zur Fo lge , daß s i c h 
d ie absoluten Gradienten p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y verstärken. Zusammen mit 
BATCHELORs (1969) Argument, daß Flüssigkeitspakete be i turbulenten Bewegungen 
zu Immer schmaleren und längeren Bändern deformiert werden, bedeutet d i e s , 
daß Übergangszonen entstehen, i n denen der Abstand zwischen benachbarten 
Isopyknen und/oder die r e l a t i v e V o r t i c i t y räumlich stark v a r i a b e l s i n d . 
Jeder dieser Tei laspekte für s i c h a l l e i n und auch beide kombiniert bedingen 
gebündelte Strömungen ( "Jets" ) i n dieser Zone, die a l s Produkt der t u r b u ­
l enten Energiekaskade zu höheren Wellenzahlen i n t e r p r e t i e r t werden können 
(WOODS, 1979). 

1.2 Mesoskalige Fronten and Jets 

In der ozeanographischen L i t e r a t u r f indet man keine allgemeingültige und 
- a k z e p t i e r t e D e f i n i t i o n des B e g r i f f s " F r o n t " . Im Rahmen dieser A r b e i t w i rd 
der Ausdruck "Front" oder "Frontalzone" für Regionen Im Ozean verwendet, i n 
denen absolute horizontale Gradienten e iner phys ika l i s chen oder chemischen 
Größe stärker a l s im umgebenden Wasser ausgeprägt s i n d . Steht der B e g r i f f 
"Front " a l l e i n , so hat er eine allumfassende Bedeutung. Er kann dann sowohl 
für Dichtefronten, thermische, hal ine oder Fronten anderer Ar t stehen. 
Sofern es s i ch um einen s p e z i e l l e n Frontentyp handelt , wird j ewe i l s eine 
eindeutige Terminologie dafür sorgen, daß keine Verwirrung darüber aufkommt, 
um welches Phänomen es s i ch gerade handelt . 

Aus den i n Abschnitt 1.1 dargelegten Erkenntnissen kann d ie Forderung nach 
e iner Existenz mesoskaliger Fronten der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y (MPV-Fronten) 
und Jets abgele i tet werden. Z i e l des nun folgenden Abschnitts I s t , e inen 
t i e f e r e n E i n b l i c k i n den Bildungsprozeß (Frontogenese, Abschni t t 1.2.1) und 
weitere Entwicklungsstadien solcher Fronten (Mäander, Abschnitt 1.2.2) zu 
v e r m i t t e l n . Die Ergebnisse b i sher iger Beobachtungen an Fronten werden i n 
Abschnitt 1.2.3 zusammengefaßt. In Abschnit t 1.2.4 schl ießl i ch s o l l d ie 
Bedeutung mesoskaliger Fronten näher untersucht werden. 
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1.2.1 Frontogenese 

Eine D e f i n i t i o n des B e g r i f f s "Frontogenese" f indet man bei HALTINER und 
MARTIN (1957): Se i 9 eine skalare Eigenschaft , dann kann man eine " f r o n t o -
genetische Funkt ion" 

F - Ivel ( i . 6 ) 

d e f i n i e r e n . V i s t dabei der dreidimensionale Nabla-Operator und d/dt die 
i n d i v i d u a l z e i t l i c h e A b l e i t u n g . "Frontogenese" l i e g t vor , wenn F > 0 g i l t ; 
den F a l l F < 0 bezeichnet man a ls " F r o n t o l y s e " . "FrontogenetIsche Mechan-
nismen" im Ozean s ind also Mechanismen, die i n der Lage s i n d , Gradienten 
eines Skalars innerhalb eines Wasserkörpers absolut zu verstärken. Einen 
Überblick Uber die V i e l f a l t denkbarer frontogenetischer Mechanismen In 
Atmosphäre und Ozean geben HOLTON (1979) und WOODS (1978a). 

Der "k lass i s che " frontogenetIsche Mechanismus i s t das hor izontale Deforma­
t i o n s f e l d , das von BERGERON (1928) i n die meteorologische Begr i f f swe l t 
eingeführt wurde. Abb. 1.4 z e i g t , daß e i n solches Deformationsfeld den 
absoluten hor i zonta len Gradienten e iner passiv advekt ier ten skalaren 
Eigenschaft 9 verschärfen kann. Im Ozean können solche Deformationsfelder 
im hor izonta len Strömungsfeld synopt i schskal iger Wirbel entstehen. Diese 
Wirbel s ind der gyreskal igen Z i r k u l a t i o n Uber lagert . WOODS (1979) v e r t r i t t 
die Ans i ch t , daß MPV-Fronten dadurch entstehen, daß synopt ischskal ige 
Deformationsfelder verschärfend auf den absoluten gyreskal igen Gradienten 
der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y wirken . Im Unterschied zu BERGERONs (1928) 
Überlegungen, die nur fUr die Advektion eines dynamisch passiven Skalars 
g e l t e n , bedeutet d i e s , daß das Déformât ions f e l d verstärkend auf den abso­
l u t e n Gradienten e iner Größe w i r k t , die dynamisch a k t i v I s t . P o t e n t i e l l e 
V o r t i c i t y i s t nämlich dynamisch a k t i v , da eine Änderung i h r e r V e r t e i l u n g 
eine Veränderung des Strömungsfeldes nach s i c h z i e h t . WOODS (1985b) 
bezeichnet den Respons eines passiven S k a l a r f e l d s auf frontogenetische P r o ­
zesse a l s "kinematische Frontogenese", den eines dynamisch akt iven S k a l a r ­
f e l d s a l s "dynamische Frontogenese". 

Die Lebensdauer synopt i s chska l iger Wirbel l i e g t i n der Größenordnung von 
Monaten; d i e Z e i t s k a l a , i n der s i c h das synopt ischskal ige Strömungsfeld 
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Abb. 1.4 

Stromlinien eines hor izontalen Deformationsfelds und Isoplethen 0j und ©2 
eines passiv advektierten Skalars 9 zu verschiedenen Zeitpunkten t Q und 
t Q + At (PALMEN und NEWTON, 1969). Das Deformationsfeld verschärft den 
hor izontalen Gradienten von 9 und führt zu e iner Drehung der Isoplethen 
p a r a l l e l zur D i la ta t i onsachse . 



- 15 -

ändert, wird deshalb Im Bereich von Wochen anzusetzen s e i n . Man kann somit 
annehmen, daß die Lebensdauer von MPV-Fronten ebenfa l l s mehrere Wochen 
n i cht Uberschre i te t . Vergleichsweise kurz - e in ige Tage - muß dagegen der 
Frontogeneseprozeß s e i n (WOODS, 1979). 

1.2.2 Mäander 

Strömungen i n Atmosphäre und Ozean s ind unter bestimmten Voraussetzungen 
i n s t a b i l : Sie beginnen zu mäandrieren, d . h . die Stroml in ien s i n d n i c h t mehr 
g e r a d l i n i g , sondern werden wellenförmig ausgelenkt. Die Amplitude d ieser 
Wellen kann schließlich so groß werden, daß die Strömung s i c h i n Wirbel 
a u f s p a l t e t . Aufgrund von Beobachtungen (siehe Abschnitt 1.2.3) kann man 
davon ausgehen, daß mesoskallge Fronten im allgemeinen einen wellenförmigen 
Ver lauf i n der Horizontalebene aufweisen. WOODS (1979) vermutet, daß baro-
k l i n e und/oder barotrope Instabi l i täten die primäre Ursache für diese 
Mäanderbildung d a r s t e l l e n . 

Barokl ine und barotrope Instab i l i tä t repräsentieren nur eine bestimmte 
Erscheinungsform aus der V i e l f a l t möglicher Instabi l i tätsarten von 
Strömungen. Ihre systematische Untersuchung begann i n den 20er Jahren dieses 
Jahrhunderts im Zusammenhang mit der Erforschung der Ursachen fUr großskalige 
wandernde Wellen der atmosphärischen Z i r k u l a t i o n i n der Westwindzone 
m i t t l e r e r B r e i t e n . Es wurden im wesent l ichen zwei Quel len i d e n t i f i z i e r t , 
d ie a ls Energ ie l i e f e ranten fUr die Instabi l i tät d ieser Wellen fungieren: 
Erste Energiequel le i s t die verfügbare p o t e n t i e l l e Energie im hor i zonta len 
Temperaturgradienten der Atmosphäre, der durch die méridionale V a r i a t i o n 
der solaren Einstrahlung aufrechterha l ten w i r d . Da der daraus resul t ierende 
zonale Wind geostrophisch ba lanc ie r t i s t , muß die Strömung v e r t i k a l 
geschert s e i n . Zweite Energiequel le i s t die verfügbare k ine t i s che Energie 
i n der hor i zonta len Scherung des zonalen Windes. Die g l e i c h z e i t i g e Präsenz 
beider Energiequel len w i r f t erhebl iche mathematische Schwier igke i ten bei 
der theoretischen Behandlung des Problems auf , deshalb beschränkten s i c h 
ers te Untersuchungen auf B e i s p i e l e , i n denen nur die eine oder andere 
Quelle vorhanden i s t . 

Im ers ten B e i s p i e l , dem sogenannten "barok l inen" Problem, weist die Grund­
strömung nur eine v e r t i k a l e , aber keine hor izonta le Scherung auf . Grund­
legende Untersuchungen wurden von CHARNEY (1947), EADY (1949) und KUO (1952) 
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durchgeführt. Eine solche Strömung i s t unter bestimmten Voraussetzungen 
I n s t a b i l . Die k inet ische Energie der Instabi l i tät wird dabei m i t t e l s der 
Vert ikalscherung dem Reservoir der p o t e n t i e l l e n Energie entzogen. Diese 
Art von Instabi l i tät wird a l s "barokl ine Instab i l i tä t " bezeichnet. Das 
"barotrope" B e i s p i e l wurde zuerst von KÜO (1949) eingehend s t u d i e r t . H ier 
b e s i t z t die Grundströmung l e d i g l i c h horizontale aber keine v e r t i k a l e 
Scherung. Die dabei mögliche Instabi l i tät wird "barotrope Ins tab i l i tä t " 
genannt. Sie bezieht ihre k inet i sche Energie Uber die hor izonta le Scherung 
aus der k inet ischen Energie der Grundströmung. Grundlegende Arbe i ten Uber 
d ie Stabil ität von Strömungen geschichteter Flüssigkeiten i n Atmosphäre und 
Ozean, die sowohl h o r i z o n t a l a l s auch v e r t i k a l geschert s i n d , stammen von 
PEDLOSKY (1964), ORLANSKI (1968) und KILLWORTH (1980). In diesen Arbe i ten 
w i r d auch die "gemischte Instabi l i tät" beschrieben, die ihre k ine t i s che 
Energie sowohl aus der p o t e n t i e l l e n a l s auch aus der k i n e t i s c h e n Energie 
der Grundströmung bez ieht . 

In e iner sehr umfassenden Studie untersuchte KILLWORTH (1980) Strömungen, 
d ie mindestens eine notwendige Instabilitätsbedingung (siehe Abschnitt 3.2.5) 
er fül len, h i n s i c h t l i c h der A r t i h r e r Instabi l i tät In einem Zwei -Schichten-
und einem s t e t i g geschichteten M o d e l l . Hier s o l l e n nur die Lösungen seines 
Zwei-Schichten-Modells v o r g e s t e l l t werden. Diese s t e l l t e er In Abhängigkeit 
d r e i e r dimensionsloser Parameter X , 6 und ß* dar . \ » ^ / ^ D * 8 T ^as V e r ­
hältnis aus der hor izontalen Längenskala L x und dem Rossby-Deformations-
radius Lp , 6 - H 1 / H 2 das Verhältnis der Schichtdicken und 8* = ß/U* d ie 
inverse Rhines -Zahl . Abb. 1.5 faßt KILLWORTHs Ergebnisse schematisch 
zusammen. Danach gibt es im \-6-Raum zwei Regime, In denen jewei ls barotrope 
oder barokline Instabi l i tät dominieren, getrennt durch einen Übergangsbereich 
gemischter Instab i l i tä t . Es f ä l l t auf, daß d ie Art der auftretenden I n s t a ­
b i l i t ä t primär von \ und weniger von 6 abhängt. Die ß-Abhängigkeit w i r d i n 
diesem Diagramm nicht berücksichtigt; ß i s t zwar e i n entscheidender P a r a ­
meter, der darüber bestimmt, ob eine gegebene Strömung s t a b i l oder I n s t a b i l 
i s t , die Art der Instabi l i tät I s t jedoch weniger von ß abhängig. Nimmt man 
an , daß für mesoskalige Fronten Längenskalen L x zwischen 10 km und 100 km 
sowie Rossby-Def ormatlonsradien L D - 10 km (abge le i te t aus sommerlichen 
Schichtungsverhältnissen im m i t t l e r e n N o r d a t l a n t i k , BAUER et a l . , 1985) 
typ isch s i n d , dann Uberstreicht log X. i n Abb. 1.5 den Bere ich zwischen 
0 und 1. Man kann a lso davon ausgehen, daß diese Fronten (genau: d i e an der 

file:///-6-Raum
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Darste l lung der Ergebnisse des Zwei-Schichten-Modells von KILLWORTH (1980) 
im (X,6)-Diagramm (Reproduktion) 
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Front vorhandene Strömung) weder r e i n barotrop noch r e i n b a r o k l i n i n s t a b i l 

s i n d . 

1.2.3 Beobachtungen an Fronten 

Wie i n Abschnitt 1.2.1 d a r g e s t e l l t , nimmt man an, daß MPV-Fronten im 
Deformationsfeld synoptischskal iger Wirbel durch Verstärkung h o r i z o n t a l e r 
absoluter Gradienten der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y entstehen. Da e i n Deforma­
t i o n s f e l d g l e i c h z e i t i g horizontale absolute Gradienten passiv a d v e k t i e r t e r 
Skalare vergrößert, kann man erwarten, daß der frontennahe Bereich n i c h t 
nur beträchtliche Variabil ität der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y und starke J e t s 
aufweist , sondern auch durch erhebliche hor i zonta le Änderungen der 
Temperatur und/oder des Salzgehalts und/oder anderer ska larer Größen wie 
z . B . Trübung, Nährstoffgehalt oder Sauerstof fkonzentration gekennzeichnet 
i s t . Der umgekehrte Schluß i s t aber n i ch t e r l a u b t : Aus der bloßen Exis tenz 
extremer Gradienten solcher passiver Skalare kann man n i cht unbedingt auf 
das Vorhandensein e iner MPV-Front schließen. Das Auf t re ten s tarker abso luter 
Gradienten passiver Skalare i s t somit nur eine notwendige, aber keine 
hinreichende Bedingung für MPV-Fronten. 

Die Beobachtung von Strukturen und z e i t l i c h e r Entwicklung der MPV-Fronten im 
Ozean i s t äußerst problematisch. Nach Gleichung (1.5) e r f o rder t dies e i n e r ­
s e i t s die Bestimmung hor i zonta ler Scherungen ôv/ôx und du/dy und anderer­
s e i t s eine ve r t i k a l e Abstandsmessung zwischen Isopyknen. Berechnungen meso-
ska l i ge r Stromscherungen s ind nur erfolgversprechend bei hochauflösenden 
Strömungsmessungen. Diese s ind - zumindest im offenen Ozean - in fo lge zu 
ungenauer Navigation und wenig ausgere i f ter Meßtechnik jedoch nur bedingt 
möglich. P r i n z i p i e l l weniger fehlerbehaftet i s t die v e r t i k a l e Abstands-
mes8ung zwischen Isopyknen. Mögliche Fehler h i e r b e i r e s u l t i e r e n I i i e r s t e r 
L i n i e aus der Auslenkung der Isopyknen durch interne Wel len . Man kann jedoch 
davon ausgehen, daß nur interne Wellen höherer Modes den Isopyknenabstand 
modulieren (FISCHER, 1986). Neben der Bestimmung von Strukturen der poten­
t i e l l e n V o r t i c i t y er fordert die Vermessung e iner MPV-Front außerdem eine 
Aufnahme des synoptischskal lgen Umfelds, die darüber Aufschluß geben kann, 
welche Prozesse für die Genese dieser Front verantwor t l i ch s i n d . Eine 
derart ige synoptischskalige räumlich und z e i t l i c h hochauflösende Vermessung 
i s t aber nur bei g le ichze i t igem E i n s a t z e iner V i e l z a h l von Forschungs-
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s c h i f f e n denkbar und i s t b i s heute noch n i c h t durchgeführt worden. Die zur 
Z e i t e inz ige Möglichkeit, hochauflösend synopt i schska l ig zu vermessen, i s t 
d ie Erfassung phys ika l i s cher Parameter m i t t e l s Flugzeugen oder S a t e l l i t e n . 
Nach dem derze i t i gen Stand der Technik s ind damit a l l e r d i n g s nur Bestimmungen 
der Meeresoberflächentemperatur, der Seewasserfarbe und der Auslenkung der 
Meeresoberfläche möglich. E i n b l i c k e i n die innere Dynamik von Fronten s ind 
mit derart igen Meßverfahren verwehrt. Aufgrund d ieser L imit ierungen der 
meßtechnischen und l o g i s t i s c h e n Verfahren e x i s t i e r t b i s heute keine 
Beobachtungsstudie, die die Entwicklung, Dynamik und Struktur e iner MPV-
Front beschreibt . Es gibt jedoch eine V i e l z a h l von Arbe i ten , i n denen 
Frontenbeobachtungen beschrieben werden. Im folgenden s o l l nun anhand 
e i n i g e r ausgewählter Studien e i n Überblick Uber die Phänomene gegeben 
werden, die häufig an Fronten r e g i s t r i e r t wurden. Ob und inwieweit es s i c h 
dabei um Eigenschaften handelt , d ie typisch für MPV-Fronten s i n d , b l e i b t 
d a h i n g e s t e l l t , da i n keinem der betrachteten Fälle das Beobachtungsmaterial 
ausreichend darüber Aufschluß g i b t , welche Kräfte zur Erzeugung der jewei ls 
betrachteten Front führten. Trotz dieses Mangels I s t es n i cht u n s i n n i g , 
b isher ige aus Beobachtungen resul t ierende Erkenntnisse zusammenzufassen. 
Zumindest können s i e dazu dienen, t i e f e re E i n b l i c k e i n die jenigen dyna­
mischen Prozesse zu v e r m i t t e l n , die möglicherweise auch für MPV-Fronten 
relevant s i n d . 

Extreme horizontale Temperatargradienten an der Meeresoberfläche dienen oft 
a l s Ind ikator für das Vorhandensein e iner Front . M i t t e l s Fernerkundung 
durch S a t e l l i t e n konnte i n den l e t z t e n 1 0 - 1 5 Jahren gezeigt werden, daß 
solche "Thermalfronten" Ubera l l im Weltmeer vorkommen und eine durchaus 
gewöhnliche Erscheinung s i n d . Besonders intens ive Temperaturgegensätze 
f indet man dor t , wo warme und k a l t e Meeresströmungen aufe inanderpra l l en . In 
der Übergangszone zwischen Golfstrom und Labradorstrom s t e l l t e LEGECKIS 
(1978) Temperaturgradienten b i s zu 10 K/km f e s t . Weniger starke Gradienten 
( 1 - 2 K/10 km) wurden von V00RHIS und HERSEY (1964) i n der Sargasso-See 
sowie von LEVINE und WHITE (1972) im Mittelmeer gemessen. E i n an Thermal­
fronten häufig beobachtetes Phänomen s ind Bänder strukturen i n der h o r i ­
zontalen Temperaturvertei lung, d . h . , die Temperaturzu- bzw. -abnähme e r f o l g t 
n i c h t monoton. E i n solcher F a l l I s t i n Abb. 1.6 d a r g e s t e l l t : Der "groß-
s k a l i g e " Temperaturgradient i s t von Westen nach Osten g e r i c h t e t ; i n diesen 
Trend s ind jedoch e i n besonders ka l t es Band ("cold r ibbon") w e s t l i c h und 
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SEA SURFACE TEMPERATURE 
MALTA 29/7/70 N M l l E 

Abb. 1.6 

Die Meeresoberflächentemperatur an e iner Front im Mittelmeer (WOODS et a l . , 
1977). Temperaturmessungen wurden mit einem Strahlungsmeßgerät vom Flugzeug 
aus vorgenommen. 
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anomal warme Flecken ("not spots") ös t l i ch der Zone des stärksten Temperatur­
gradienten e ingebettet . WOODS et a l . (1977) werten dies a l s Resultat 
besonders i n t e n s i v e r Vertikalzirkulation i n Frontalzonen. E i n weiteres 
Indiz dafür l i e f e r n Temperaturschnitte (Abb. 1.7) : JOHANNESSEN e t a l . (1977) 
führen die starke Modulation der Deckschichttiefe i n der l i n k e n Hälfte der 
Abbildung auf beträchtliche Auf - und Abtriebsvorgänge zurück. P r o f i l e und 
Schni t te i n Frontennähe zeigen oft TemperaturinversIonen, die a l l e r d i n g s 
Uberwiegend durch den Salzgehalt kompensiert s i n d , so daß keine s tat i sche 
Instabi l i tät e i n t r i t t . Abb. 1.8b ze ig t einen räumlich hochaufgelösten V e r t i ­
k a l s c h n i t t senkrecht zu e iner Front (FISCHER, 1986). Um den Einfluß i n t e r n e r 
Wellen weitgehend zu e l i m i n i e r e n , wurde a l s Vert lkalachse die Dichte o t 

dem Druck vorgezogen. Die Lage des Schnittes geht aus Abb. 1.8a hervor , In 
der die Temperatur auf der Fläche ô  = 26.9 kg m - 3 d a r g e s t e l l t i s t . D e u t l i c h 
i s t i n der Mi t te des Schnittes eine Region besonders s tarker Thermokllnltät 
erkennbar. Thermoklinltät i s t dabei d e f i n i e r t a l s h o r i z o n t a l e r Temperatur­
gradient auf einer Dichtefläche. Diese Frontalzone i s t i n Abb. 1.8b durch 
eine V i e l z a h l von Inversionen gekennzeichnet, während der k a l t e Bereich 
w e s t l i c h und der warme Bere ich ös t l i ch von d ieser Zone Uberwiegend v e r t i k a l e 
Monotonie i n den Temperaturstrukturen aufweis t . 

Die Mehrzahl a l l e r Frontenbeobachtungen stützt s i c h auf Messungen h o r i z o n ­
t a l e r und v e r t i k a l e r Temperaturstrukturen. D e t a i l l i e r t e Untersuchungen des 
Salzgehalts s ind dagegen n i cht so häufig. Registr ierungen von Salzgehalt 
und Temperatur s ind aber Voraussetzung für Darstel lungen des D i c h t e f e l d s . 
Aus D i chteschn i t t en läßt s i c h m i t t e l s der thermischen Windgleichung das 
horizontale Geschwindigkeitsfeld senkrecht zum S c h n i t t berechnen. Das 
bedingt a l l e r d i n g s die fragwürdige Annahme geostrophischer Balance und 
eines " l e v e l s of no motion" . RODEN (1981) d i a g n o s t i z i e r t e mit d ieser Methode 
das Oberflächengeschwindigkeitsfeld an e iner Dichte front im subtropischen 
P a z i f i k . Abb. 1.9 ze ig t hor i zonta le Strukturen von Temperatur, S a l z g e h a l t , 
Dichte und geostrophischer Strömung an der Meeresoberfläche, d ie aus d ieser 
Studie hervorgingen. Temperatur- und Salzgehaltsgradienten ergeben eine 
hor izonta le Änderung der Dichte von <• 0.3 kg m - 3 quer Uber die F r o n t . Die 
aus dem D i c h t e f e l d gewonnenen Fe lder der dynamischen Höhe unterhal ten maxi ­
male Strömungen von 0.33 m/s- Direkte Strömungsmessungen m i t t e l s GEK senk­
recht zu e i n e r Front führten VOORHIS und HERSEY (1964) durch. Dabei wurden 
Spitzengeschwindigkeiten von über 0.6 m/s i n der Nähe der stärksten h o r i -



Abb. 1.7 

V e r t i k a l s c h n i t t der Temperatur ( 8 C) quer zu e iner Front Im Mittelmeer (JOHANNESSEN et a l . , 1977). Temperatur 
wurde mit e iner geschleppten Thermistorkette gemessen. Auf der H o r i z o n t a l s k a l a s ind Stunden aufgetragen. Eine 
Stunde e n t s p r i c h t sechs nautischen Mei l en (» 11.1 km). 
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Abb. 1.8 

Temperaturstrukturen an der Nordatlant Ischen Po lar f ront (FISCHER, 1986) 

a) Synoptischskal ige Temperaturvertei lung auf e iner Dichtefläche 

b) V e r t i k a l s c h n i t t der mesoskallgen Temperaturverteilung ent lang der 
a) markierten L i n i e 
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LONGITUDE WEST 

Abb. 1.9 

Temperatur (a), Salzgehalt (b), Dichte (c) und 
Subtropenfront Im Pazifik (RODEN, 1981) 

ostrophische Strömungen (d) an der Meeresoberfläche an der 
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zontalen Temperaturänderung gemessen. GEK-Messungen l i e f e r n a l l e r d i n g s nur 
d ie Strömungskomponente senkrecht zum S c h i f f s k u r s . D e t a i l l i e r t e r e Messungen 
des Geschwindigkeitsfeldes ermöglicht der Einsatz eines Doppler-Sonar-
Strömungsmeßgerätes, mit dem FIEKAS (1986) das Strömungsfeld an e iner Front 
d i a g n o s t i z i e r t e (Abb. 1.10). Man erkennt d e u t l i c h , daß die Strömungsvektoren 
Uberwiegend p a r a l l e l zu den Isothermen ver lau fen . Maximale Geschwindigkeiten 
t r e t e n dabei i n unmittelbarer Nachbarschaft des Thermokiinitätsmaximums 
auf . 

D o r t , wo Fronten die Meeresoberfläche schneiden, werden ge l egent l i ch 
Ansammlungen von Tre ibgut , wie z . B . Tang oder Schaum (VOORHIS, 1969) beob­
a c h t e t . Zusammen mit den beschriebenen Temperatur-, Sa l zgeha l t s - und 
Dichtegradienten läßt dies darauf schließen, daß Frontalzonen Begrenzungen 
zwischen verschiedenartigen Wassermassen s i n d , die h i e r konvergieren. 
Eine umfangreiche Wassermassenanalyse i n der näheren Umgebung e iner Front 
nahm KATZ (1969) vor . Abb. 1.11a ze ig t die P o s i t i o n der Front anhand der 
19°C-Isotherme i n e iner Tiefe von 112 m sowie die Lage von CTD-Stationen. 
Abb. 1.11b s t e l l t Temperatur- und Salzgehaltswertepaare der Stat ionen 9 und 
18 i n einem T-S-Diagramm dar: Im Temperaturbereich > 19 °C t re ten d e u t l i c h 
zwei Wassermassen hervor , eine sa l z re i che südlich und eine salzärmere 
nördlich der F r o n t . In T ie fen mit Temperaturen < 19 °C vere in igen s i c h die 
beiden Äste im T-S-Diagramm und lassen dort auf eine bezüglich Temperatur 
und Salzgehalt homogene Wassermasse schließen, die s i c h Uber das gesamte 
Meßgebiet e r s t r e c k t . Unter Berücksichtigung der anderen CTD-Stationen 
s k i z z i e r t e KATZ (1969) den Aufbau der Front (Abb. 1.11c): Sie erscheint 
dabei a l s geneigte scharfe Übergangszone zwischen e i n e r warmen sa l z re i chen 
Wassermasse I I und e iner kälteren salzarmen Wassermasse I , die l e d i g l i c h 
durch das Vordringen e iner Zunge der Wassermasse I i n die Wassermasse I I 
gestört w i r d . Unterhalb d ieser beiden Wasserkörper I d e n t i f i z i e r t e er eine 
Wassermasse I I I , d ie er a l s Mischwasser aus I , I I und IV I n t e r p r e t i e r t . 
Wassermasse IV schl ießl ich i s t der bere i ts erwähnte homogene Wasserkörper. 
Die Beschaffenheit der von KATZ (1969) gewonnenen CTD-Daten und die darauf 
basierende wassennassenanalyse l i e f e r n eine einfache einprägsame Skizze 
der Struktur e i n e r Front zwischen zwei Wassermassen. E i n kompl i z i e r te res 
B i l d der am Aufbau e i n e r Front b e t e i l i g t e n Wasserkörper ergab eine Wasser­
massenanalyse i n der bere i t s erwähnten Frontenuntersuchung von JOHANNESSEN 
et a l . (1977). Senkrecht zur Front o r i e n t i e r t e V e r t i k a l s c h n i t t e der Dichte 
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M E A N C U R R E N T S AT T H E P O L A R F R O N T NOA '83 
D E P T H R A N G E ' 22m to 5 3 m 
T E M P E R A T U R E / ' C ON CONSTANT d t -26 8 kgm- 3 

30.6-83 -9-7. 83 

Abb. 1.10 

Vergle ich der Strukturen von Temperatur auf e iner o f c-Fläche und Strömungen 
an der Nordatlantischen Po lar f ront (FIEKAS, 1986). Die Strömungen wurden 
mit einem akustischen Doppler-Sonar-Strömungsmesser k o n t i n u i e r l i c h i n 
63 Schichten zwischen dem Schiffsboden und c a . 200 m Tie fe r e g i s t r i e r t . Die 
i n dieser Abbildung darges te l l t en Strömungsvektoren s t e l l e n gemit te l te 
Strömungen im Tiefenbereich zwischen 22 m und 53 m dar . 
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© 
Abb. 1.11 
Wassermassenanalyse In der Umgebung e i n e r Front i n der Sargassosee 
(KATZ, 1969) 

a) Pos i t i onen der CTD-Stationen. Die Orient ierung der Front i s t durch 
den Ver lau f der 19°C-Isotherme i n 112 m Tiefe s k i z z i e r t . 

b) T-S-Diagramm der CTD-Stationen 9 und 18. Darges te l l t i s t die 
T - S - R e l a t i o n i n den obersten 500 m. 

c) Skizze des CTD-Schnitts . Stationsnummern s ind unten m a r k i e r t . 
I =» nord l i che Wassermasse, I I » südliche Wassermasse, 
I I I « Mischwasser aus I und I I , IV • Tiefenwasser 
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und des Salzgehalts (Abb. 1.12) lassen die P o s i t i o n der Front d e u t l i c h am 
Dichtegradienten an der Meeresoberfläche erkennen (Abb. 1.12a). Eine T - S -
Analyse ergab im Gegensatz zu KATZ (1969) d r e i unmittelbar am Aufbau der 
Front b e t e i l i g t e Wassermassen. Die d r i t t e Wassermasse i s t oberhalb 100 m 
durch einen besonders hohen Salzgehalt > 38.5 7 » c h a r a k t e r i s i e r t . 
JOHANNESSEN et a l . (1977) vermuten, daß dieses sa l z re l che Wasser aus größerer 
Entfernung durch den Frontenjet advekt iert worden I s t . Spekulationen, daß 
dieses Wasser durch Vertikalbewegung aus größeren T ie fen zur Oberfläche 
gebracht worden se in könnte, wurden anhand der T - S - R e l a t i o n w i d e r l e g t . 
Beobachtungen e iner solchen advektlven Zunge, d . h . e iner Wassermasse, deren 
T - S - C h a r a k t e r i s t i k atypisch für das Meßgebiet i s t , werden auch In anderen 
Studien dokumentiert. 

Gez ie l te Untersuchungen der Struktur von MPV-Fronten er fordern Bestimmungen 
des Vertikalabstands zwischen Isopyknen und der relativen Vorticlty C • 
Ungeachtet der oben erwähnten Schwier igke l ten , diese Quantitäten zu er fassen , 
wurden im Rahmen des Sonderforschungsbereichs 133 an der Universität K i e l 
dahingehende Feldexperimente an der nordat lant ischen Po lar f ront durchgeführt. 
FISCHER (1986) v e r g l i c h entlang des i n Abb. 1.8a markierten Schnittes die 
Abstandsanomalie H ' / H zwischen benachbarten Isopyknen mit der r e l a t i v e n 
V o r t i c i t y C an der Meeresoberfläche, die aus Strömungsmessungen e r m i t t e l t 
worden i s t . H i s t dabei der Uber den Schn i t t gemitte l te Abstand H zwischen 
benachbarten Isopyknen und H ' * H - H die Abweichung des tatsächlichen Ab-
stands H vom m i t t l e r e n Abstand H. H ' / H i s t a lso e i n r e l a t i v e s Maß für die 
Abstandsmodulation. Abb. 1.13b ze ig t Isoplethen von H ' / H und Abb. 1.13a 
die Verte i lung der r e l a t i v e n V o r t i c i t y an der Meeresoberfläche. Man erkennt 
deut l i ch eine K o r r e l a t i o n zwischen H* / H und der r e l a t i v e n V o r t i c i t y . C 
l i e g t te i lwe ise i n der gleichen Größenordnung wie f ( f - 1.13 • 10""1 s - 1 ) . 
Pos i t ives H' / H herrscht dort vor , wo C p o s i t i v ( zyk lona l ) I s t , negatives 
H' / H, wo C negativ (ant i zyk lona l ) i s t . Besonders große Abstände zwischen 
Isopyknen s ind also mit zyklonaler und besonders k l e i n e Abstände mit a n t i -
zyklonaler r e l a t i v e r V o r t i c i t y k o r r e l i e r t . Aus Messungen des Isopyknen-
abstands H und der lokalen r e l a t i v e n V o r t i c i t y C e r g i b t s i c h p r i n z i p i e l l 
d i e Möglichkeit, die po tent i e l l e V o r t i c i t y auf Isopyknen, IPV (- i sopycn i c 
P o t e n t i a l v o r t i c i t y ) und damit l e t z t e n d l i c h die S t ruktur von MPV-Fronten 
bestimmen. Derartige Untersuchungen s ind aber b i s j e t z t noch n i cht 
e r f o l g r e i c h unternommen worden. 



Abb. 1.12 

V e r t i k a l s c h n i t t e von (a) Dichte i n - E i n h e i t e n und (b) Salzgehalt i n ' / •• senkrecht zu e iner Front im M i t t e l ­
meer (JOHANNESSEN et a l . , 1977). Die Pos i t i onen der STD-Stationen s ind auf der unteren Achse mark ie r t . 
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TRANSFORMED CURRENT AND RELATIVE VORTICITY 
(angle of rotation ¿«-45') SECTION C 312 

NOA'81 

50'19.26'N 
34-53.39'W 

NORMAL IZED SPAC ING A N O M A L I E S H ' |H S E C T I O N C312 NOA'81 

34*53.39-W 

Abb. 1.13: (aus FISCHER, 1986) 

a) Oberflächenströmungen und relative Vorticity entlang eines Schnitts an 
der nordatlantischen Polarfront im Sommer 1981. 
Vji i s t die Stromungskomponente senkrecht zum Schnitt (Jet). 

b) Vertikalstruktur der normalisierten Abstandsanomalie H ' / H zwischen Iso­
pyknen entlang des selben Schnitts. 
H ist der über den gesamten Schnitt geaittelte Abstand_zwiseben zwei Iso­
pyknen und H* die lokale Abweichung des Abs tands von H. 

Die Schnittposition is t i n Abb. 1.8a eingezeichnet. 
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Aus der Modulation des Isopyknenabstands läßt s i c h die Forderung nach Zonen 
unters ch ied l i cher s t a t i s c h e r Stabi l i tät im Bereich e i n e r MPV-Front a b l e i t e n . 
Zusammen mit der v e r t i k a l e n Stromscherung drückt s i c h die s ta t i s che S t a b i ­
l i t ä t i n der Richardson-Zahl aus, die Auskunft darüber g i b t , ob Scherungs-
ins tab i l i tä t wahrscheinl ich i s t . Scherunginstabilität i s t e i n Mechanismus, 
der zum Abbau e iner Front führen kann. Regionen untersch ied l i cher s t a t i s c h e r 
Stabi l i tät be iderse i ts der Front s ind d e u t l i c h i n Abb. 1.12a erkennbar. 
(Inwieweit die In S t a t i o n 5 d i a g n o s t i z i e r t e s ta t i s che Instabi l i tät der 
Realität e n t s p r i c h t , b l e i b t fragwürdig.) JOHANNESSEN e t a l . (1977) bestimmten 
an d ieser Front auch die geostrophische Richardson-Zahl ( d . h . die v e r t i k a l e 
Stromscherung wird durch die Scherung der geostrophisch berechneten 
Strömung e r s e t z t ) und e r h i e l t e n Werte zwischen 2 und 5. Die Richardson-Zahl 
l i e g t a lso durchaus i n einem Größenordnungsbereich, der Scherungsinstabilltät 
möglich erscheinen läßt« Neben der Scherungsinstabilltät kann auch Doppel­
d i f f u s i o n zur Abschwächung von Fronten führen. Dahingehende Untersuchungen 
wurden von SCHMITT und GEORGI (1982) im nordat lant ischen Strom durchgeführt. 
Sie konnten zeigen, daß die bere i t s erwähnten im Bereich von Fronten au f ­
tretenden Temperatur- und SalzgehaltsInvers ionen e i n P o t e n t i a l für den Abbau 
der Fronten durch doppeldi f fusive Instab i l i tä t d a r s t e l l e n . Weitere f r o n t o -
l y t i s c h e Mechanismen s ind barotrope «ad barokl ine Ins tab i l i t ä t . Der i n 
zahlre i chen Frontenstudien dokumentierte mäandrierende Ver lau f von Fronten 
läßt vermuten, daß zumindest eine d ieser Instabi l i täten häufig präsent i s t . 
Untersuchungen von Mäandern beschränkten s i c h i n e r s t e r L i n i e auf Best im­
mungen i h r e r Wellenlängen und Amplituden. Daraus geht hervor , daß sowohl 
besonders kurze Wellenlängen von etwa 8 km und k l e i n e Amplituden von e in igen 
Ki lometern (siehe Abb. 1.6) a l s auch Wellenlängen und Amplituden auf t re ten 
können, die im Größenordnungsbereich e i n i g e r hundert Ki lometer l i egen 
(Abb. 1.8a und 1.10). Andere Beobachtungen belegen die Existenz von Wel len ­
längen und Amplituden, die zwischen diesen beiden Extrema l i e g e n (BRISCOE 
e t a l . , 1974; VAN WOERT, 1982). 
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1.2.4 Die Bedeutung mesoskaliger Fronten 

Nimmt man an, daß der i n Abschnitt 1.2.1 s k i z z i e r t e zur Bi ldung von MPV-
Fronten führende Mechanismus der Realität entspr i cht und die i n Abschnit t 
1.2.3 an Fronten beobachteten Phänomene ebenfa l l s für MPV-Fronten zutref fend 
s i n d , dann erg ibt s i ch folgendes B i l d : MPV-Fronten s ind Konfluenzzonen, die 
Im Deformationsfeld synopt ischskal iger Wirbel entstehen. Das Deformations­
f e l d wirkt verstärkend auf den absoluten gyreskal igen IPV-Gradienten und 
schaf f t Zonen verstärkter Baroklinltät mit hohen hor izonta len Strom­
geschwindigkeiten und beträchtlicher V e r t i k a l z i r k u l a t i o n , die s i c h u . a . In 
s tarker hor izonta ler Variabil ität der Deckschichtt ie fe w i d e r s p i e g e l t . Die 
r e l a t i v e V o r t i c i t y l i e g t i n der g le ichen Größenordnung wie der C o r i o l i s -
parameter f , d .h . die Rossby-Zahl l i e g t im Bere ich von 1. Der unmittelbare 
Frontenbereich i s t durch starke Variabi l i tät der s ta t i s chen Stabi l i tät 
gekennzeichnet, verursacht durch Modulationen des Isopyknenabstands. Zusam­
men mit beträchtlicher v e r t i k a l e r Stromscherung i s t Scherungsinstabilltät 
( R i ~ 1) wahrsche in l i ch . MPV-Fronten s ind Regionen verstärkter Thermo- und 
Haloklinität ( D e f i n i t i o n analog wie Thermoklinität), Inversionen von 
Temperatur und Salzgehalt t re ten vermehrt auf . Barotrope und/oder barokl ine 
Instabi l i tät führen zur Bildung von Mäandern. MPV-Fronten sind " t r a n s i e n t e " 
Phänomene, d . h . ihre Lebensdauer l i e g t im Bereich von Wochen. 

Aus dieser bewußt sehr grob gehaltenen Skizz ierung der Struktur von MPV-
Fronten ergeben s i ch nun weitreichende Konsequenzen, d ie Im folgenden näher 
d i s k u t i e r t werden s o l l e n . 

MPV-Fronten prägen Struktur und Dynamik der turbulent durchmischten Deck­
schicht und damit die Struktur der Grenzfläche zwischen Ozean und Atmosphäre. 
Auf - und Abtr iebsef fekte sowie unterschiedl i che hor izonta le Advektion 
r e s u l t i e r e n i n starken hor izonta len Temperaturgradienten an der Meeresober­
f läche, die bedeutsam für regionale Unterschiede im latenten Wärmefluß und 
im langwelligen Strahlungsfluß s i n d . Diese Flüsse s ind s i g n i f i k a n t e 
Bestandteile des Wärmehaushalts der Deckschicht . Regionale V a r i a t i o n e n der 
s tat i schen Stabi l i tät bedingen unterschied l i che Entrainment- /Detrainment-
raten und beeinflussen damit Prozesse, d ie zu e iner Vert ie fung /Ver f lachung 
der Deckschicht führen. 

dreidimensionale Struktur des IPV-Felds i n der sa i sona len Sprungschicht 
1 während der frühjährllchen Verflachung der Deckschicht erzeugt (WOODS, 
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1985a). Abb. 1.14 ze igt den Ver lauf der maximalen Deckschichtt ie fe und die 
V e r t i k a l s t r u k t u r des D i c h t e f e l d s , die aus der In tegra t i on eines eindimen­
s iona len Deckschichtmodells gewonnen wurden (WOODS und BARKMANN, 1986). 
Dieses Deckschichtmodell wird durch kl imatologische Energie f lusse an der 
Meeresoberfläche angeregt und Uber einen Zeitraum von fünf Jahren entlang 
der i n der k le inen Skizze markierten T r a j e k t o r i e i n t e g r i e r t . Man erkennt, 
daß während der Formation der saisonalen Sprungschicht im Frühjahr die IPV-
Struktur (d .h . der Isopyknenabstand) "eingefroren" w i r d . Die Zeitpunkte des 
"Abtauchens" e i n z e l n e r Isopyknen werden durch die momentane Tie fe der t u r ­
bulent durchmischten Deckschicht bestimmt. Da aber, wie oben beschrieben, 
MPV-Fronten einen Einfluß auf die Dynamik der Deckschicht und damit auch 
auf deren momentane Tiefe ausüben, kann der Zeitpunkt des Abtauchens e i n e r 
Isopykne durch die Exis tenz e iner MPV-Front z e i t l i c h verschoben werden und 
damit auch die eingefrorene IPV vom kl imatologIschen M i t t e l abweichen. Die 
i n Abb. 1.14 betrachtete Wassersäule kreuzt im zweiten Jahr i h r e r In tegra t i on 
d ie kl imatologische N u l l i n i e des Netto-Oberflächenwärmeaustauschs südwärts, 
d . h . , während der nächsten Jahre i s t die Wärmebilanz der Wassersäule p o s i t i v . 
Deshalb r e i c h t die w i n t e r l i c h e V e r t i k a l k o n v e k t i o n n i c h t mehr so t i e f wie i n 
den ersten beiden Wintern (~250 m), sondern nur noch b is zu T ie fen zwischen 
50 und 100 Metern. Dadurch (und zusätzlich durch "Ekman pumping") bestimmt 
die im l e t z t e n Frühjahr generierte IPV-Ver te i lung der saisonalen Sprung­
sch i cht nun die IPV-Struktur der permanenten Sprungschicht. Dieser Vorgang, 
obwohl h i e r nur s tark vereinfacht d a r g e s t e l l t , i s t somit von erheb l i cher 
Bedeutung für die Erneuerung des Wassers i n der permanenten Sprungschicht 
("thermocline V e n t i l a t i o n " , LUYTEN et a l . , 1983; WOODS, 1985a). 

MPV-Fronten generieren Senken für zweidimensionale turbulente kinetische 
Energie und potentielle Enatrophle. Beobachtete Richardson-Zahlen In der 
Größenordnung von 1 deuten an, daß h i e r zweidimensionale turbulente Energie 
durch Scherungsinstabilltät i n dreidimensionale turbulente k ine t i s che 
Energie transformiert und schl ießl ich durch molekulare Viskosität d i s s i -
p l e r t w i r d . Durch das bei diesem Vorgang auftretende Überschlagen von 
Dichteflächen wird g l e i c h z e i t i g die p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y eines Wasserpakets 
neu d e f i n i e r t und damit die Kaskade p o t e n t i e l l e r Enstrophie zu höheren 
Wellenzahlen abgebrochen. Eine weitere Senke für p o t e n t i e l l e Enstrophie i s t 
Doppeld i f fus ion : Die i n der Nähe von Fronten häufig r e g i s t r i e r t e n Inversionen 
i n Temperatur- und S a l z g e h a l t s p r o f i l e n b i lden e i n P o t e n t i a l für den Abbau 



Abb. 1.14 

Verlauf der maximalen täglichen Deckschichttiefe und Isopyknen als Ergebnis einer fünfjährigen Integration eines 
eindimensionalen Deckschichtmodells entlang der in der kleinen Skizze markierten Trajektorie (WOODS und BARKMANN, 
1986). Abstände zwischen Strichmarken auf der Trajektorie entsprechen einem Jahr. 
Im Modell wurde die vereinfachende Annahme gemacht, daß die betrachtete Wassersäule barotrop advektiert wird. 
Energieflüsse an der Meeresoberfläche (außer der kurzwelligen Strahlung) wurden durch monatlich beobachtete 
Mittelwerte vorgegeben, die kurzwellige Strahlung mit dem Modell von HORCH et a l . (1983) berechnet. Die in der 
kleinen Skizze markierte gestrichelte Linie kennzeichnet den Verlauf der Nullinie des Nettooberflächenwärme-
austauschs. 
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der Dichteschichtung durch doppeldi f fus ive Ins tab i l i tä t . MPV-Fronten 
erscheinen somit a l s e i n l e t z tes G l i e d i n der zweidimensionalen Kaskade 
turbulenter k i n e t i s c h e r Energie und p o t e n t i e l l e r Enstrophie , indem s i e die 
Voraussetzungen für das Wirken d iabat i scher Prozesse schaffen, die sch l ieß ­
l i c h zur D i s s i p a t i o n von turbulenter k i n e t i s c h e r Energie und p o t e n t i e l l e r 
Enstrophie führen. 

Vertikalbewegungen an MPV-Fronten s ind bedeutsam für das marine Leben: Auf ­
tr iebsprozesse sorgen für eine ständige Nachführung von Nährstoffen i n die 
euphotische Zone; dies kann die Primärproduktion p o s i t i v beeinf lussen 
(WOLF, 1985). Eine Steigerung der Primärproduktion bewirkt g l e i c h z e i t i g 
e ine Veränderung der Attenuation i n den oberen Wasserschichten (DÖRRE, 
1985), was wiederum Rückwirkungen auf die Deckschichtdynamik haben kann 
(HORCH et a l . , 1983). 

Schließlich s e i noch die Bedeutung der MPV-Fronten für das F o r t s c h r e i t e n 
i n t e r n e r Wellen und die Schal lausbre i tung im Meer erwähnt: OLBERS (1981) 
konnte zeigen, daß Dichtefronten a l s " W e l l e n l e i t e r " für interne Wellen 
wirken . Die von RODEN (1981) dokumentierte M o d i f i k a t i o n der Schal lgeschwin­
d i g k e i t an Dichtefronten kann zur Re f rakt ion von S c h a l l s t r a h l e n führen und 
beeinflußt somit meßtechnische Verfahren, die s i ch die Schal lausbre i tung im 
Meerwasser zunutze machen (Sonar, akustische Tomographie). 

1.3 Model l ierung mesoskaliger Fronten 

1.3.1 Notwendigkeit von Modellen 

Im ers ten T e i l des Abschnitts 1.2.3 s ind bere i t s die Schwier igkeiten ange­
sprochen worden, Struktur und z e l t l i c h e Entwicklung von MPV-Fronten meß­
technisch zu er fassen . Diese Probleme s ind jedoch n icht der e inz ige Aspekt, 
der die S imulat ion von MPV-Fronten mit Modellen notwendig erscheinen läßt . 
I n diesem Abschni t t s o l l e n nun weitere Gesichtspunkte d i s k u t i e r t werden, 
die die L imit ierungen meßtechnischer Verfahren aufzeigen, E i n b l i c k e i n die 
Dynamik von MPV-Fronten zu gewinnen. 

Da MPV-Fronten kurzlebige Phänomene mit r e l a t i v geringer h o r i z o n t a l e r 
Erstreckung s i n d , i s t es bere i t s e i n Problem, s ie überhaupt e r s t einmal zu 
f inden . Mit großer Wahrsche in l i chkei t wird man s ie i n Zonen s tarker W i r b e l ­
aktivität wie z . B . im Nordat lant ischen Strom a n t r e f f e n . Eine genauere L o k a -
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l i s i e r u n g e iner solchen Front kann m i t t e l s vom S c h i f f geschleppten k o n t i n u ­
i e r l i c h messenden Systemen wie dem K i e l e r "SEA-ROVER" (BAUER et a l . , 1985) 
vorgenommen werden. A l l e rd ings er fordert dies v i e l kostbare S c h i f f s z e i t . 
Eine andere Möglichkeit, MPV-Fronten aufzuspüren, erg ib t s i ch durch die 
Bestimmung von Temperaturverteilungen an der Meeresoberfläche durch 
Satel l i tenfernerkundung. Mit d ieser Methode e v t l . entdeckte starke Thermal-
fronten lassen aber nicht unbedingt auf das Vorhandensein e i n e r MPV-Front 
schließen. Außerdem sind gerade die w i rbe lakt iven Zonen m i t t l e r e r B r e i t e n 
häufig wolkenbedeckt und entziehen s i c h Fernerkundungsmethoden. Die b e r e i t s 
erwähnte Problematik, Strömungen d i r e k t zu messen, lassen d ie Anwendung 
i n d i r e k t e r Methoden angebracht erscheinen, wie z . B . die dynamische Methode 
zur Bestimmung des hor izontalen Geschwindigkeits fe lds und d ie Able i tung 
von Ver t ika l t ranspor ten aus der Hor izonta ld ivergenz . Rossby-Zahlen i n der 
Größenordnung von 1 deuten aber auf n i ch t zu vernachlässigende ageostro-
phische Transporte h i n , die mit der dynamischen Methode n i c h t erfaßt werden 
können. Die Berechnung von Vert ika lgeschwindigke i ten aus der H o r i z o n t a l ­
divergenz wiederum er forder t exakte Kenntnis des hor izonta len Strömungs­
f e l d s . 

Die physikal ische I n t e p r e t i e r b a r k e i t von Meßergebnissen i s t begrenzt. Dies 
insbesondere dadurch, daß die Z e i t s k a l a der Dauer e i n e r Frontenvermessung 
mit einem S c h i f f i n der gle ichen Größenordnung wie die Z e i t s k a l a der Änderung 
des synoptischskaligen Umfelds l i e g t (Wochen). Dies führt dazu, daß z e i t ­
l i c h e und räumliche Variabil i tät n i ch t mehr hinreichend voneinander getrennt 
werden können. 

Aufgrund dieser Begrenzungen meßtechnischer Verfahren und der I n t e r p r e t i e r -
barkei t der Meßergebnisse e x i s t i e r e n bisher nur verschwommene Vorste l lungen 
Uber das Zustandekommen, die Struktur und z e i t l i c h e Entwicklung von MPV-
Fronten. Bisher vorliegendes Beobachtungsmaterial g ibt zwar einen E i n b l i c k 
i n die V i e l f a l t und Qualität der an Fronten vorkommenden Erscheinungen 
( z . B . V e r t i k a l z i r k u l a t i o n , Inversionen, Deckschichtt ie fenmodulat ion, 
Bänderstrukturen), Erklärungen für Ihr Zustandekommen und q u a n t i t a t i v e 
Aussagen fehlen bei v i e l e n Phänomenen aber vö l l i g oder s ind r e i n s p e k u l a t i v . 
I n diesem Punkt hel fen Modelle we l t e r : Unter der Annahme I d e a l i s i e r t e r 
Bedingungen und f r e i von Einflüssen, die bei Meßverfahren l i m i t i e r e n d 
wirken, können s i e wertvol le Aufschlüsse über Qualität und Quantität 
phys ika l i s cher Prozesse und Ihre Auswirkungen l i e f e r n . Voraussetzung dafür 
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i s t jedoch, daß die dem Model l zugrundeliegenden Gleichungssysteme dem zu 
untersuchenden Problem angepaßt sind und s innvo l l e Anfangs- und Rand­
bedingungen vorgegeben werden. 

Im folgenden Abschnitt (1.3.2) s o l l e n nun bisher vorliegende Modelle v o r ­
g e s t e l l t werden, die s i ch mit Genese und Dynamik ozeanischer Fronten 
befassen. Da, wie schon i n Abschnitt 1.2.1 angedeutet, Fronten i n Ozean und 
Atmosphäre möglicherweise durch g l e i c h a r t i g e frontogenetische Mechanismen 
erzeugt werden, faßt Abschnitt 1.3.3 die Ergebnisse atmosphärischer F r o n t o -
genesemodelle zusammen. Im Abschnitt 1.3.4 schließlich s o l l e n m i t t e l s 
Schlußfolgerungen aus ex is t ierenden Modellen und Frontenbeobachtungen die 
Anforderungen b z g l . der Eigenschaften und Struktur eines numerischen 
Modells k l a r umrissen werden, mit dem die Erzeugung und Dynamik von MPV-
Fronten s i m u l i e r t werden kann. 

1.3.2 Modelle ozeanischer Fronten 

Modelle ozeanischer Fronten können i n zwei Kategorien e i n g e t e i l t werden: 
Model le , die den Prozeß der Entstehung von Fronten s imul ieren (Fronto-
genesemodelle) und Model le , die Aufschluß Uber die Dynamik bere i t s e x i ­
s t i erender Fronten geben. 

Frontogenesemodelle k l a s s i f i z i e r t man zweckmäßigerweise nach den erregenden 
Faktoren, die primär zur Erzeugung der mode l l i er ten Fronten führen. Danach 
kann man zwischen fünf Modelltypen unterscheiden: 

- Model le , die die Bi ldung von Auf t r i ebs f ronten an den Berandungen der 
Ozeanbecken beschreiben, wurden z . B . von HURLBÜRT und THOMPSON (1973), 
BLECK (1978a) und CHIEN-FOO (1981) v o r g e s t e l l t . HURLBÜRT und THOMPSON 
(1973) untersuchten dieses Problem mit einem zweidimensionalen wind­
getriebenen Zwei-Schichten-Modell auf der ß-Ebene. Die zweidimensionale 
Modellebene i s t dabei senkrecht zur Ostküste eines Ozeanbeckens o r i e n ­
t i e r t . S ie konnten ze igen, daß die anfänglich h o r i z o n t a l verlaufenden 
Isopyknen an der Küste innerhalb von etwa 30 Tagen die Meeresoberfläche 
schneiden und dort eine Dichtefront entstehen lassen . Angeregt wird 
d ieser Prozeß durch winderzeugte hor izontale Divergenz des Strömungs­
f e l d s . BLECK (1978a) model l ier te diesen Vorgang an der Westküste eines 
Ozeanbeckens mit einem dreidimensionalen n i c h t l i n e a r e n adiabat ischen V i e r -
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Schichten-Modell auf der ß-Ebene, das durch einen ant i zyk lona len Wind­
streß angetrieben w i r d . Im Unterschied zum davor erwähnten Model l d ient 
h i e r die Dichte a l s V e r t i k a l k o o r d i n a t e . Zweck dieses Modells war weniger, 
KUstenauftrieb r e a l i s t i s c h zu s imul i e ren , sondern v ie lmehr , die Möglich­
ke i t en eines isopyknischen Modells für die Behandlung dieses und a r t ­
verwandter Probleme aufzuzeigen. CHIEN-FOO (1981) verwendete i n einem 
zweidimensionalen Auftr iebsmodel l dieselben Gleichungen wie BLECK (1978a), 
parametr is ierte aber zusätzlich diabatische Prozesse wie v e r t i k a l e Durch­
mischung des Dichte fe lds . Er konnte zeigen, daß e ine Auf t r i ebs f ront mit 
einem starken Jet und e iner quer zur Front ger i chteten Z i r k u l a t i o n 
innerhalb weniger Tage ents teht . 

- DE SZOEKE (1980), CUSHMAN-ROISIN (1981, 1984) und DE RüLITER (1983) 
konstru ier ten Modelle, mit denen die Erzeugung permanenter Fronten im 
Ozean s imul i e r t w i r d . Erzeugende Kräfte i n diesen Modellen sind wind­
bedingte Konvergenzen des gyreskal igen Strömungsfelds und regionale 
Unterschiede im Fe ld der k l imato log ischen Oberflächenenergieflüsse. 
CUSHMAN-ROISIN (1981) kombinierte dazu e i n zweidimensionales Advektions-
modell mit einem eindimensionalen Deckschichtmodell . Der e s s e n t i e l l e 
frontogenetische Mechanismus i n seinem Model l i s t dabei der Windstreß, 
der sowohl horizontale Advektion a l s auch v e r t i k a l e Durchmischung 
bewirken kann. Beide Ef fekte führen i n den Westwindzonen zu e iner 
Erhöhung der Dichte der oberflächennahen Wasserschicht. Dort , wo öst l iche 
Winde vorherrschen, sind s ie gegeneinander g e r i c h t e t , da h i e r die w i n d ­
getriebene Strömung l e i chteres Wasser a d v e k t i e r t . In der Konvergenzzone 
dieser süd- und nordwärts ger ichteten Triftströme entstehen dann gyreska-
l i g e Frontalzonen. Das Modell von DE SZOEKE (1980) i s t ähnlich k o n z i p i e r t . 
DE RULJTER (1983) s t e l l t e ebenfa l l s e i n advektives Deckschichtmodell v o r , 
er laubte aber regional unterschiedl i che Oberflächenenergieflüsse. Diese 
Flüsse produzieren einen hor i zonta len Gradienten der Decksch icht t ie fe und 
- kombiniert mit einem windgetriebenen Transport - führt dies zur Erzeugung 
von Fronten durch Zusammenführen von Wasserkörpem mit verschiedener 
Deckschichtt iefe und -temperatur. CUSHMAN-ROISIN (1984) b e z w e i f e l t , daß 
a l l e i n die Ekman-Konvergenz zur Erzeugung von permanenten subtropischen 
Fronten führen kann. Mi t einem ana ly t i s chen Modell demonstrierte er die 
Möglichkeit, daß diese Fronten das Produkt divergenter thermisch 
bedingter geostrophischer Strömungen auf der ß-Ebene s i n d . 
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- Model le , die die Präsenz von Fronten an Schelfrändern und Rändern von 
Flachwassergebieten zu erklären versuchen, s ind die von ENDOH (1977) und 
GARWOOD et a l . (1981). Diese Fronten s ind das Produkt unters ch i ed l i cher 
Wasser- und Energiebi lanzen In Flachwassergebieten und im offenen Ozean. 
Flachwassergebiete werden oft durch Frischwasserzufuhr ausgeslißt und 
zeigen einen stärkeren Jahresgang der Temperatur a l s Wassermassen des 
offenen Ozeans. ENDOH (1977) untersuchte dieses Problem mit einem z w e i ­
dimensionalen r o t a t i o n s f r e i e n Model l mit v a r i a b l e r Bodentopographie. Er 
konnte zeigen, daß e i n e r s e i t s durch unterschiedl i che Oberflachenenergie-
flüsse i n den F l a c h - und Tiefwassergebieten und andererseits durch 
Frischwasserzufuhr vom Fest land Dichte fronten an der Begrenzung zwischen 
diesen beiden Wasserkörpern entstehen. GARWOOD et a l . (1981) konnten den 
g le i chen Ef fekt mit einem eindimensionalen Deckschichtmodell e r z i e l e n . 
Sie untersuchten den Respons dieses Modells auf unterschiedl i che Wetter ­
s i tuat i onen und s imul i e r ten damit den Jahresgang der Front , die die Große 
und Kle ine Bahama-Bank (Flachwassergebiete) umgibt. Vom Konzept her 
ähnlich sind 

- Modelle, mit denen die Entstehung und P o s i t i o n geze i t en induz ier ter Fronten 
i n Flachwassergebieten s i m u l i e r t w i r d . Diese Fronten s ind das Resultat 
aus dem Zusammenwirken von Gezeitenstromturbulenz und Bodentopographie. 
Starke Gezeitenströme sorgen i n f lachen Meeresgebieten für eine permanente 
Durchmischung der Wassersäule und verhindern den Aufbau e iner sommerlichen 
Schichtung. M i t t e l s eines K r i t e r i u m s , das aus der Strömungsgeschwindigeit 
der Gezeit und der Wassertiefe abge le i te t werden kann, konnten SIMPSON et 
a l . (1978) sowie FEARNHEAD (1975) die Übergangsbereiche zwischen durch­
mischten und geschichteten Wasserkörpern und damit die P o s i t i o n von 
Fronten rund um die B r i t i s c h e n Inse ln recht genau (d .h . übereinstimmend 
mit Beobachtungen) f i x i e r e n . 

- Das bisher e inz ige M o d e l l , das die Erzeugung von Fronten im Deformations­
f e l d synopt ischskal iger Wirbe l beschreibt , i s t das von MACVEAN und WOODS 
(1980, im folgenden a l s MW bezeichnet) . MW s i m u l i e r t e n mit diesem z w e i ­
dimensionalen adiabatischen Model l die Entwicklung e iner MPV-Front, d ie 
dadurch entsteht , daß e i n synopt ischskal iges Deformationsfeld auf die 
gyreskal ige Baroklinltät e i n w i r k t . Innerhalb von d r e i Tagen entsteht eine 
Frontalzone , d ie durch einen starken Dichtegradienten an der Meeresober-
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fläche (dp/ox > 3«10~ 3 kg/m" 3 ) und einen Jet mit Spitzengeschwindigkeiten 
von Uber 0.45 m/s und beträchtlicher Horizontalscherung (-0.5 < C U < 15) 
gekennzeichnet I s t . Das Modell i s t semi-geostrophisch, d . h . es wird ange­
nommen, daß der Jet i n geostrophischer Balance mit dem quer zur Front 
ger i chteten Druckgradienten s t e h t . Das zeitabhängige Geschwindigkeits fe ld 
wird aus dem durch die Deformation veränderten Massenfeld d i a g n o s t i z i e r t ; 
d ie Modellgleichungen sind also n i cht prognost isch. Abb. 1.15 ze ig t den 
Zustand des Massen- und Geschwindigkeitsfelds zu d r e i aufeinanderfolgenden 
Z e i t e n . Man erkennt d eut l i ch die Verstärkung der Baroklinität und die 
Intensiv ierung des geostrophischen J e t s . Im weiteren Ver lau f i h r e r Studie 
untersuchten MW den Einfluß der während der Frontogenese erzeugten Z i r k u ­
l a t i o n auf e i n passiv advektiertes Temperaturfeld. Sie konnten zeigen, 
daß aus e iner anfänglich schwach vorgegebenen Thermoklinität s i ch i n 
wenigen Tagen eine scharfe Temperaturfront entwickelt (Abb. 1.16). Im 
unmittelbaren Bereich des Thermoklinitätsmaximums kommt es dann sogar zur 
Faltung von Isothermen (™ Inversionen im Temperaturpro f i l ) . In e iner 
weiteren Anwendung ihres Basismodells wiesen MW nach, daß die während der 
Frontogeoese vorherrschende Z i r k u l a t i o n die T ie fe e iner dem Model l passiv 
Uberlagerten Deckschicht modul iert . Diesen Vorgang ze igt Abb. 1.17. 

Eine s innvo l le K l a s s i f i z i e r u n g der Modell«, die Aufschluß über die Dynamik 
bereits existierender Fronten geben, e rg ibt s i ch aus der Z ie l se tzung des 
Model ls . 

- Erste Untersuchungen der Z i r k u l a t i o n an stationären Fronten (das s ind 
Fronten, deren P o s i t i o n o r t s f es t b z g l . der rot ierenden Erde i s t ) führten 
zur Margules-Gleichung, die von MARGULES (1906) erstmals für Strömungen 
an atmosphärischen Fronten herge le i t e t und von DEFANT (1929) auf das Meer 
Ubertragen wurde. Sie beschreibt die hor i zonta len f r o n t e n p a r a l l e l e n 
Strömungen an e iner stationären im dynamischen Gleichgewicht b e f i n d l i c h e n 
Front , die durch die geneigte Grenzfläche zwischen zwei Wasserkörpern mit 
verschiedenen Dichten repräsentiert w i r d . Vertikalbewegungen an ozeanischen 
Fronten wurden erstmals von DEFANT (1961) beschrieben. Grundlage der 
Theorie i s t die Folgerung, daß an Fronten, d ie s i c h n i ch t im stationären 
Gleichgewicht befinden, hor izontale f r ontenpara l l e l e Beschleunigungen 
au f t r e t en . Diese Beschleunigungen r e s u l t i e r e n i n Vertikalbewegungen, die 
versuchen, durch Veränderung der P o s i t i o n der Frontfläche diese In einen 
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Abb. 1.15 

Z e i t l i c h e Entwicklung des Massen- und Geschwindigkeitsfelds im Model l von 
MACVEAN und WOODS (1980) 
Durchgezogene Isoplethen: Isopyknen; Abstand: 0.2 kg m - 3 

Gerissene Isoplethen: Isotachen des J e t s ; Abstand: 0.04 m/s 
a) Anfangsfeld bei t - 0 h 
b) t » 57.76 h ; P f e i l e s t e l l e n ageostrophlsche Geschwindigkeiten dar 
c) t =* 83.21 h 



Abb. 1.16 

Z e i t l i c h e Entwicklung eines thertnoklinen Felds im Mode l l von MACVEAN und WOODS (1980) 
Durchgezogene Isop le then : Isothermen; Abstand: 0.8 K be i t • O h , 0.4 K be i t - 83.21 h 
Gerissene Isop le then : Isopyknen; Abstand: 0.2 kg m - 3 

D a r g e s t e l l t i s t die Entwicklung zweier F a l l e mit verschiedenen Anfangsbedingungen. Die Neigungen von Isothermen 
und Isopyknen bei t » 0 h haben (a) verschiedenes Vorze ichen, (b) g le iches Vorze ichen. 



Abb. 1.17 
Z e i t l i c h e Entwicklung des Massen- und Geschwindigkeits fe lds und der Deck­
s c h i c h t t i e f e im Model l von MACVEAN und WOODS (1980) 
Durchgezogene Isoplethen: Isopyknen; Abstand: 0.1 kg m 
Gerissene Isoplethen: Isotachen des J e t s ; Abstand: 0.04 m/s 
Dicke L i n i e : Deckschichtt ie fe 
a ) Anfangsfeld bei t » 0 h 
b) t - 57.76 h ; P f e i l e s t e l l e n ageostrophische Geschwindigkeiten dar 

c ) t « 77.02 h 
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Gleichgewichtszustand zu bringen. Anhand mehrerer F a l l s t u d l e n mit j ewei l s 
verschiedenen Dichten und f rontenpara l l e l en Beschleunigungen i n den zwei 
Wassermassen be iderse i t s der Front b ie te t diese Theorie eine Erklärung 
für Auf - und Abgleitvorgänge. 

- Die V e r t i k a l z i r k u l a t i o n an Fronten, deren P o s i t i o n n icht o r t s f e s t i s t , 
wurde erstmals von RAO und MURTY (1973) berechnet. Grundlage i h r e r Studien 
s ind Datensätze, die aus Frontenvermessungen von CROMWELL und REID 
(1956) sowie VOORHIS und HERSEY (1964) r e s u l t i e r e n . Ähnlich wie DEFANT 
(1961) s t e l l t e n s ie die Front a l s geneigte Fläche zwischen zwei Wasser­
körpern dar , an der die Dichte s i c h abrupt ändert. A l l e r d i n g s er laubten 
s i e zusätzlich, daß s i ch die Neigung d ieser Fläche h o r i z o n t a l und die 
Dichte der beiden Wassermassen v e r t i k a l ändert. Außerdem ließen s i e 
Wandergeschwindigkeiten der Frontfläche b i s zu 0 .5( ! ) m/s z u . Ihr theore ­
t i s c h e r Ansatz geht von der stationären, l l n e a r l s i e r t e n hydrodynamischen 
Bewegungsgleichung auf der f-Ebene aus. Turbulente Vermischung wird 
durch v e r t i k a l veränderliche Austauschkoeff iz ienten p a r a m e t r i s i e r t . A l s 
Ergebnis e r h i e l t e n s ie maximale Vert ikalgeschwindigkei ten b is zu 3 mm/s 
( « 300 m/d!) und eine geschlossene Z i r k u l a t i o n s z e l l e i n der V e r t i k a l ­
ebene senkrecht zur F r o n t . 

E i n zweidimensionales n i c h t l i n e a r e s Modell der Dynamik an Instationären 
ozeanischen Dichtefronten auf der f-Ebene s t e l l t e GARVINE (1979a,b) v o r . 
GARVINE konnte das instationäre Problem auf e i n stationäres reduzieren, 
indem er sein Koordinatensystem an die s i ch bewegende Front anheftete . 
Ähnlich wie bei DEFANT (1961) i s t die zu untersuchende Front durch eine 
geneigte Grenzfläche zwischen zwei homogenen Wasserkörpern mit v e r s c h i e ­
denen Dichten i d e a l i s i e r t d a r g e s t e l l t . Relativbewegung beider Wasser­
körper zueinander i n der zweidimensionalen Vertikalebene wird vorgegeben. 
Die Lösungsvielfalt seines Modells s t e l l t e GARVINE (1979a,b) i n Abhängig­
k e i t eines "Rotationspararae t e r s " P r dar , der aus dem Verhältnis des baro -
k l i n e n Rossby-Radius' zu e iner d i s s l p a t i v e n Längenskala r e s u l t i e r t . Großes 
P r bedeutet, daß Rotationseffekte Uberwiegen, k l e ines P f s teht für d ie 
Dominanz d i s s i p a t i v e r Prozesse. Auf diese Weise konnte GARVINE (1979a,b) 
d ie Dynamik von Fronten mit verschiedenen Längenskalen s tud ieren , ange­
fangen bei k l e i n s k a l i g e n Flußwasserfronten b is zu großskallgen Fronten 
der gyreskaligen Z i r k u l a t i o n , wie z . B . der Subtropenfront. Die Ergebnisse 
ze igen, daß der f rontenparal le le J e t mit steigendem P r wächst, während 
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d i e senkrecht zur Front ger ichtete ageostrophische Geschwindigkeit immer 
schwächer w i r d . In g le i cher Weise nimmt die V e r t i k a l z i r k u l a t i o n ab, eine 
Konvergenz der Oberflächenströmungen und daraus result ierende Absink­
bewegungen an der Front s ind jedoch auch noch im F a l l P r •* 0 0 vorhanden. 
GARVINE (1980) s t e l l t l e d i g l i c h eine Erweiterung dieses Modells durch die 
Berücksichtigung thermodynamischer Ef fekte dar . 

E i n n i c h t l i n e a r e s , zeitabhängiges zweidimensionales Modell von KAO et a l . 
(1978) s i m u l i e r t die Bildung und den quasi-stationären Endzustand e iner 
Front auf der f-Ebene, die durch das Einströmen s p e z i f i s c h l e i c h t e r e n 
Wassers i n eine Umgebung mit s p e z i f i s c h schwererem Wasser ents teht . Der 
quasi-stationäre Endzustand wird dadurch e r r e i c h t , daß die Bewegung der 
Front r e l a t i v zum schwereren Wasser immer langsamer wird und nach e iner 
Zeitspanne 10/ f durch Erre ichen eines geostrophischen Gleichgewichts 
nahezu zum Stehen kommt. In diesem Stadium hat s i c h e i n s tarker Fronten­
j e t geb i ldet ; die quer zur Front ger ichtete Geschwindigkeit entspr i cht 
etwa 1/10 der Einströmgeschwindigkeit des l e i c h t e r e n Wassers, die V e r t i ­
kalgeschwindigkeit an der Front H e g t zwischen dem 1 0 " 3 - und 10 - l *-fachen 
der Jetgeschwindigke i t . Die Studien von KAO (1980, 1981) s ind eine Anwen­
dung dieses Modells auf den Golfstrom und auf Sche l f f ronten . 

- Die Anzahl der Model le , die hydrodynamische Instabi l i täten von Strömungen 
beschreiben, hat inzwischen einen enormen Umfang angenommen. Es i s t 
deswegen an dieser S t e l l e n i cht möglich, e inen vollständigen Überblick zu 
geben. In diesem Zusammenhang s e i auf Lehrbücher wie PEDLOSKY (1979) und 
GILL (1982) verwiesen. Im folgenden s o l l e n deswegen nur Modelle beschrieben 
werden, die s i ch s p e z i e l l dem Problem der Instabi l i tät von Fronten bzw. 
Frontenjets zugewandt haben und d i e Entwicklung und Strukturen von Mäandern 
d e t a i l l i e r t beschreiben. 

ORLANSKI und COX (1973) entwicke l ten e i n dreidimensionales n i c h t l i n e a r e s 
Mode l l auf der ß-Ebene, das die Instabi l i tät der Golfstromfront beschre ibt . 
In ihrem 15-Schichten-Model l betrachteten s ie die z e i t l i c h e Entwicklung 
e ines anfangs geostrophisch ba lanc ier ten J e t s , dem s ie e i n Störfeld mit 
k l e i n e r Zufal lsampl i tude Uberlagerten. Dadurch angeregt b i l d e n s i c h i n n e r ­
halb von acht Tagen Mäander mit e iner typischen Wellenlänge von • 120 km 
heraus. ORLANSKI und COX (1973) konnten zeigen, daß das Wachstum d ieser 
Wellen i n den ers ten Tagen des Experiments exponent i e l l verläuft und nach 
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etwa acht Tagen verschwindet. Eine umfangreiche Energiediagnost ik z e i g t , 
daß die k inet i s che Energie der Wellen i n e r s t e r L i n i e dem Reservo ir der 
p o t e n t i e l l e n Energie entzogen wird - barokl ine Instabi l i tät i s t a lso der 
dominante physikal ische Prozeß. 

IKEDA (1981) s imul i e r t e i n einem dreidimensionalen quasi-geostrophischen 
Zwei-Schichten-Modell die Instabi l i tät eines s tarken von Westen nach 
Osten strömenden J e t s . Im Gegensatz zu ORLANSKI und COX (1973) i s t i n 
seinem Modell p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y eine Erhaltungsgröße. Seine Lösungen 
beschreiben die Entwicklung von Mäandern und die Abschnürung von zyklonalen 
und ant izyk lona len Wirbe ln . E i n Verg le i ch mehrerer Modelläufe mit und 
ohne ß-Effekt, aber mit den g le ichen Anfangsbedingungen, z e i g t , daß der 
Abschnürprozeß durch e i n von n u l l verschiedenes ß begünstigt w i r d . 

Zum Schluß dieses Abschnit ts s e i noch das Model l von JAMES (1983) erwähnt. 
Hier wird i n einem dreidimensionalen n i c h t l i n e a r e n Model l d ie Instabi l i tät 
e iner i d e a l i s i e r t e n Front i n Schelfgebieten s i m u l i e r t . Das Modellgebiet 
e r s t r e c k t s i c h Uber eine Fläche von 30 km x 50 km, die G i t t e rwe i t e beträgt 
c a . 1 - 2 km. Die Geschwindigkeit des Frontenjets von * 1 m/s und d ie J e t ­
b r e i t e von a 10 km lassen auf eine Rossby-Zahl i n der Nähe von 1 schließen. 
Innerhalb von d r e i Tagen wird der Je t zu einem Mäander von etwa 40 km 
Wellenlänge deformiert und e i n zyklonaler Wirbel abgeschnürt. Dieses 
Modell wird an dieser S t e l l e weniger wegen se iner Ergebnisse z i t i e r t , 
sondern deswegen, w e i l es das ers te Model l d a r s t e l l t , das d ie Instab i l i tä t 
e iner mesoskaligen Front s i m u l i e r t . Die geringe Größe des Modeilgebiets 
und die hor izontale Auflösung s ind nämlich eine Größenordnung k l e i n e r a l s 
In den vorher beschriebenen Modellen. Es werden a lso turbulente Prozesse 
aufgelöst, d ie i n großskaligen Modellen nur paramefr is ier t werden. 

1.3.3 Frontogenesemodelle der Atmosphäre 

Die Untersuchung des Entstehungsprozesses atmosphärischer Fronten mit ana­
l y t i s c h e n und numerischen Modellen hat eine längere T r a d i t i o n a l s die 
Modell ierung ozeanischer Fronten. Die Bedeutung h o r i z o n t a l e r Deformations­
f e lder synoptischskal iger Wirbel a l s primäre Ursache für die Formation von 
Fronten i n der Atmosphäre wurde bere i t s i n den 20er Jahren dieses J a h r ­
hunderts von BERGERON (1928) h e r a u s g e s t e l l t . Diese Erkenntnis fand N i e d e r ­
schlag i n e iner V i e l z a h l von Frontogenesemodellen, d ie etwa ab Mi t te der 
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50er Jahre In der meteorologischen L i t e r a t u r veröffentl icht worden s i n d . Da 
das Deformationsfeld synopt ischskal lger Wirbel möglicherweise auch der 
e s s e n t i e l l e Mechanismus i s t , der zur Bildung ozeanischer MPV-Fronten f l l h r t , 
s o l l an dieser S t e l l e e i n kurzer Überblick über Formulierung und Ergebnisse 
atmosphärischer Deformationsmodelle gegeben werden. Eine ausführliche 
Abhandlung Uber die mathematische Theorie der Frontogenese f indet man bei 
HOSKINS (1982). 

Zweidimensionale Modelle, die Frontogenese In einem vorgegebenen groß-
s k a l i g e n hor izonta len Deforaat ions fe ld beschreiben, wurden erstmals von 
STONE (1966), WILLIAMS (1968) und WILLIAMS und PLOTKIN (1968) v o r g e s t e l l t . 
Diese quasi-geostrophischen Modelle s ind zwar In der Lage, die Entwicklung 
e i n e r "Pseudo-Front" mit starken Temperaturgradienten an der Erdoberfläche 
zu s imul ieren , b ieten aber keine zeitabhängige Lösung - nur gewisse Grenz­
fä l l e werden betrachtet . Darüber hinaus erstrecken s i c h die model l ier ten 
Fronten v e r t i k a l - d i e i n der Realität beobachtete Neigung der Frontfläche 
wird a lso n i c h t erfaßt . Eine weitere u n r e a l i s t i s c h e Eigenschaft der M o d e l l ­
fronten besteht d a r i n , daß im unmittelbaren Frontenbereich die r e l a t i v e 
V o r t i c i t y g l e i c h 0 w i r d , obwohl Beobachtungen zeigen, daß die r e l a t i v e 
V o r t i c i t y dort im allgemeinen maximal i s t . Nach WILLIAMS (1972) i s t die 
Hauptursache für diese Schwächen der quasi-geostrophlschen Modelle die T a t ­
sache, daß im späteren Stadium der Frontogenese die Rossby-Zahl sehr groß 
wird (Ro » 1 ) , so daß die Voraussetzung für Quasi-Geostrophie (Ro « 1) 
n i c h t mehr gegeben i s t und ageostrophische Ef fekte eine dominante Rol le 
s p i e l e n . Diese Erkenntnis führte zur Entwicklung v o l l - n i c h t l i n e a r e r nume­
r i s c h e r Modelle durch WILLIAMS (1972, 1974). Die Lösungen dieser Modelle 
g le i chen weitaus mehr den Strukturen , wie s ie an Fronten beobachtet werden; 
d i e Frontfläche i s t mit der Höhe geneigt und im "Zentrum" der Front produ­
z i e r e n s i e eine Region maximaler zyklonaler V o r t i c i t y . Die Bildung von 
Diskontinuitäten, d .h . extrem starken hor izonta len Gradienten der poten­
t i e l l e n Temperatur, konnte mit diesen Modellen wegen der l i m i t i e r t e n h o r i ­
zontalen Auflösung des M o d e l l g i t t e r s (20 km) aber n i ch t s i m u l i e r t werden. 
Einen Ausweg aus d ieser S i t u a t i o n b ietet die Transformation der Bewegungs­
gleichungen auf Hor izonta lkoord inaten , die mit dem großskaligen Deformations­
f e l d advekt iert werden. Damit ergeben s i c h Vereinfachungen im Gle ichungs­
system und hohe hor izontale Auflösung im Bereich der D i la ta t i onsachse des 
Deformationsfelds (siehe Abb. 1.4) im for tgeschr i t tenen Stadium der F r o n t o -
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genese. HOSKINS (1971), HOSKINS und BRETHERTON (1972) und HOSKINS (1974) 
konnten damit die Entstehung von Diskontinuitäten i n Frontalzonen simu­
l i e r e n , obwohl ihre Modelle l e d i g l i c h auf der semi-geostrophischen A p p r o x i ­
mation (siehe Abschnitt 1.3.2) bas ieren . Diese Gleichungen wurden bere i t s 
von SAWYER (1956) und EL LASSEN (1962) zur diagnostischen Untersuchung von 
V e r t i k a l z i r k u l a t i o n e n an atmosphärischen Fronten angewendet. 

Der nächste S c h r i t t zur realitätsnahen Modell ierung atmosphärischer F r o n t o ­
genese war die Entwicklung von Model len, i n denen die Bildung von Fronten 
im Strömungsfeld einer b a r o k l i n instabilen Helle untersucht w i r d . Im 
Unterschied zu den oben beschriebenen zweidimensionalen Deformationsmodellen 
w i r d h i e r a lso n i ch t e i n i d e a l i s i e r t e r frontogenetischer Mechanismus v o r ­
gegeben, sondern das Zirkulat ionsschema, daß l e t z t e n d l i c h zur Bildung von 
Fronten führt, muß s i c h vielmehr e r s t se lbs t aus e iner i n s t a b i l e n Welle 
heraus entwickeln . Dieses Problem wurde erstmals von WILLIAMS (1967) i n 
einem zweidimensionalen Modell behandelt. Dreidimensionale Modelle wurden 
u . a . von MUDRICK (1974), HOSKINS und WEST (1979), HOSKINS und DRAGHICI 
(1977) sowie HOSKINS und CAETANO NETO (1984) v o r g e s t e l l t . Die Ergebnisse 
besagen, daß das Strömungsfeld e iner b a r o k l i n i n s t a b i l e n Welle i n der 
Lage i s t , i n kurzer Ze i t Frontalzonen zu generieren, deren Strukturen 
genere l l mit den Vorhersagen der zweidimensionalen Deformationsmodelle 
Ubereinstimmen. Das i d e a l i s i e r t e hor izontale Deformationsfeld scheint somit 
eine gute Approximation zu s e i n , Frontogenese realitätsnah zu s i m u l i e r e n . 

1.3.4 Anforderungen an ein numerisches Modell 

Nach den oben getroffenen Aussagen können nun präzise Anforderungen an die 
Beschaffenheit eines numerischen Modells g e s t e l l t werden, mit dem die E n t ­
wicklung und Dynamik von MPV-Fronten im Ozean untersucht werden s o l l . 

- MPV-Fronten sind e i n Produkt der zu höheren Wellenzahlen ger ichteten 
Kaskade p o t e n t i e l l e r Enstrophie im Spektrum ozeanischer Turbulenz. Das 
dem Modell zugrundeliegende Gleichungssystem s o l l t e a lso I n d i v i d u e l l e 
Erhaltung von potentieller Vorticity und Erhaltung potentieller Enstrophie 
garant ieren . 

- An MPV-Fronten e r r e i c h t die Rossby-Zahl Werte In der Nähe von 1. Die 
Voraussetzung für Quasi-Geostrophie (Ro « 1) i s t a l so n i c h t mehr e r f ü l l t . 



- 4 9 -

Semi-geostrophische und diagnostische Modelle produzieren u n r e a l i s t i s c h e 
Lösungen im späteren Stadium der Frontogenese. Das Modell s o l l t e a lso 
voll-nichtlinear und prognostisch s e i n . 

- MPV-Fronten s ind Zonen s tarker hor i zonta ler Var iab i l i tät . Dem s o l l t e 
durch hohe horizontale Auflösung ( « 1 km) Rechnung getragen werden. 

Die Forderung nach i n d i v i d u e l l e r Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y bedeutet 
zwangsläufig starke Einschränkungen für die Struktur des Mode l l s . In e r s t e r 
L i n i e können diabatische Prozesse n i cht berücksichtigt werden. Da die Z e i t ­
s k a l a der Frontogenese i n der Größenordnung von Tagen l i e g t , i s t die V e r ­
nachlässigung d labat i scher Abkühlung und Erwärmung des Ozeans i n d ieser 
Phase ver t re tbar . Problematischer i s t dagegen die Nichtberücksichtigung 
turbulenter Vermischung durch SeherungsInstabilität. Hier kann man s i c h nur 
auf Ergebnisse des MW-Modells s tutzen , i n denen zum Ausdruck kommt, daß die 
Richardson-Zahl e r s t im for tgeschr i t tenen Stadium der Frontogenese Größen­
ordnungen von 1 e r r e i c h t . F r a g l i c h i s t auch, inwieweit die Vernachlässigung 
doppe ld l f fus iver Vorgänge die Modellergebnisse verfälschen kann. Die T a t ­
sache, daß Temperaturinversionen an Fronten vermehrt beobachtet wurden, 
deutet zwar e i n e r s e i t s darauf h i n , daß Doppeld i f fus ion bevorzugt i n F r o n t a l ­
zonen a u f t r i t t ; andererseits kann man jedoch davon ausgehen, daß die 
Existenz von Inversionen Uberhaupt e r s t e i n Produkt der Frontendynamik 
se lbs t i s t . Insofern erscheint eine Vernachlässigung d iabat i scher Verände­
rungen des Dichtefeldes durch doppeldi f fus ive Instabi l i täten zumindest 
während der Frontogenese v e r t r e t b a r . 

1.4 Ziele der Arbeit 

Z i e l d ieser Arbe i t i s t die Entwicklung eines prognostischen, n i c h t l i n e a r e n , 
adiabat ischen numerischen Model l s , i n dem die p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y eine 
i n d i v i d u e l l e Erhaltungsgröße I s t . M i t diesem Model l s o l l d ie Genese e iner 
MPV-Front im Deformationsfeld synopt i schskal iger Wirbel und die Entwicklung 
von Mäandern auf d ieser Front s i m u l i e r t werden. Sowohl das Frontogenese- a l s 
auch das Mäandermodell s o l l e n dazu dienen, t i e f e r e E i n b l i c k e i n die meso-
s k a l i g e Dynamik des Ozeans zu gewinnen. Es s o l l versucht werden, an Fronten 
beobachtete Phänomene zu erzeugen und eine Erklärung für Ihr Zustandekommen 
zu l i e f e r n . 
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M i t dem Frontogenesemodell s o l l gezeigt werden, daß e i n syaopt ischskal iges 
Deformationsfeld i n der Lage i s t , innerhalb weniger Tage durch absolute 
Verschärfung eines vorgegebenen gyreskal igen Gradienten der p o t e n t i e l l e n 
V o r t i c i t y eine MPV-Front zu erzeugen. Dabei s o l l insbesondere die z e i t l i c h e 
Entwicklung der hor izontalen und v e r t i k a l e n Strukturen des Massen- und 
Geschwindigkeitsfelds sowie die Auswirkungen des Frontogeneseprozesses auf 
d ie Umverteilung passiv akvekt i e r t e r Skalare untersucht werden. 

M i t dem Mäandermodell s o l l die z e l t l i c h e Entwicklung von H o r i z o n t a l - und 
V e r t i k a l s t r u k t u r e n des Massen- und Geschwindigkeitsfelds e i n e r b a r o k l i n / 
barotrop i n s t a b i l e n MPV-Front untersucht werden. Weiterhin s o l l das Model l 
Aufschlüsse über Wachstumsraten und Energieumwandlungsprozesse während der 
Entwicklung der Instabi l i tät geben. Die Umverteilung passiver Skalare I s t 
ebenso wie beim Frontogenesemodell Gegenstand der Betrachtungen. Zusätzlich 
s o l l e n Tra j ek tor i en markierter Wasserpart ikel i n der i n s t a b i l e n Front d a r ­
g e s t e l l t werden. 
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2 DAS FRONTOGENESEMODELL 

In diesem Abschnit t wird das numerische Modell v o r g e s t e l l t , mit dem die 
Erzeugung von MPV-Fronten s i m u l i e r t werden s o l l . Das Modellkonzept mit den 
zugrundeliegenden Gleichungen, Randbedingungen, technischen D e t a i l s und 
Anfangsbedingungen wird i n Abschnitt 2.1 beschrieben. Im Abschnit t 2.2 
werden die Ergebnisse des grundlegenden Modellaufs FGO (FG = Frontogenese) 
d a r g e s t e l l t . Anhand dieses Laufs wird e i n Eindruck i n räumlich/zeitliche 
Strukuren der s i c h entwickelnden Front vermi t te l t und die lokale Dynamik 
a n a l y s i e r t . Die Abschnitte 2.3 und 2.4 beschreiben die Sensit ivität der 
Modellergebnisse auf verschiedene Anfangsbedingungen der IPV-Struktur und 
des Temperaturfelds. Im Abschnit t 2.5 schl ießl ich werden die Ergebnisse 
zusammengefaßt und daraus result ierende Schlußfolgerungen gezogen. 

2.1 Formulierung des Modells 

2.1.1 Wahl der Vertikalkoordinate 

Die Forderung nach i n d i v i d u e l l e r Erhaltung der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y i n 
den Modellgleichungen kann nur e r fü l l t werden, wenn die Dichte a l s 
Ver t ika lkoord inate benutzt w i r d . Die Verwendung e iner isopyknischen ( d . h . 
lagrangesehen) Ver t ika lkoord lnate b ietet darüber hinaus den V o r t e i l , daß 
d ie Anzahl der Gitterpunkte i n der V e r t i k a l e n im allgemeinen geringer i s t 
a l s i n eulerschen Model len, um das g le iche Spektrum barok l iner Strukturen 
aufzulösen. E i n fundamentaler N a c h t e i l isopyknischer V e r t i k a l k o o r d i n a t e n 
i s t die Tendenz von Isopyknen, i n Regionen mit s tarker Baroklinität nahe 
der Meeresoberfläche diese zu schneiden. Da die Meeresoberfläche se lbst 
eine Koordinatenfläche d a r s t e l l t , bedeutet dies e inen Schni t t von K o o r d i ­
natenflächen und verhindert damit die Anwendung von Operatoren i n den 
Differenzengleichungen, die eine D i v i s i o n durch den v e r t i k a l e n Git terabstand 
vorschre iben. Eine Möglichkeit, dieses Problem zu umgehen, besteht d a r i n , 
den Ver t ika labstand zwischen Isopyknen so groß zu wählen, daß e i n S c h n i t t 
von Koordinatenflächen während der Integrationsdauer des Modells aus­
geschlossen werden kann. Dies bedeutet aber, daß v e r t i k a l e D i chtes t rukturen 
nur noch ungenügend aufgelöst und d ie für Frontalzonen typischen hor i zonta l en 
Dichtegradienten an der Meeresoberfläche n i c h t wiedergegeben werden können. 
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In diesem Modell wird e i n anderer Ausweg gewählt - d ie Verwendung von 
Hybridkoordinaten, wie s ie von BLECK (1978b, 1979) entwicke l t worden s i n d . 
Hybridkoordinaten bieten e i n e r s e i t s die Möglichkeit, ModelIgleIchungen 
streng isopyknisch anzuwenden, andererseits erlauben s i e den Übergang zu 
e i n e r v e r t i k a l eulerschen Darste l lung i n Regionen, wo die Verwendung i s o -
pyknischer Koordinaten die erwähnten Schwier igkeiten b e r e i t e t . Da d ieser 
Übergang von isopyknischen zu eulerschen Koordinaten In bestimmten T e i l e n 
des Modellgebiets mit dem V e r l u s t der i n d i v i d u e l l e n Erhaltung p o t e n t i e l l e r 
V o r t l c l t y bezahlt werden muß, s t e l l t die Formulierung In Hybridkoordinaten 
somit einen Kompromiß zwischen Ansprüchen an die phys ikal i schen E i g e n ­
schaften des Modells und numerisch bedingten Notwendigkeiten dar . 

2 .1.2 Die Modellgleichungen i n Hybridkoordinaten 

E i n n i ch t l ineares prognostisches GleichungsSystem zur Beschreibung des 
Massen- und Geschwindigkeltsfelds i n verallgemeinerten Ver t ika lkoord inaten 
wurde von BLECK (1978b) e r s t e l l t . In einem rechtshändigen Koordinatensystem 
( x , y , s ) lauten die Bewegungsgleichungen 

( £ ) 8 + , . v + . - - g - f , . - « ( - g ) 8 - ( f ) s d . i . ) 

( f ) . • ' • v + ° ' -l + ' » - - « ( f ) , - ( ? ).• « 2- l b> 

Dabei i s t s die verallgemeinerte Ver t ika lkoord inate ( s ze igt p o s i t i v nach 
oben), s bedeutet d s / d t , x und y die hor izonta len Koordinaten ( n i c h t e n t ­
lang e iner s-Fläche gemessen, sondern In der P r o j e k t i o n auf eine hor i zonta le 
Fläche), • - i u + Jv i s t der hor izontale Geschwindigkeitsvektor . Der Index 
s s o l l daran e r innern , daß p a r t i e l l e D i f f e r e n t i a t i o n e n entlang e i n e r s -
Fläche ausgeführt werden, somit i s t V - i ( ö / 9 x ) + j ( ö / d y ) (weitere E i n -

S S 3 
z e l h e i t e n siehe BLECK (1978b)). Die anderen Symbole haben die übliche Bedeu­
tung: t ( Z e i t ) , f (Cor io l l sparameter ) , et ( spez i f i sches Volumen), p (Druck) 
und * (Geopotential ) . Die hydrostatische Approximation drückt s i c h a l s 



a$ _öp (2.1c) 

aus und die Kontinuitätsgleichung lautet 

( £ > + ' S • £ ( • • • S ) - 0 . <2.2) 

I n d i v i d u e l l e Erhaltung des spez i f i s chen Volumens (ohne Berücksichtigung von 
Kompressibilität, D i f f u s i o n und anderen diabatischen Effekten) w i r d durch 
die thermodynamische Gleichung 

S " C £ ) . + ' - V + ( * - S ) f - 0 « . 3 ) 

beschrieben. 

2.1.3 Das Deformationsfeld 

Die Frontogenese wird i n diesem Model l durch e i n stationäres barotropes 
Deformationsfeld (Abb. 2.1) angetr ieben. Das Deformationsfeld wird durch 
die Stromfunktion 

<l> =• - Y xy (2.4) 

beschrieben, y i s t die DeformatIonsrate. Die Deformationsgeschwindigkeiten 
i n x - und y-Richtung s ind 

% ~ (2.5a) 

Das Deformationsfeld i s t v o r t i c i t y - und d i v e r g e n z f r e i : 
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Abb. 2.1 

Stromlinien des hor izontalen barotropen Deformationsfelds . Das gerasterte 
Rechteck s t e l l t die Modellbox dar . 
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^D % 
1 T - - C * 0 ( 2 * 6 a ) 

E i n Rechteck behält somit während der Deformation die Form eines Rechtecks« 
Die momentane P o s i t i o n X ( t ) - ( x ( t ) , y ( t ) ) eines Wasserpart ikels mit e iner 
anfänglichen P o s i t i o n XQ = ( x ( t Q ) , y ( t Q ) ) i s t gegeben durch 

X ( t ) - ( x ( t Q ) • e * ^ , y ( t Q ) • e * ) , (2.7a) 

wenn es mit der Deformationsgeschwindigkeit advekt iert w i r d . Die "Querfront-
s k a l a " L q = L(t=0) schrumpft a lso während der Deformation zu 

L ( t ) - L 0 • e _ Y t (2.7b) 

und die "Längsfrontskala" B = B(t=0) dehnt s i ch auf 
o 

B ( t ) = B 0 • e * (2.7c) 

aus. 

2.1.4 Transformation der Horizontalkoordinaten 

Die rechteckige Modellbox i s t i n das oben beschriebene Deformationsfeld 
e ingebettet (Abb. 2 .1 ) . Die Seitenwände s ind p a r a l l e l zur x - bzw. y-Achse 
o r i e n t i e r t und werden mit der Deformationsgeschwindigkeit a d v e k t i e r t . Die 
Box wird also i n x-Richtung komprimiert und i n y-Richtung ges t reckt . Da das 
Interesse l e d i g l i c h den durch das Deformationsfeld induz i e r t en sekundären 
BewegungsVorgängen g i l t , i s t es angebracht, die Modellgleichungen auf e i n 
Koordinatensystem zu transformieren, das m a t e r i e l l bezüglich des Deforma-
t ionsgeschwindigkeits fe lds i s t . Dies i s t gleichbedeutend mit e iner Separa­
t i o n des Geschwindigkeitsfelds i n einen Deformationsantei l und einen sekun­
dären A n t e i l 
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u - u D + u ' (2.8a) 

v = v D + v ' (2.8b) 

und der Suche nach Lösungen für ( u * , v ' ) . S u b s t i t u t i o n von (2.8) i n die 
Bewegungsgleichung (2.1) e rg ib t 

öu' oii öun öu* 
( — ) + u n + »• + u _ ( — ) 
1 at s D öx ax D ax s 

11 ft* 'Q D ft» 's ov s 
au' - fv^ - f v ' 

ax 's D v öy 's " ay 's D 

bp„ a&. ap a * 

av' av„ av_ ÖV ' 

( — ) + v _ + v - a + T D ( — ) 
L 3t s D 3y öy öy s 

+ V — + ( — J + u* l — J + s — + f u + f u ' 3y s " öx s ö x s ös u 

ap„ Ö<L öp a$ 

Dabei wurde von der Tatsache Gebrauch gemacht, daß u u unabhängig von y und 
s sowie v D unabhängig von x und s i s t (Gleichung (2.5) ) . Die Gradienten des 
Drucks und des Geopotentials auf der rechten S e i t e von (2.9) s i n d i n e inen 
A n t e i l ( p D , $ D ) aufgespalten worden, die das Deformatlonsgeschwindigkeits-
f e l d (Up, v ß ) antreiben und einen A n t e i l ( p c , $ ) , d ie das Geschwindigkeits ­
f e l d ( u ' , v ' ) unterha l ten . Aus der S u b s t i t u t i o n von ( u Q , v ß ) a n s t e l l e von 
( u , v) i n (2.1) f o l g t deshalb 
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u _ — ü - f v . = - a — ^ * (2.10a) 
" öx D öx Öx 

v n — + f u n = - a — - . (2.10b) 
D 8y D öy öy 

Subtraktion der Gleichungen (2.10) von (2.9) e r g i b t 

du' ÖUL Öu' öu' 
( — ) + „ . ) + u D ( — ) + u« ( — ) 

ö t s öx s " öx s ö x s 
(2.11a) 

+ V l — + V l — ~ J + 8 — " f v ' - - l — ) + P l T ] 
u öy s ö y s ös ö x s c ö x s 

öv1 öv„ öv* öv' 
( ) +v- ) + v D ( — ) + V ( — ) 

ö t s öy s u öy s ö y s 
(2.11b) 

+ v n [ j + v ' [ J + s + f u ' - - [ — J + p [ — J . 
u öx s ö x s ös ö y s c ö y s 

M(x ,y , s ) - a p c + % (2.12) 

i s t dabei das von MONTGOMERY (1937) für die isopyknische Analyse eingeführte 
"Montgomery-Potential" . Setzt man voraus, daß das barokl ine Massenfeld y -
unabhängig i s t , dann sind u ' und v ' nur noch Funktionen von x und s und die 
Ableitungen ( ö u 7 ö y ) s , ( ö v 7 ö y ) s , ( ö o c / ö y ) 8 und (öM/öy) s verschwinden i n 
(2 .11) : 

ÖU* ÖU* Ö1L ÖU 1 ÖU* 

öv' Öv' öv öv' . öv' 
( ~ ) + V D ( " Z " ^ + V ' ( IT ] + U ' ( — ) + s — + ^ ' = 0. (2.13b) öt s " öx s öy ö x s ö s 
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J e t z t wird eine Var iab le 8 d e f i n i e r t , die eine lagrangesche Koordinate für 
Flüssigkeitselemente d a r s t e l l t , die mit dem Up-Feld advekt ier t werden. Da 
diese Elemente während des Z e i t i n t e r v a l l s t s i ch von i h r e r Anfangsposit ion 
x = X q nach x - x

0
e _ Y t bewegt haben, i s t ihre Koordinate 8 (welche synonym 

mit der S t a r t p o s i t i o n i s t ) gegeben durch 

8 = xe^t . (2.14) 

D i f f e r e n t i a t i o n von (2.14) nach der Z e i t e rg ib t eine Beziehung zwischen den 
Geschwindigkeitskomponenten u = dS/dt and u = dx /d t : 

u - Üe-Yt + ^ . (2.15) 

Räumliche Ableitungen im x - und x-System s ind verknüpft durch 

i i <2-16> 

während (2 .15) , angewendet auf die Identität 

e inen Ausdruck e r g i b t , der die l o k a l z e l t l i c h e n Ableitungen im x - und 8-System 
miteinander i n Beziehung s e t z t : 

Ô 9 Ô 
^ " I t 7 + U D - S ' (2-18) 

Zusammenfassung der ersten beiden Terme i n (2.13a) und (2.13b) mit H i l f e 
von (2.18) und Umordnen der verbleibenden Terme e r g i b t die t rans formierten 
Bewegungsgle ichunge n: 
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2 . 2 
ÖU ' a u ' +v' av* aiL au* 

( ä r k + ä x " ( — 2 — ) - * • ( - ä r + f ) + u ' i ? + 8 ' ^ 
öM ao 
5x + P ' S ( 2 - 1 9 a ) 

av' av' av av« 

Um die Gleichungen U b e r s i c h t l i c h zu h a l t e n , wurden die Indices " s " und "c" 
weggelassen« Die hydrostatische Gleichung (2.1c) b l e i b t unverändert. Zur 
Transformation der Kontinuitätsgleichung (2.2) w i r d erneut Gebrauch von 
(2.18) gemacht. Da dp/ds y-unabhängig i s t , vereinfacht (2.2) s i c h zu 

• s ; + ( « • » > 

I n g le i cher Weise reduziert s i c h d ie thermodynamische Gleichung (2.3) auf 

Die Gleichungen (2 .19) , (2.20) und (2.21) b i l d e n zusammen mit der hydrosta ­
t i s chen Gleichung (2 .1c ) , welche In der Form 

ös" " < 2 ' 2 2 ) 

geschrieben w i r d , das gewünschte Gleichungssystem i n (2, s ) -Koordinaten. 
M i t Ausnahmen der Tenne u'5*^/2« - —yu' and v ' öv /5y - YV* i n (2.19) s ind 
d ie Gleichungen für (u*, v ' ) im 8-System formal Identisch mit den G l e i c h u n ­
gen für (u , v) im x-System, die von BLECK und BOUDRA (1981, ab j e t z t a l s BB 
bezeichnet) i n einem Z i rkulat ionsraode l l benutzt wurden. Es s e i darauf h i n ­
gewiesen, daß die räumlichen Ableitungen In (2 .19) , (2.20) und (2.21) n i c h t 
I n x - , sondern i n x-Koordinaten ausgerechnet werden. 
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2.1.5 I n d i v i d u e l l e Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c l t y 

I n diesem Abschni t t s o l l gezeigt werden, daß im S p e z i a l l f a l l s = <x ( d . h . be i 
e iner r e i n isopyknischen Ver t ika lkoord inate ) bzw. s * 0 (wegen 2.21) die 
p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y im 8-System eine i n d i v i d u e l l e Erhaltungsgröße i s t . 

Die Able i tung von (2.19b) nach S e rg ib t eine Gleichung für die r e l a t i v e 
V o r t i c i t y (Man beachte, daß eine Able i tung nach x n icht die Vertauschung 
von räumlichen und z e i t l i c h e n Ableitungen im ers ten Term erlauben würde.) : 

d Öv' ö öv' öv 
•55 IW [ « f ( -5T + f ) + v ' ^ M - o . ( 2 * 2 3 ) 

Da es wünschenswert i s t , die E i n h e i t l i c h k e i t der Gleichungen zu wahren, 
werden die Ableitungen Ö/ÖK" durch 9/öx ausgedrückt. Unter Benutzung von 
(2.16) und (2.18) kann der erste Term i n (2.23) a l s 

ö t _ v t . öv' N r öv' . Ö / &(' n _ v f . „ „ , x 

(e ytnr ) - [ - i*r + -Eq (sr )!• * (2-24> 

geschrieben werden. Nochmalige Anwendung von (2.16) auf den zweiten Term i n 
(2.23) er laubt die E l i m i n a t i o n des Faktors e - T t aus der gesamten Gle ichung. 
Da öVp/oy - v I s t , heben s i c h zwei Terme gegenseit ig auf und es ve rb l e ib t 

•skl&*< ) + • * [ • • ( " S 1 * ' ) ] - » • ( » • » > 

Zur Vorbereitung e iner Gleichung für die p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y wird der 
Term ( ov ' / öx + f ) i n (2.25) durch Qöp/ös e r s e t z t , wobei 

Q öp/ös 

d ie p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y In s-Koordlnaten d a r s t e l l t . Dies führt zu 

£ ( f * > • « ^ ( T S ) + - & | [ . ' - f c Q ] - 0 . (2.26) 

Davon » i rd die mit Q . u l t l p l l z i e r t e Kontinuitätsgleichung (2.20) s u b t r a -
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h i e r t . Übrig b l e i b t die gewünschte Gleichung für die p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y 

(•£ L + . ' - g - 0 . (2.27) 

Die p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y Q i s t somit i n G i t t e r reg i onen , i n denen s = et g i l t , 
eine mit dem u ' - F e l d advekt ierte i n d i v i d u e l l e Erhaltungsgröße. 

2.1.6 Modellglelchungen in endlichen Differenzen 

Gleichungen i n endl ichen Dif ferenzen für (2 .1 ) , (2.2) und (2.3) s ind von 
BLECK (1978b, 1979) und BB für e i n gesta f fe l tes G i t t e r herge le i t e t worden, 
das nach ARAKAWA und LAMB (1977) a l s " C " - G i t t e r bezeichnet w i r d . In end­
l i c h e n Dif ferenzen lautet die Bewegungsgleichung 

^ öt ; s 
v c 

ÖS 

(2.28a) 

f — 1 1 öt h 

- 1 ? (2.28b) 

(U,V) = ( u 6 s P x , v6 s p^) s ind dabei die Komponenten des Massenflußvektors und 

öxV - £. u + f 
Q — (2.29) 

i s t die Größe, die i n s-Koordinaten p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y repräsentiert. 
Querbalken Uber einem Symbol bedeuten einen Mittelungsprozeß Uber zwei 
benachbarte Gitterpunkte (diese Mittelungsprozedur kann, wie z . B . i n p 3 ^ , 
auch i n verschiedenen Richtungen g l e i c h z e i t i g durchgeführt werden), die 
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Operatoren 6 , 6 und 6 s ind die Darste l lung von ö/öx, d/dy und o/ös i n x y s 
endl ichen Di f ferenzen . Die rechten Sei ten von (2.28a) und (2.28b) können 
mit H i l f e des Montgomery-Potentials umgeformt werden. Die Anwendung der 
"Produktrege l " i n endlichen Dif ferenzen (BLECK, 1978b, Gleichung (17b)) , 
Ausnutzung der Distributivitätseigenschaft des öx-Operators und d ie 
Erkenntn is , daß ap 8 + 3 s e i n Ausdruck In endl ichen Dif ferenzen für M i s t , 
führt zu 

- " a x fix"?8 - V i 8 = - 6 ^ + 7 S X S^a (2.30a) 

für die rechte Seite von (2.28a) . I n g l e i cher Weise verändert s i ch die 
rechte Seite von (2.28b) zu 

- or7 6yP s - Oy l 8 = - 6yM + pSy ^ a . (2.30b) 

Die hydrostatische Gleichung, mit dem Montgomery-Potential ausgedrückt, 
erhält man durch Ableitung von (2.12) (ohne den Index "c") nach s und nach­
folgende S u b s t l t l o n von (2 .1c ) . Die daraus result ierende Gleichung 

68M - p 6 8 a (2.30c) 

kann von e iner bel iebigen Tie fe ausgehend v e r t i k a l a u f i n t e g r i e r t werden, um 
M (bis auf eine Integrationskonstante) zu bestimmen. Man beachte, daß M 
s i c h nur dort ändert, wo a s i c h ändert, d . h . , M i s t innerhalb e i n e r s -Schicht 
(siehe Abschnitt 2.1.8) v e r t i k a l konstant . 

Die Kontinuitätsgleichung (2.2) l au te t In endl ichen Di f ferenzen : 

^ 6 8 P + 6 x ü + 6 y V + 6 s ( s - - | ) - o (2.31) 

und die thermodynamische Gleichung (2.3) 
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F + ^ [ t j 6 - o x
 + V 6 ^ + ( . ' J f ) c^a ] = 0 . (2.32) 

Für den Gebrauch i n diesem Mode l l werden die Gleichungen (2 .28) , ( 2 .30 ) , 
(2.31) und (2.32) i n folgender Weise m o d i f i z i e r t : 

- a l l e y-Ableitungen i n endl ichen Dif ferenzen werden verschwinden, 

- Mi t te lung über y e n t f ä l l t , 

- Mi t te lung Uber x wird ersetz t durch Mit te lung Uber 

- z e i t l i c h e Ableitungen ö/ot werden durch Ableitungen (d/öt)g e r s e t z t , 

- s t a t t u,v wird u ' , v ' s u b s t i t u i e r t , 

- Ausdrücke i n endlichen Di f f erenzen für die Deformationsterrae u'öu^/ox 
und v'öVp/dy i n (2.19a,b) müssen zur rechten Se i te von (2.28a,b) addier t 
werden. 

Dann reduzieren s i c h die Bewegungsgleichungen (2.28a,b) auf 

= -o^M + P 8 8 6 xa (2.33a) 

ö t S 8 0 8 ( 2.33b) 

wobei U ' - u'Ö^P*, V * v '6„p und Q - (6 v ' + f ) / 6 . p S i s t . Die Kontinuitäts-
S B Ä S 

gle ichung (2.31) vere infacht s i c h zu 

- | _ 6 .P+ V + 68 ( s ' - g ) - 0 (2.34) 

und die thermodynamische Gleichung (2.32) nimmt nun d ie Form 
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a n . Gleichung (2.30c) zur Bestimmung des Montgomery-Potentials b l e i b t 

unverändert. 

In diesem Model l s o l l außerdem die räumlich/zeitliche Struktur eines pass iv 
advekt ier ten Ska lar fe lds s i m u l i e r t werden. Temperatur T auf Isopyknen I s t 
e i n so lch passiver S k a l a r . Da bei adiabatischen Bewegungsvorgängen dT/dt = 0 
g i l t , kann die thermodynamische Gleichung (2.32) deshalb formal ident isch a l s 
prognostische Gleichung für das Temperaturfeld genutzt werden. Sie laute t 
dann 

| L + 1 1 _ ( . - £ ) V ° ] - 0 . (2.36) 

2.1.7 Randbedingungen 

Das zweidimensionale Modellgebiet i s t eine v e r t i k a l e Ebene, die p a r a l l e l 
zur x-Achse im Deformationsfeld p o s i t i o n i e r t I s t (siehe Abb. 2 .1 ) . Es 
wird bei £ » ± L Q / 2 durch feste Wände begrenzt, die mit der Deformations­
geschwindigkeit Up bewegt werden. Dort g i l t 

u ' = 0 und Öv'/öx - 0 ("free s l i p " ) . 

Oberflächen- und Bodenrandbedingungen drücken aus, daß es s i c h h i e r b e i um 
mater ie l l e Flächen handelt , d .h . e i n Massentransport senkrecht dazu i s t 
untersagt : 

s dp/os - 0 be i p • 0 Pa und p - 1000 Pa . 

Diabatische Erwärmung/Abkühlung im Modeligebiet I s t n i c h t zugelassen. 
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2 . 1 . 8 Technische D e t a i l s 

Das Modellgebiet I s t i n der Hor izonta len i n 64 g le iche I n t e r v a l l e Ax u n t e r ­
t e i l t . In der V e r t i k a l e n b e s i t z t das Model l zehn Schichten, d ie durch Flächen 
s = constant voneinander getrennt s i n d . Die "Dicke" Ap e iner jeden Schicht 
kann s i ch mit x und/oder der Z e i t ändern. Die Flächen mit s » constant 
werden a l s "Koordinatenflächen" oder "s-Flächen" bezeichnet. s-Fläche 1 
i s t die Meeresoberfläche, s-Fläche 1 1 der Boden. (Um der Tatsache Rechnung 
zu tragen, daß s von der Meeresoberfläche p o s i t i v nach oben z e i g t , müßten 
d ie s-Flächen korrekterweise von - 1 b i s - 1 1 durchnumeriert werden. Aus 
Vereinfachungsgründen wird dies jedoch unter lassen . ) Die Schichten zwischen 
diesen s-Flächen heißen "Koordinatenschichten" oder "s -Schichten" (siehe 
Abb. 2 .2 ) . Da die Gitterpunkte mit dem Deformationsfeld advekt iert werden, 
i s t die hor izonta le G i t t e rwe i te Ax zeitabhängig: 

Ax(t) = Ax - e - Y t . o 

Ax =» Ax(t=t-,) wurde auf 3 . 1 2 5 km gesetzt . Die anfängliche Querfrontskala o ° 
i s t somit L Q = 2 0 0 km. Um die l ineare numerische Stabil!tätsbedingung zu 
er fü l len , muß d ie Z e i t s c h r i t t w e i t e At s i c h Im g le i chen Sinne wie die G i t t e r ­
weite Ax(t) ändern, d . h . , 

At ( t ) = A t o • e _ Y t , 

wobei At = At(t=t ) » 1 5 0 Sekunden gewählt wurde, o o 
Zur Spez i f ierung des Anfangsmassenfelds I s t es notwendig, das spez i f i sche 
Volumen a und die Schichtdicke £p i n jeder s -Schicht an jedem Ort x zu 
d e f i n i e r e n . Obwohl die Ver t ika lkoord inate p r i n z i p i e l l n i c h t isopyknisch 
s e i n muß, er fordert der im nächsten Absatz beschriebene Algorithmus eine 
x-unabhängige D e f i n i t i o n von a i n jeder s -Schlcht zum Zeitpunkt t • t Q . 

In jedem Z e i t s c h r i t t wird der Abstand zwischen jewei ls zwei benachbarten 
s-Flächen Uberprüft. F a l l s diese Distanz unter den Wert Ap 0 f a l l e n s o l l t e 
( A p 0 , d ie minimal zulässige Sch i chtd i cke , wurde auf den Wert 3 - 1 0 Pa 
f e s t g e l e g t ) , sorgt e i n Algorithmus dafür, daß durch die s-Flächen s o v i e l 
Wasser hindurchströmt, daß der Minimalabstand ApQ au frechterhal ten w i r d . 
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Abb. 2.2 

Schema der s-Schlchten und s-Flächen 
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Dadurch wird verhindert , daß Koordinatenflächen die Meeresoberfläche 
schneiden, bzw. D i v i s i o n durch 6gP i n (2 .33) , (2.35) und (2.36) i s t e r l a u b t . 
Die Dichte innerhalb e iner s -Schicht kann s i c h somit räumlich und z e i t l i c h 
ändern. Zu g le i cher Z e i t versucht e i n anderer Algorithmus, i n jeder s -Schlcht 
isopyknische Verhältnisse wiederherzuste l l en , sofern diese vorher einmal 
gestört worden se in s o l l t e n . Auf diese Weise i s t gewährleistet, daß poten­
t i e l l e V o r t i c i t y so gut wie möglich erhal ten werden kann. Eine komplette 
Beschreibung dieses Mechanismus' f indet man bei BB, Appendix C. 

Um zu verhindern, daß dieser Prozeß abrupt i n Gang gesetzt w i r d , werden a l s 
Anfangsbedingung die s-Schichten a l s isopyknische Schichten mit Dicken ApQ 

oder größer d e f i n i e r t . Infolgedessen e x i s t i e r t (im Gegensatz zu MW) k e i n 
h o r i z o n t a l e r Dichtegradient an der Meeresoberfläche zum Zeltpunkt t = 0. 
Eine von dieser Anfangsbedingung ausgehende Integrat i on des Modells würde 
bedeuten, daß s i c h ke in s i g n i f i k a n t e r Dichtegradient an der Meeresober­
fläche entwickeln könnte. Dies wäre n i cht wünschenswert, da Fronten i n den 
meisten Fällen einen bedeutenden Dichtegradienten aufweisen. Um dies zu 
verhindern, werden die obersten 10 • 10 Pa der Wassersäule nach und nach 
i n jedem Z e i t s c h r i t t während der e rs ten 24 Stunden eines Modellaufs " v e r ­
dunstet " . Sobald die Dicke der s -Schicht 1 dann unter den Wert ApQ f ä l l t , 
muß s-Fläche 2 schwereres Wasser von unterhalb passieren lassen und e i n 
h o r i z o n t a l e r Dichtegradient kann s i c h an der Meeresoberfläche entwicke ln . 
Dieser "Verdunstungsprozeß" wird beendet, bevor die lokale Rossby-Zahl 0.1 
überschreitet (siehe Abschnitt 2 . 2 . 1 ) , und geschieht somit während der 
kinematischen Phase der Frontogenese. Die dynamische Phase der Fronto -
genese, gekennzeichnet durch s i g n i f i k a n t e s Strecken und Stauchen von Vor tex -
elementen, wird dadurch n icht beeinflußt (siehe Abschnitt 2 .2 .2 ) . Zweck 
dieses Vorgangs i s t L e d i g l i c h , die durch das Hybridkonzept aufer legten Re­
s t r i k t i o n e n bezüglich der D e f i n i t i o n des Anfangsmassenfeldes zu umgehen und 
r e a l i s t i s c h e r e Anfangsbedingungen zu schaffen. Die Zeitspanne der "Verdun­
stung" i s t wegen des Massenaustauschs zwischen den s-Schichten durch starke 
Vertikalbewegung s op/ds r e l a t i v zu den s-Flächen gekennzeichnet. Um dem 
Model l genügend Z e i t zu geben, s i ch d ieser externen Anregung anzupassen, 
w i r d e i n konstanter kurzer Z e i t s c h r i t t von At = 27 Sekunden während der 
e rs ten beiden Tage der In t egra t i on benutzt . 

Zwei Arten von Wellen werden durch das Model l e l i m i n i e r t . Schnelle barotrope 
Schwerewellen werden i n jedem Z e i t s c h r i t t durch eine " r i g i d - l i d " - A p p r o x i m a -
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t i o n aus den Lösungen her ausge f i l t e r t (siehe BB, Appendix D) ; zur Dämpfung 
von 2-Ax-Rauschen wurden zu den rechten Se i ten der Gleichungen (2 .33a,b) , 
(2.35) und (2.36) Austauschterme a d d i e r t : 

Diese biharmonische Formulierung des hor izonta len Austauschs wird benutzt , 
da s i e weitaus e f f e k t i v e r auf kurzen Längenskalen i s t a l s die monoharmonische. 
Der Austauschkoeff iz ient v en t spr i ch t dem 0.4-fachen des Absolutwerts der 
t o t a l e n Deformation des hor izonta len Geschwindigkei ts fe lds , m u l t i p l i z i e r t 

2 
mit Ax (siehe BB) . Der Wert für h i s t 2500 m. 
E i n z e i t l i c h z e n t r i e r t e s Dif ferenzenverfahren ("leap frog") w i r d auf a l l e 
Terrae i n den prognostischen Gleichungen angewendet. Ausgenommen davon s ind 
d ie Austauschterme, die vorwärts i n der Z e i t i n t e g r i e r t werden, um l i n e a r e 
numerische Instabi l i tät zu vermeiden. Die FluOterme U ' ^ c t In (2.35) und 
U'öjjT i n (2.36) werden mit dem a n t i d i f f u s i v e n Schema von SMOLARKIEWICZ 
(1983) berechnet. Dies minimiert numerische D i f f u s i o n und verhindert e i n 
"overshooting" der Dichte und der Temperatur. Hochfrequente F luktuat i onen 
Im Geschwindigkeits fe ld werden durch eine auf die prognostischen V a r i a b l e n 
( u ' , v ' ) angewendete Drei-Punkte-Zeitglättung (0.25 - 0.5 - 0.25) gedämpft 
(ASSELIN, 1972). Weniger s tark (0.01 - 0.98 - 0.01) w i rd das 6 s p - F e l d 
geglättet . Stat ische Ins tab i l i tä t , die ge l egent l i ch be i A u f t r i e b s e r e i g n i s s e n 
durch fehlerhafte Advektion von a hervorgerufen werden kann, wird durch 
einen einfachen konvektiven Angleichungsmechanismus e l i m i n i e r t , der das oc-
P r o f l l monotonisiert , sobald da/5p > 0 d i a g n o s t i z i e r t w i r d . 

2.1.9 Anfangsbedingungen 

Das Anfangsdichtefeld i s t In Abb. 2.3 d a r g e s t e l l t . Die hor izonta le Druck­
v e r t e i l u n g auf der k - t e n s-Fläche (die zum Zei tpunkt t - 0 e ine Isopykne I s t ) 
i s t gegeben durch 
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Abb. 2.3 

Lauf FGO: Anfangsdichtefeld 

Das s c h r a f f i e r t e Gebiet i s t die Sch i cht , d ie während des ersten Tags der 
Mode l l in tegrat i on "verdunstet" w i r d , um einen Dichtegradienten an der 
Meeresoberfläche zu schaffen. 
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Für die Konstante C, die die "Schärfe" des Tangens hyperbolicus bestimmt, 
wurde der Wert 3.5 gewählt. Die Druckwerte p f e bei x = - L q / 2 und die maxi­
male Druckdifferenz zwischen x - - L Q / 4 und x = 3 L Q / 4 (der Tangens hyper­
bo l i cus I s t symmetrisch zu x - L Q / 4 ) für die s-Flächen k - 1 b i s 11 sowie die 
Schichtmitte lwerte der Dichten ° t k * ""k" 1 ~ 1 0 0 0 f ü r d i e s -Schlchten k - 1 
b i s 10 s ind i n Tabelle 2.1 zusammengestellt. E i n Verg l e i ch der Tabellenwerte 
mit den i n Abb. 2.3 d a r g e s t e l l t e n ©t-Flächen o f fenbart , daß e in ige o t~Flächen 
mit s-Flächen deckungsgleich s ind und andere n i c h t . Dies i s t e i n E f f e k t der 
l i n e a r e n I n t e r p o l a t i o n des benutzten Programms zur Zeichnung der Isop lethen . 
Die Lage der a t-Fläche 26.1 kg m~3 i s t z . B . durch den Schichtmitte lwert der 
Dichte i n s -Schicht 2 f e s tge leg t , während die Lage der Fläche 0^ " 26.2 aus 
e i n e r In te rpo la t i on der Schichtmitte lwerte der s -Schlchten 2 und 3 hervor ­
geht. 

Zusätzlich zu den bere i ts i n Abschnit t 2.1.8 d e f i n i e r t e n Modellparametern 
wird die Cor io l i s f requenz f » 10"** s " 1 (diese en t spr i ch t e i n e r geographischen 
B r e i t e von 43° N) benutzt . Die Deformationsrate y • 1 0 " 5 s _ 1 i s t die g le iche 
wie die von MW verwendete. Dort wird auch die Wahl des y-Werts d i s k u t i e r t . 
Es wird angenommen, daß das anfängliche Geschwindigkei ts fe ld geostrophisch 
balanc iert i s t . Das i s t g e r e c h t f e r t i g t , da die Rossby-Zahl am Beginn des 
Modellaufs k l e i n e r a l s 0.01 i s t . Die r e l a t i v e V o r t l c i t y i s t also vernach­
lässigbar gegenüber f . 

Die Neigung a l l e r durch (2.37) d e f i n i e r t e n Isopyknen i s t tiefenunabhängig 
für konstantes x . Der v e r t i k a l e Abstand zwischen Jewei ls zwei Isopyknen i s t 
somit x-unabhängig, und es e x i s t i e r t k e i n nennenswerter entlang von I s o ­
pyknen gemesser Gradient der p o t e n t i e l l e n V o r t l c i t y (IPVG * i sopycn l c 
P o t e n t i a l v o r t l c i t y gradient ) i n den Schichten 2 b i s 9, da d ie r e l a t i v e 
V o r t l c i t y des Je ts zum Zeitpunkt t«0 nahe n u l l i s t . E i n s i g n i f i k a n t e r IPVG 
von 3.3 rad/Gm«s ( D e f i n i t i o n dieser Dimension siehe WOODS, 1985a) über 
eine Hor i zonta l ska la von 200 km befindet s i c h nur i n der obersten Schicht 
zwischen den a t-Flächen 25.9 und 26.0 kg m~ 3 . Bestimmt man den IPVG zwischen 
den o t-Flächen 25.9 und 27.1 kg m " 3 , dann erhält man a l s m i t t l e r e n Wert für 
d ie "saisonale Sprungschicht" 0.2 rad/Gm-s Uber 200 km. Der IPVG am Boden 
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k 
0 

fck 
p k ( x - - L o / 2 ) Ap max, k k 

kg TB - 3 
»» 

10 Pa 10 Pa 

1 25.9 0 0 
2 26.1 5 60 
3 26.3 11 60 
4 26.5 17 60 
5 26.7 25 60 
6 26.9 40 60 
7 27.0 60 60 
8 27.2 100 60 
9 27.4 300 60 

10 27.7 500 60 
11 1000 0 

Tabelle 2 . 1 : Lauf FGO: Dichtemittelwerte der s -Schlchten und Pos i t i on ie rung 
der s-Flächen 
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i s t eine Größenordnung k l e i n e r . Da durch die "Verdunstung" der obersten 
10 • 10** Pa dicken Wasserschicht l e d i g l i c h e i n geringer T e i l des Wassers mit 
der n iedr igen p o t e n t i e l l e n V o r t l c i t y i n Schicht 1 v e r l o r e n geht, wird die 
generel le Struktur des IPV-Felds n i ch t entscheidend m o d i f i z i e r t . 

Die Wahl der Anfangsbedingungen prägt die Modellergebnisse möglicherweise 
i n entscheidender Weise. Der ausschlaggebende Parameter, der die Dynamik 
e iner Flüssigkeit bestimmt, i s t der IPVG (HOSKINS et a l . , 1985). Es wurde 
deshalb e i n D i ch te f e ld gewählt, das so e in fach wie möglich und ähnlich dem 
von MW verwendeten i s t . Die IPV-Di f ferenz zwischen x - L /2 und x - - L II 

o o 

repräsentiert den großskallgen IPVG, der aus At lasdaten der IPV-Verte l lungen 
im Nordat lant ik (STAMMER und WOODS, 1986) abge le i te t werden kann. Für den 
Monat August ergeben diese im nördlichen T e i l des Nordat lant iks einen m e r i -
dionalen IPVG von 1.4 rad/Gm»s Uber eine Distanz von 1000 km auf der at~ 
Fläche 26.5 kg m - 3 . Das bedeutet eine Änderung der IPV von 0.28 rad/Gm«s 
Uber 200 km. Dieser Gradient i s t mit dem a l s Anfangsbedingung im Model l 
vorgegebene IPVG verg le i chbar . Da der At las - IPVG aus IPV-Dif ferenzen Uber 
e ine Distanz von 1000 km bestimmt worden i s t , s ind lokale IPVG-Maxlma, die 
eine Größenordnung umfangreicher s e i n können, herausgemittelt worden. Der 
im Model l benutzte anfängliche IPVG scheint somit e i n recht n i e d r i g e r Wert 
für die saisonale Sprungschicht zu s e i n , der eher c h a r a k t e r i s t i s c h für das 
Rezirkulationsregime im östlichen Nordat lant ik i s t (STAMMER und WOODS, 
1986). 
Dem Anfangsdichtefeld wird e i n x-unabhängiges dynamisch passives Temperatur­
f e l d Uberlagert . Für die Temperatur an der Meeresoberfläche wird T 0 = 20 °C 
angenommen. Die Temperaturabnahme mit der Tie fe e r f o l g t l i n e a r (siehe 
Abb. 2 . 1 l a ) . Eine Diskussion darüber, inwieweit dieses Temperaturfeld r e a l i ­
s t i s c h für eine bestimmte Region Im Weltmeer I s t , erübrigt s i c h , da l e d i g ­
l i c h untersucht werden s o l l , i n welcher Weise s i c h die während der F r o n t o -
genese auftretende Z i r k u l a t i o n auf die S t ruktur eines passiv advekt i e r ten 
Ska lar f e lds auswirkt . 
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2.2 Ergebnisse 

2.2.1 Raumliche und z e i t l i c h e Struktur der Front 

Das Modell wurde über einen Zeitraum von d r e i Tagen i n t e g r i e r t . Be i der 
Untersuchung z e i t l i c h e r Änderungen des Dichte fe lds darf der ers te Tag der 
Integrat ion wegen der "Verdunstung" der Oberflächenschicht n i cht berück­
s i c h t i g t werden. Deshalb werden j e t z t Ot - V e r t i k a l s c h n i t t e zu den Z e i t ­
punkten t = 1 d und t = 3 d miteinander verg l i chen (Abb. 2 .4 ) : Die T i e f e n ­
lage der Isopyknen hat s i c h verändert. Die gepunktete L i n i e verbindet die 
Pos i t i onen miteinander, an denen s i c h die Isopyknen v e r t i k a l n i ch t ver lager t 
haben. L inks von dieser L i n i e s ind a l l e Isopyknen an konstanten Pos i t i onen 
x / L ( t ) abgesunken. Maximale Tiefenänderungen l i egen bei « 10 m/2d; dies läßt 
auf eine m i t t l e r e Abtriebsgeschwindigkeit von » 5 m/d schließen. Rechts von 
d ieser L i n i e haben Auftr iebsprozesse mit m i t t l e r e n Geschwindigkeiten von 
« 15 m/d zu einer Verringerung der Tiefenlage a l l e r Isopyknen geführt. Die 
anfängliche Tangens-hyperboIicus-Form der Isopyknen i s t "verbogen" worden. 
Insbesondere die horizontale Verlagerung des Schnittpunkts der o t-Fläche 
26.0 kg m - 3 mit der Meeresoberfläche zwischen Tag 1 und Tag 3 läßt auf ageo-
strophische horizontale Bewegungsvorgänge schließen. Der Vert ika labstand 
zwischen e inze lnen Isopyknenpaaren hat s i c h verändert. Zum Zeltpunkt t • 0 
war der Abstand zwischen jewei ls zwei Isopyknen i n den s-Schichten 2 b i s 9 
per D e f i n i t i o n x-unabhängig. Abb. 2.4 ze ig t d e u t l i c h , daß d ieser Abstand im 
l i n k e n T e i l des Modellgebiets größer und im rechten T e i l geringer geworden 
i s t . Dies deutet ebenfa l l s auf einen ageostrophischen Massentransport e n t ­
lang von Isopyknen h i n . 

Die Baroklinität b, d e f i n i e r t a l s Druckgradient entlang e i n e r Isopykne, i s t 
für die a t

_ Flächen 26.8 kg m~ 3 ( m i t t l e r e Tiefenlage » 70 m) und 27.3 kg m~3  

( » 330 m) berechnet worden (Abb. 2 .5 ) . Um Trägheitswellen zu e l i m i n i e r e n , 
wurde b über den Zeitraum e i n e r Trägheitsperiode % = 17.45 Stunden g e m i t t e l t . 
Auf der Fläche o t

 = 26.8 kg m~ 3 i s t die Wachstumsrate der Baroklinität am 
Anfang des Modellaufs groß, nimmt jedoch mit f or tschre i tender Z e i t ab. 
Zwischen t - 2.2 d und t » 2.9 d i s t kaum noch Wachstum f e s t z u s t e l l e n . Das 
Baroklinitätsmaximum verschiebt s i c h mit f or tschre i tender Z e i t nach l i n k s . 
Diese Verschiebung kann man auch auf der t i e f e r e n Fläche o t = 27.3 kg m~3 

beobachten; die Baroklinität jedoch, die den g le ichen Anfangswert wie auf 
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der oberen at-Fläche hat te , wächst weitaus langsamer und nimmt bere i t s ab 
t • 1.5 d wieder ab. 

Abb. 2.6 ze ig t die z e i t l i c h e Entwicklung des v ' - F e l d s . Innerhalb von d r e i 
Tagen I s t die maximale Jetgeschwindigkeit von 0.18 m/s auf 0.41 m/s ange­
wachsen. Die Strömung i n den oberen Schichten i s t i n d ie Bildebene h i n e i n ­
g e r i c h t e t , unterhalb « 500 m verläuft s i e entgegengesetzt, i s t aber sehr 
schwach. Spitzenwerte dort s ind <• - 0.05 m/s. Im Laufe der Z e i t wird der 
J e t f l a c h e r . Die Maximaltiefe der 0.1 m/s-Isotache nimmt z . B . von » 65 m 
am Tag 1 auf « 35 m am Tag 3 ab. Die Abweichung der Jetachse (diese erhält 
man, indem man die maximalen v ' -Werte i n jeder Schicht miteinander verbindet) 
von der V e r t i k a l e n nimmt z u . Ihre Neigung beträgt « 5 • 1 0 " 3 am Tag 3 i n 
den oberen 30 m. Die hor izontale Ausdehnung des J e t s hat beträchtlich 
abgenommen. Die Distanz zwischen den Schnittpunkten der 0.1 m/s-Isotache mit 
der Meeresoberfläche z . B . schrumpft von * 50 km am Tag 0 auf - 10 km am 
Tag 3 . Abschätzungen der Richardson-Zahl im Bereich stärkster Jetgeschwin­
d i g k e i t ergeben Werte um 1. 

Das der Deformationsgeschwindigkeit u^ Uberlagerte F e l d der ageostro-
phischen u'-Komponente i s t i n Abb. 2.7 d a r g e s t e l l t . Das u ' - F e l d i s t 
c h a r a k t e r i s i e r t durch negative Werte (Bewegung nach l i n k s ) i n den oberen 
Schichten (Extremwerte s ind « -0.07 m/s am Tag 2.25) und recht k l e i n e 
pos i t i ve Werte («• 0.01 m/s) i n den Schichten darunter . Der Tie fenbere ich 
mit stark negativen u ' w i rd im Laufe der Z e i t f l a c h e r . Am Tag 1 e r s t r e c k t 
s i c h die -0 .02 m/s-Isotache z . B . b is etwa 60 m T i e f e , während s i e am Tag 3 
nur noch bis etwa 35 m r e i c h t . 

In jedem Z e i t s c h r i t t d i a g n o s t i z i e r t das Model l das V e r t i k a l g e s c h w i n d i g k e l t s -
f e l d . Da die Vert ika lgeschwindigke i t ebenso wie die B a r o k i i n i t a t s tark f l u k ­
t u i e r t , wurde s i e Uber eine Trägheitsperiode z e i t l i c h g e m l t t e l t . Das Ergebnis 
(Abb. 2.8) bestätigt die bere i t s bei der Analyse der z e l t l i c h e n Entwicklung 
des Dichtefe lds ausgesprochene Vermutung: Während des gesamten Model laufs 
f indet Auf t r i eb im rechten und Abt r i eb im l i n k e n T e i l des Model lgebiets 
s t a t t . Maximale Auf t r i e bsgeschwlndigkei ten i n den oberen 150 m s i n d > 14 m/d, 
extreme Abtriebsgeschwindigkeiten < - 8 m/d. In e iner Tiefe von * 400 m 
e x i s t i e r e n lokale Máxima von - ± 35 m/d. 

Aus der v ' - V e r t e i l u n g kann das Fe ld der r e l a t i v e n V o r t i c i t y C - ov ' /öx (das 
Deformationsfeld i s t v o r t i c l t y f r e i ) abge le i t e t werden. Abb. 2.9 z e i g t I s o -
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Abb. 2.7 

Lauf FGO: Die quer zum Jet ger ichtete Geschwindigkeitskomponente 
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plethen von C/f am Tag 2 und Tag 3 . C/f s t e l l t eine lokale Rossby-Zahl Ro 
dar (PEDLOSKY, 1979). In den ers ten beiden Tagen der Mode l l in tegra t i on i s t 
Ro wegen des schwachen J e t s und der größeren Querfrontskala r e l a t i v k l e i n . 
Innerhalb von d r e i Tagen hat s i c h nahe der Meeresoberfläche eine Z e l l e 
s tarker zyklonaler r e l a t i v e r V o r t i c i t y e n t w i c k e l t . Extremwerte l i e g e n be i 
Ro » 1.2. Die ant izyklonale Ze l le i s t weniger i n t e n s i v ; Minimalwerte l i egen 
be i Ro » - 0 .5 . Die Z e l l e n zyk lona ler und a n t i z y k l o n a l e r r e l a t i v e r V o r t i c i t y 
s ind n i cht symmetrisch; e i n Verg l e i ch der Isoplethen für Ro - 0.4 und 
Ro = - 0.4 e r g i b t , daß hor izonta le und v e r t i k a l e Ausdehnung des a n t i z y k l o -
nalen Bereichs nahezu doppelt so groß wie die entsprechenden Werte des 
zyklonalen Bereichs s i n d . 

I n d i v i d u e l l e Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y fordert eine Balance zwischen 
der r e l a t i v e n V o r t i c i t y und dem v e r t i k a l e n Abstand von Isopyknen. Abb. 2.10 
ze ig t die z e i t l i c h e Änderung der Schichtdicke i n s -Schicht 6: Während der 
Mode l l in tegrat i on vergrößert s i c h die Dicke auf der zyklonalen Se i te ständig, 
während s ie er auf der ant i zyk lona len Se i te geringer w i r d . Die P o s i t i o n der 
Maximaldicke verschiebt s i c h außerdem immer mehr nach l i n k s . 

Abb. 2.11 ze igt die z e i t l i c h e Entwicklung des Temperaturfelds. Die anfäng­
l i c h l ineare Abnahme der Temperatur mit der Tie fe geht aus Abb. 2.11a hervor . 
Der V e r l u s t eines beträchtlichen T e i l s der Wassermasse mit 19.5 °C <T < 20 °C 
zwischen Tag 0 und Tag 1 wird durch den i n Abschnitt 2.1.8 beschriebenen 
Verdunstungsprozeß hervorgerufen. Die Veränderung des Temperaturfelds 
zwischen Tag 1 und Tag 3 läßt s i c h folgendermaßen beschreiben: Auf der 
zyklonalen Se i te des Modellgebiets ( v g l . Abb. 2.9) werden die Isothermen 
abgesenkt, auf der ant i zyk lona len Seite gehoben. Der Vert ika labstand 
zwischen Isothermenpaaren nimmt auf der zyklonalen Se i te zu , auf der a n t i ­
zyklonalen Se i te ab. Dadurch werden die Isothermen verbogen. In e iner 
Region (zwischen den Flächen = 26.0 und at - 26.4 kg m " 3 am Tag 3) kommt 
es sogar zu e iner Faltung von Isothermen, d . h . es werden Inversionen 
erzeugt . 

Die z e i t l i c h e Entwicklung der Thermoklinität (oT /dx) 8 i n e iner oberflächen-
nahen ( m i t t l e r e r Druck » 4 4 «10 Pa) und e iner t i e f e r e n Schicht ( m i t t l e r e r 
Druck « 430 • 10 Pa) i s t i n Abb. 2.12 d a r g e s t e l l t . In beiden Schichten 
z e i g t s i c h eine Verstärkung des absoluten Thermokllnitätsmaximums mit der 
Z e i t , i n der t i e f e r e n Schicht jedoch mehr ausgeprägt a l s i n der Oberflächen-
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Abb. 2.9 

Lauf FGO: Die lokale Rossby-Zahl 
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Abb. 2.11 

Lauf FGO: Das Temperaturfeld 
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nahen. In der t i e f e r e n Schicht ändert s i c h der Extremwert von « - 0.05 K/km 
(Tag 0) auf - - 0.7 K/km (Tag 3 ) , i n der oberflächennahen Schicht beträgt 
der Extremwert am Tag 3 l e d i g l i c h " - 0.5 K/km (die Anfangswerte i n beiden 
Schichten sind per D e f i n i t i o n g l e i c h ) . Außerdem I s t h i e r d e u t l i c h eine 
Verschiebung des Extremwerts mit der Ze i t nach l i n k s f e s t z u s t e l l e n , i n der 
t i e f e r e n Schicht jedoch n i c h t . 

2 .2.2 Lokale Dynamik 

A l s Lei t faden für eine phys ika l i sche In te rpre ta t i on der Modellergebnisse 
b ie te t s i ch die i n d i v i d u e l l e Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y von Vor tex -
elementen zwischen isopyknischen Flächen an. Abb. 2.13a ze ig t eine Skizze 
der Modellbox zu Beginn des Deformationsprozesses. Die durch die Neigung 
der Isopyknen p2 und repräsentierte Barokllnltät i s t k l e i n . I n f o l g e ­
dessen i s t der barokline J e t (durch Strömungspfeile angedeutet) r e l a t i v 
schwach. Zwei Vortexelernente s ind mit und Q^ m a r k i e r t . Man beachte den 
Unterschied zwischen diesen beiden: l i e g t zwischen zwei Isopyknen, deren 
Abstand auf der zyklonalen und ant l zyk lona len Sei te des Je t s verschieden 
i s t . Da die r e l a t i v e V o r t i c i t y zu diesem Zeitpunkt vernachlässigbar k l e i n 
i s t , bedeutet dies einen quer zur Front ger i chteten von n u l l verschiedenen 
IPVG i n dieser Sch i cht . Im Gegensatz dazu befindet s i c h Q2 i n e iner Sch i cht , 
d i e überall die g le iche Dicke b e s i t z t . Der IPVG i s t i n d ieser Schicht also 
g l e i c h n u l l . Abb. 2.13b ze ig t die Modellbox zu einem späteren Ze i tpunkt . 
Die hor izontale Deformation hat die Box zusammengequetscht. Dies führt zu 
einem kinematisch bedingten Anwachsen der Barokllnltät (Abb. 2.5) und damit 
zu e iner Beschleunigung des J e t s (Abb. 2 . 6 ) . Das Anwachsen der k inet i s chen 
Energie muß von einem Absinken der p o t e n t i e l l e n Energie beg le i t e t s e i n . 
Dies kann nur durch einen ageostrophischen Massenfluß von der a n t l z y k l o ­
nalen zur zyklonalen Sei te des Je ts bewerkste l l ig t werden. Zu g l e i c h e r Z e i t 
bewirken die Schrumpfung der Querfrontskala und die Beschleunigung des Je ts 
e ine Verstärkung der Z e l l e n r e l a t i v e r V o r t i c i t y be iderse i t s der Jetachse 
(Abb. 2 . 9 ) . I n d i v i d u e l l e Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y er fordert nun e i n 
Anwachsen des Isopyknenabstands auf der zyklonalen Sei te (Strecken von 
Vortexe lerne nten) und eine Verringerung desselben auf der ant l zyk lona len 
S e i t e (Stauchen). Dieser Prozeß i n d u z i e r t den quer zur Front ger ichteten 
Massenfluß (Abb. 2.7) und t r e i b t die V e r t i k a l z i r k u l a t l o n an (Abb. 2 . 8 ) . Die 
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Abb. 2.13 

Skizz ierung der Dynamik des Modells 
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v e r t i k a l i n t e g r i e r t e Massenflußdivergenz führt zu e iner Verstärkung der 
absoluten Vert ikalgeschwindigkei t mit der T i e f e . Das auf diese Weise 
erzwungene Auf-/Abtriebsschema i s t dem durch die Deformation bewirkten r e i n 
kinematischen Anwachsen der Barokllnltät entgegengesetzt, besonders i n 
t i e f e r e n Schichten (Abb. 2 .5b) : Der Je t wird f l a c h e r . Die starken z e i t ­
l i c h e n Änderungen der r e l a t i v e n V o r t i c i t y sind somit auf die oberen 
Schichten begrenzt und ha l ten dort einen besonders starken ageostrophischen 
Massenfluß aufrecht (Abb. 2 . 7 ) . Dies i s t die Ursache für die Neigung der 
Jetachse . Erhaltung von p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y er laubt e i n unbegrenztes 
Anwachsen zyklonaler V o r t i c i t y ; das Wachstum der ant l zyk lona len V o r t i c i t y 
i s t jedoch durch - f begrenzt. Dadurch s ind die unterschiedl i chen I n t e n s i ­
täten der Ze l l en zyklonaler und a n t i z y k l o n a l e r r e l a t i v e r V o r t i c i t y bedingt. 

Die Auswirkungen dieser Z i r k u l a t i o n spiegeln s i c h i n der Änderung des 
Temperaturprofi ls (Abb. 2.11) wider : Vertikalbewegungen und v e r t i k a l ­
i n t e g r i e r t e ageostrophische Massenflußdivergenz bewirken die Verbiegung 
der anfangs h o r i z o n t a l verlaufenden Isothermen sowie die Zunahme des 
v e r t i k a l e n Isothermenabstands auf der zyklonalen und die Abnahme auf der 
ant l zyk lona len S e i t e . Der i n den oberflächennahen Schichten entlang von 
Isopyknen verlaufende verstärkte ageostrophische Massenfluß von der 
ant l zyk lona len zur zyklonalen Se i t e führt zum A u f g l e i t e n von kaltem Uber 
warmes Wasser und zu e iner Faltung von Isothermen. Damit läßt s i ch 
auch die horizontale Verschiebung des Extremwerts der Thermoklinität 
erklären. Die z e i t l i c h e Änderung der Thermoklinität wird e i n e r s e i t s durch 
das kinematische Schrumpfen der Querfrontskala hervorgerufen, anderer­
s e i t s kann eine von n u l l verschiedene Divergenz im entlang von Isopyknen 
verlaufenden ageostrophischen Massenfluß den isopyknischen Temperatur­
gradienten verändern. Abb. 2.7 enthül lt , daß im oberflächennahen Bereich 
d ieser Massenfluß Uber größere Distanzen divergent i s t , d .h . zu e iner 
Auffächerung der Isothermen und damit zu einem Abbau der absoluten Thermo­
k l in i tät führt. Diesem Vorgang entgegengesetzt i s t die kinematische 
Deformation, die die Isothermen h o r i z o n t a l zusammendrängt. Der r e i n kinema­
t i s che E f f ek t müßte h i e r eine Änderung des Extremwerts der Thermoklinität 
von » -0 .05 K/km am Tag 0 auf « -0 .65 K/km am Tag 3 nach s i c h z iehen, die 
Massenflußdivergenz läßt aber l e d i g l i c h einen Wert von * -0 .5 K/km am Tag 3 
z u . Anders dagegen die S i t u a t i o n i n der t i e f e r e n Sch i cht : Hier verstärkt 
s i c h das absolute Thermokiinitätsmaximum um nahezu das 13-fache. Die 
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Schrumpfung der Querfrontskala von 200 km auf - 15 km i n diesem Zeitraum 
deutet darauf h i n , daß i n d ieser T i e f e nur noch kinematische Ef fekte eine 
Ro l l e s p i e l e n . 

B i s j e t z t i s t noch n i cht die Frage beantwortet worden, was geschieht, wenn 
der Deformationsprozeß Uber den Tag 3 hinaus verlängert w i r d . Während 
d ieser Phase w i r d die Querfrontskala u n r e a l i s t i s c h k l e i n und der Je t stößt 
gegen den l i n k e n Rand des Model lgebiets . Trotzdem wurde i n e in igen Läufen 
d ie In tegra t i on des Modells bis zum Tag 5 f o r t g e s e t z t . Wichtigstes Ergebnis 
i s t , daß der Jet n i ch t we i ter beschleunigt w i r d . Dies kann man bere i t s aus 
Abb. 2.5 ablesen: Zwischen Tag 2.2 und Tag 2.9 f i n d e t i n den oberen 
Schichten k e i n Wachstum der Barokllnltät mehr s t a t t . In t i e f e r e n Schichten 
nimmt die Barokllnltät bere i ts wieder ab. Dies geschieht , obwohl die Quer­
f r o n t s k a l a In diesem Zeitraum im g le i chen Maß geschrumpft i s t wie zwischen 
Tag 0.7 und Tag 1.5. um mehr Aufklärung Uber die Hintergründe dieses 
Vorgangs zu e r h a l t e n , wurde die dynamische Balance des J e t s d i a g n o s t i z i e r t . 
Abb. 2.14a ze igt i n e iner IsoplethendarStellung das Uber eine Trägheits­
periode T gemit te l te Verhältnis zwischen der l oka len Beschleunigung du/ot 
und der Cor io l isbeschleunlgung f * v ' des J e t s am Tag 2 .9 . Verg le i ch mit 
Abb. 2.6d e r g i b t , daß i n Regionen mit Jetgeschwindigkeiten > 0.1 m/s der 
l oka le Beschleunigungsterra etwa 30 % der Cor io l isbeschleunlgung e r r e i c h t . 
I n der Nähe des rechten und l i n k e n Rands Uberschrei tet das Verhältnis den 
Wert 1, da h i e r v ' gegen n u l l geht. In der g le i chen Welse wird der advek-
t i v e Term u 'du /öx mit f *v ' verg l i chen (Abb. 2.14b); dieses Verhältnis i s t 
jedoch eine Größenordnung k l e i n e r a l s das vorher ige . Aus diesen Bet rach ­
tungen kann man schließen, daß i n der Anfangsphase der In tegra t i on der 
Respons des Modells auf die externe Anregung l i n e a r i s t . Es b ietet s i c h 
a n , diesen Z e i t a b s c h n i t t der Frontogenese a l s "kinematische Phase" zu 
bezeichnen, da s i c h die Isobaren auf Isopyknen wie Isoplethen eines p a s s i ­
ven Skalars verha l t en . Die Linearität er laubt keine quer zur Front g e r i c h ­
te ten oder v e r t i k a l e n Bewegungsvorgänge, die das Wachstum der Barokllnltät 
bremsen könnten. In der späteren Phase der I n t e g r a t i o n nähert s i c h die 
Rossby-Zahl 1 und die ageostrophischen Terme e r h a l t e n mehr und mehr 
Gewicht. Das beschleunigt die quer zur Front ger i chtete Z i r k u l a t i o n und 
r e s u l t i e r t i n der " S e l b s t l l m i t l e r u n g " des Jetwachstums. Dies i s t die 
"dynamische Phase" der Frontogenese. Abb. 2.15 bes tät ig t , daß die S e l b s t ­
l l m i t l e r u n g n icht das Resul tat der Zerstörung k i n e t i s c h e r Energie durch 
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Abb. 2.14 

Lauf FGO: Vergle ich der (a) l okalen Beschleunigung und (b) des 
advektlven Terms mit der Corio l isbeschleunlgung des J e t s 

Abb. 2.15 

Lauf FGO: Verg le ich des barokl inen Umwandlungsterms mit der 
viskosen D i s s i p a t i o n . 
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viskose D i s s i p a t i o n i s t . Während der e rs ten d r e i Tage der M o d e l l i n t e g r a t i o n 
Ubersteigt der barokl ine ümwandlungsterm, der die Umwandlung p o t e n t i e l l e r 
i n k inet i s che Energie beschre ibt , den Diss ipat lonsterm um mehrere Größen­
ordnungen. Der Energieumwandlungsprozeß i s t nach fünf Tagen beendet. Dies 
w i r d jedoch n i cht durch die Viskosität bewirkt , sondern durch den Umstand, 
daß das Reservoir der verfügbaren p o t e n t i e l l e n Energie durch Annäherung der 
Isopyknen an eine Horizontalläge nahezu erschöpft i s t . Es erhebt s i c h d ie 
Frage, ob etwa die Gitterauflösung oder die Wahl der Deformationsrate das 
u n l i m i t i e r t e Anwachsen der Jetgeschwindigkeit verhindern. Der Modellauf 
wurde deswegen mit der halben G i t t e r w e i t e wiederholt - das Endresultat I s t 
jedoch das g l e i c h e . Nochmalige Wiederholung des Laufs mit e i n e r Deformations­
rate Y = 1 °~ 6 s " 1 und e iner Integrationsdauer von 30 Tagen (diese Dauer i s t 
kinematisch äquivalent zu d r e i Tagen bei y « 1 0 " 5 s " 1 ) e r g i b t d ie g le i che 
Frontenstruktur und J e t l i m i t i e r u n g am Tag 30. In beiden Fällen e r r e i c h t der 
J e t eine bestimmte Maximalstärke und w i r d danach nur noch f l a c h e r . 

2 .2 .3 Diskussion der Ergebnisse 

Die oben I l l u s t r i e r t e n Ergebnisse ze igen, daß MPV-Fronten durch Verschärfung 
des gyreskal igen IPVG der saisonalen Sprungschicht i n einem synopt i s ch -
s k a l i g e n Deformationsfeld erzeugt werden können. Im folgenden s o l l e n nun d ie 
Ergebnisse mit den Resultaten b i sher iger Frontogenesemodelle und den an 
Fronten beobachteten Phänomenen verg l i chen sowie ihre Bedeutung für dynamische 
Prozesse im Ozean d i s k u t i e r t werden. 

Das MW-Modell i s t das e inz ige b isher ex is t ierende M o d e l l , das dynamische 
Frontogenese mit Rossby-Zahlen In der Nähe von 1 beschre ibt . Es i s t , wie 
bere i t s i n Abschnit t 1.3.2 bemerkt, semi-geostrophisch und d iagnos t i s ch . In 
der kinematischen Phase der Mode l l in tegra t i on s ind d ie Ergebnisse des MW-
Modells und des h i e r v o r g e s t e l l t e n durchaus verg le i chbar ; i n der dynamischen 
Phase d iverg ieren die Lösungen aber. Dies z e i g t , daß die Annahme geostro -
phischer Balance des J e t s nur so lange g e r e c h t f e r t i g t I s t , wie d ie Rossby-
Zahl k l e i n b l e i b t . In diesem Z e i t a b s c h n i t t führt die semi-geostrophische 
Methode l e d i g l i c h zu hinnehmbaren q u a n t i t a t i v e n F e h l e r n . In der dynamischen 
Phase der Frontogenese aber produziert das MW-Modell n i c h t nur q u a n t i t a t i v e 
F e h l e r , sondern die Lösungen (Diskontinuität der Dichte an der Meeresober­
f läche , s i c h kreuzende Isopyknen, C/f > 15) s i n d auch q u a l i t a t i v f a l s c h . 
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Diese unrea l i s t i s chen Resultate s ind offenbar eine Konsequenz der Vernach­
lässigung des du/dt-Terrus. Dadurch i s t das MW-Modell n i ch t i n der Lage, die 
von dem h i e r vorges te l l t en Modell starken ageostrophischen Massenflusse und 
das damit verbundene beträchtliche Strecken und Stauchen von Vortexe lernenten 
sowie die daraus result ierende L i m i t i e r u n g des Jetwachstums wiederzugeben. 

Das i n dieser A r b e i t v o r g e s t e l l t e Frontogenesemodell g ibt i n v i e l e r l e i 
H ins i ch t Aufschluß Uber das Zustandekommen dynamischer St rukturen , die an 
Fronten bisher beobachtet und i n Abschnit t 1.2.3 bere i t s beschrieben worden 
s i n d . Die im Model l d i a g n o s t i z i e r t e V e r t i k a l z i r k u l a t i o n unters tutz t die u . a . 
von WOODS et a l . (1977) und JOHANNESSEN et a l . (1977) geäußerte Vermutung, 
daß Frontalzonen Regionen i n t e n s i v e r Auf - und Abtriebsvorgänge s i n d . Die 
von FISCHER (1986) beobachtete K o r r e l a t i o n zwischen der Abstandsmodulation 
von Isopyknen und r e l a t i v e r V o r t i c i t y (Abb. 1.13) an e iner Front sp iege l t 
durchaus die vom Model l prognost i z ier ten Strukturen wider. Die Überein­
stimmung ers t reckt s i ch sogar b is ins D e t a i l : Der h o r i z o n t a l r e l a t i v 
schmale Bereich zyklonaler und der bre i t e Bereich ant i zyk lona le r Scherungs-
v o r t i c i t y entsprechen z i e m l i c h genau den Modellvorhersagen (Abb. 2 .9 , 2 .10) . 
Die Modulation des Isopyknenabstands b ie te t darüber hinaus eine Erklärung 
für die i n Abb. 1.12a von JOHANNESSEN et a l . (1977) dokumentierten Regionen 
untersch ied l i cher s t a t i s c h e r S tab i l i tä t . Obwohl das im Model l verwendete 
Anfangstemperaturfeld nur i n gröbster Näherung wahren Temperaturverhält­
n issen im Ozean e n t s p r i c h t , produziert das Modell nach d r e i Tagen I n t e g r a ­
tionsdauer Temperaturstrukturen, deren Qualität typ isch für Frontalzonen 
i s t . Die von FISCHER (1986) beobachtete Zone s tarker Thermoklinität 
(Abb. 1.8) sowie die Erzeugung von Temperatur Inversionen f inden s i c h auch 
i n den Modellvorhersagen wieder (Abb. 2 .11, 2 .12) . Sogar die vom Model l 
prognost i z i e r te Neigung des Thermoklinitätsmaximums und die Verstärkung des 
Thermoklinitätssignals mit der T ie fe kann man aus Abb. 1.8 ablesen. Inwie ­
weit a l l e r d i n g s im Model l und an der beobachteten Front die g le ichen dyna­
mischen Prozesse für derart ige Strukturen verantwort l i ch s i n d , b l e i b t der 
Spekulat ion Uberlassen. 

Beobachtungen ( z . B . FISCHER, 1986) zeigen o f t , daß i n Frontennähe die Zone 
s i g n i f i k a n t e r Änderungen der Barokllnltät v i e l b r e i t e r a l s die Zone s tarker 
Thermoklinität i s t . V e r g l e i c h der Abbildungen 2.5 und 2.12 z e i g t , daß d ieser 
Sachverhalt vom Model l reproduziert w i r d : Während die "Halbwertsbre i te" der 
Barokllnltät ( i n X-Koordinaten) mit f o r tschre i tender Z e i t immer größer wird 
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( d . h . die Varianz der Baroklinität e i n e r Isopykne nimmt z u ) , b l e i b t s i e beim 
ThermoklinitätsSignal i n e r s t e r Näherung konstant . Diese Tatsache offenbart 
den gravierenden Unterschied zwischen dem Verhal ten von akt iven (- B a r o ­
k l i n i t ä t ) und passiven (- Thermoklinität) Größen: Passive Größen "wehren" 
s i c h n i cht gegen eine Änderung i h r e r Gradienten durch externe Kräfte; Ihr 
Respons I s t k inematisch. Akt ive Größen dagegen reagieren auf eine externe 
Änderung i h r e r Gradienten dynamisch, indem s i e versuchen, d ieser Tendenz durch 
Veränderung der Dynamik der Flüssigkeit entgegenzuwirken. Dieses Verha l ten 
wird ihnen durch Zwangsbedingungen (Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y ) 
a u f e r l e g t . Passive Größen unter l i egen n i cht solchen Zwangsbedingungen; 
l e d i g l i c h molekulare D i f f u s i o n kann s i c h der fortgesetzten Verstärkung i h r e r 
absoluten Gradienten entgegenstemmen. 

Der im Model l a l s Anfangsbedingung verwendete IPVG i s t r e l a t i v schwach, 
verg l i chen mit den aus At lasdaten e r m i t t e l t e n . Man kann daraus schließen, 
daß MPV-Fronten und Je t s e i n häufig anzutreffendes Phänomen der saisonalen 
Sprungschicht s i n d . Synoptischskallge Deformationsfelder s ind In der Lage, 
durch hinreichende Verschärfung des IPVG gyreskal ige p o t e n t i e l l e Energie i n 
mesoskalige k ine t i s che Energie umzusetzen. Dieser Umwandlungsprozeß i n d u z i e r t 
e ine beträchtliche V e r t i k a l z i r k u l a t i o n . Auftriebsvorgänge an der a n t l ­
zyklonalen Flanke des Je t s können Nährstoffe i n die euphotische Zone bringen 
und somit e i n Anwachsen der Primärproduktion bewirken. Obwohl Im Mode l l 
keine Deckschicht e x p l i z i t vorgesehen i s t , kann man davon ausgehen, daß die 
Deckschichtt ie fe durch V e r t i k a l z i r k u l a t i o n im Bereich von MPV-Fronten 
starke hor izontale Var ia t i onen aufweist . Richardson-Zahlen i n der Größen­
ordnung von 1 sowie TemperaturinversIonen bekräftigen die Vermutung, daß 
MPV-Fronten Vorbedingungen für diabat Ische Vorgänge wie Sehe r u n g s i n s t a b i l i ta t 
und Doppeldi f fusion schaffen können. Dies bestätigt die geforderte Ro l l e 
der MPV-Fronten a l s Bindegl ied Im Übergangsbereich zwischen zweidimensionalen 
und dreidimensionalen turbulenten Bewegungsvorgängen im Spektrum turbulenter 
k i n e t i s c h e r Energie des Ozeans (Abb.1 .1 ) . 

2.3 Variationen der IPV-Anfangsbedingung 

Wie bere i ts i n Abschnit t 2.1.9 angedeutet, i s t der IPVG ausschlaggebend für 
d ie Dynamik e iner Flüssigkeit . Deshalb s o l l i n diesem Abschni t t der Respons 
des Modells auf verschiedene V e r t i k a l v e r t e i l u n g e n des IPVG untersucht 
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werden. Zieht man den vernachlässigbaren IPVG i n der Bodenschicht des 
Modellaufs FGO n i c h t i n Betracht , so e x i s t i e r t i n d ieser Model lvers ion e i n 
nennenswerter IPVG nur an der Meeresoberfläche. Im folgenden werden die 
Resultate dre ier Modelläufe FG1, FG2, FG3 miteinander v e r g l i c h e n , die j ewei ls 
mit e iner anderen IPVG-Anfangsbedingung i n i t i a l i s i e r t werden. 

Die Anfangsbedingung des Laufs FG1 e n t s p r i c h t im wesentl ichen der des Laufs 
FGO. Es wird a l l e r d i n g s - wie i n den Folgeläufen FG2 und FG3 - auf den In 
Abschnit t 2.1.8 beschriebenen Verdunstungsprozeß der obersten Wasserschicht 
v e r z i c h t e t . Außerdem wird das v e r t i k a l e D i c h t e p r o f i l l e i c h t m o d i f i z i e r t . Da­
durch s o l l ausgeschlossen werden, daß während der Mode l l in tegrat i on Irgendwo 
die minimale Schichtdicke ApQ u n t e r s c h r i t t e n wird ( v g l . Abschnitt 2.1.8) 
und e i n Massenfluß durch die s-Flächen hindurch e r f o l g t . Auf diese Weise 
b l e i b t das Modell während der gesamten In tegra t i onsze i t r e i n i sopyknisch , 
und exakte Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y i s t überall gewährleistet, da 
s = 0. Im Unterschied zu FG1 ver lau fen Im Anfangsfeld von FG2 die Isopyknen 
(= s-Flächen) i n der Nähe der Meeresoberfläche h o r i z o n t a l , d .h . dort 
e x i s t i e r t ke in von n u l l verschiedener IPVG. Im Lauf FG3 schl ießl ich wird 
von e iner Anfangsbedingung ausgegangen, die eine VorZeichenumkehr des IPVG 
mit der T ie fe be inha l t e t . Eine genaue Beschreibung der Anfangsbedingungen 
d ieser d r e i Modelläufe wird im nun folgenden Abschnit t gegeben. 

2.3.1 Formulierung der Anfangsbedingungen 

Die exakte S p e z i f i z i e r u n g der Anfangsbedingungen für FG1, FG2 und FG3 
e r f o l g t wiederum durch die Gleichung (2 .37) . Um die gewünschten Unterschiede 
i n den Anfängst e idern zu erlangen, i s t es l e d i g l i c h notwendig, für den 
Parameter A p ^ eine k-Abhänglgkeit einzuführen. Die Anfangswerte der P a r a ­
meter pfc, o"t̂  und APu^k für die d r e i Läufe sind i n Tabelle 2.2 zusammen­
g e s t e l l t . Abb. 2.16 ze ig t die daraus result ierenden Dichteverte i lungen und 
das geostrophisch balancierte Geschwindigke i ts fe ld . Die zu jeder d ieser 
d r e i Abbildungen gehörende IPVG-Ver t ika l s t ruktur i s t i n den Skizzen darunter 
wiedergegeben. Der IPVG wird dabei a l s Di f ferenz der IPV Uber die Quer­
f r o n t s k a l a ausgedrückt. 
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k 
a 
\ 

P k <* - - L Q / 2 ) Ap m a ^ 
k 

kg m " 3 
4 

10 Pa 
4 

10 Pa 
k 

kg m " 3 

FG1 FG2 FG3 FG1 FG2 FG3 

1 25.9 0 0 0 0 0 0 
2 26.1 5 5 5 60 0 60 
3 26.3 11 11 21 60 0 50 
4 26.5 17 17 37 60 60 40 
5 26.7 25 25 53 60 60 30 
6 26.9 37 37 69 60 60 20 
7 27.1 60 60 85 60 60 10 
8 27.3 100 100 101 60 60 0 
9 27.5 300 300 300 60 60 0 

10 27.7 500 500 500 60 60 0 
11 1000 1000 1000 0 0 0 

Tabelle 2 .2 : Läufe FG1, FG2, FG3: Dichtemitte lwerte der s -Schichten und 
Pos i t i on ie rung der s-Flächen. 



- 9 3 -

E d , oi / 3 u n s s a a d 

1 / 1 
.— 
o 

- - E 
je 

V» o 
o 

CO 
CM 

/ / CO CM O 
o o 6 _1 

< LU 
z PE

 

cn 

o ü Q (D CO co » 
s. > •* c E S . o 

t > CM Q. —̂_ -* 1 -

CO • o — fc. 
X 3 3 lü > 3 >* 

Hl 
CM •< i CO 0 - 5 O O 

c c 
1 1 1 1 1 1 1 1 1 8 1 o 

1 » 1 ® 
o in o o 

o in 
Bd ,oi / 3 a n s s 3 a d 

s d t t t | 3 U 0 $ S 3 U d 

Abb. 2.16: Anfangsdichte- und Geschwindigkeitsfe lder sowie die daraus abge­
l e i t e t e A l P V - V e r t i k a l s t r u k t u r 
a) Lauf FG1 b) Lauf FG2 c) Lauf FG3 
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Ap 1 1 
AIPV = f • — [ ] • (2.38) 

p H(x«L 12) H(x=*-L 12) o o o 

Dabei i s t Ap = 0.1 kg m~3 d ie Dichted i f f erenz zwischen Ober- und üntergrenze 
der betrachteten D i c h t e s c h i c h t . Für die m i t t l e r e Dichte pQ w i rd für a l l e 
Schichten pQ= 1026.5 kg m~ 3 verwendet. H(x) i s t die Schichtdicke i n Metern. 
Wie i n Abschnitt 2.1.9 wird angenommen, daß die r e l a t i v e V o r t i c i t y v e r ­
nachlässigbar i s t . Demnach e x i s t i e r t i n FG1 e i n s i g n i f i k a n t e s AIPV von 
» - 3.2 rad/Gm*s l e d i g l i c h zwischen den oberflächennahen Dichteflächen 
a t = 25.8 kg m - 3 und a t * 26.1 kg m~ 3 . Darunter i s t die Di f ferenz n u l l . 
Ähnlich bei FG2: H ier beschränkt s i c h e i n von n u l l verschiedenes AIPV auf 
das D i c h t e i n t e r v a l l zwischen ô  = 26.1 kg m~ 3 und ô  - 26.5 kg m~ 3 . Unter ­
ha lb und oberhalb dieses Dichtebereichs i s t k e i n AIPV mehr vorhanden. FG3 
weist zwischen o t = 25.8 kg m~ 3 und at - 26.1 kg m" 3 q u a l i t a t i v d ie 
g le i che A l P V - V e r t i k a l s t r u k t u r wie FG1 auf ; zwischen o t * 26.1 kg m~3 und 
o t = 27.1 kg m~3 I s t AIPV jedoch n i cht n u l l , sondern p o s i t i v , d . h . bei o t • 
26.1 kg m~3 e r f o l g t eine Vorzeichenumkehr. Das geostrophisch ba lanc ier te 
Geschwindigkeits fe ld i s t i n a l l e n d r e i Läufen verschieden s tark ausgeprägt: 
Maximalwerte für v ' s ind « 0.18 m/s (FG1), - 0.14 m/s (FG2) und * 0.07 m/s 
(FG3). E i n passives S k a l a r f e l d I s t n i ch t d e f i n i e r t . 

2 .3.2 Ergebnisse 

Um den Umfang dieses Abschnitts i n Grenzen zu h a l t e n , werden nur die 
Resultate d a r g e s t e l l t , die s i g n i f i k a n t e Unterschiede i n den d r e i M o d e l l ­
läufen beinhalten und neue Erkenntnisse gegenüber dem Lauf FG0 br ingen. 

Abb. 2.17 ze igt D i c h t e - und Geschwindigkeits fe lder am Tag 3. E i n V e r g l e i c h 
zwischen Abb. 2.17a und Abb. 2.6d offenbart q u a l i t a t i v e G l e i c h h e i t i n den 
S t r u k t u r e n . Der Verz i cht auf die Verdunstung der obersten Wasserschicht 
hat demnach nur einen quant i ta t i ven Einfluß auf die Stärke des J e t s . Die 
St ruktur der Dichte fe lder i n Abb. 2.17b,c z e i g t e i n bemerkenswertes Phänomen: 
Die anfänglich h o r i z o n t a l verlaufenden Isopyknen (o^ = 26.0 kg m~ 3 i n FG2 
und at * 27.2 kg m~3 i n FG3, v g l . Abb. 2.16b,c) weisen eine negative B a r o ­
k i i n i t a t auf; d ie Isopykne ô  " 27.0 kg m~ 3 i n FG3 kehrt sogar ihre Baro -
ki ini tät um: Zum Zeitpunkt t = 0 d i s t ihre B a r o k i i n i t a t p o s i t i v , nach d r e i 
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Tagen dagegen negat iv . Die Jetgeschwindigkeiten i n 2.17a,b,c s ind sowohl 
q u a n t i t a t i v a l s auch q u a l i t a t i v stark u n t e r s c h i e d l i c h : Während die Maximal­
geschwindigkeit i n FG1 Werte Uber 0.3 m/s e r r e i c h t , l i e g t das Maximum i n 
FG2 be i - 0.22 m/s und i n FG3 l e d i g l i c h bei - 0.19 m/s. Man beachte, daß d ie 
maximale Geschwindigkeit i n FG3 zwischen t = 0 d und t « 3 d s i c h nahezu 
verdre i fa cht hat . Die Besonderheit i n FG2 l i e g t d a r i n , daß der Je t seine 
Maximalgeschwindigkeit n i cht an der Oberfläche, sondern i n etwa 20 m T ie f e 
e r r e i c h t . Charakter i s t i s ches Merkmal des Laufs FG3 i s t die Umkehrung der 
Jetgeschwindigkeit unterhalb - 60 m sowie e i n gegenläufiger Je tkern I n e i n e r 
T ie fe von » 80 m. 

Die Strukturen der Ver t ika lgeschwind igke i t s f e lder i n FG1 und FG2 s ind der 
Struktur i n FG0 ähnlich ( v g l . Abb. 2 . 8 ) . Die w T - V e r t e i l u n g i n FG3 weicht 
dagegen erheb l i ch von diesem Schema ab (Abb. 2 .18) . Man erkennt zwar noch 
d ie Trennung i n e i n Auftriebsregime im rechten T e i l des Modellgebiets und 
e i n Abtriebsregime im l i n k e n T e i l , d ie Strukturen innerhalb d ieser Regionen 
s ind jedoch weitaus d i f f e r e n z i e r t e r a l s i n den anderen Läufen. Sowohl die 
A u f t r i e b s - a l s auch die Abtr iebsgebiete s ind durch absolute Maxima i n etwa 
50 m bzw. 30 m Tie fe gekennzeichnet. Die Extremwerte dort s ind * 10 m/d 
bzw. » -4 m/d. 

Abb. 2.19 ze ig t Verte i lungen der l oka len Rossby-Zahl am Tag 3 . Abgesehen 
von der Stärke der zyklonalen Z e l l e g l e i c h t Abb. 2.19a der Abb. 2 .9b. 
Abb. 2.19b ze igt zwar auch die Z w e i - Z e l l e n - S t r u k t u r , die Extremwerte der 
zyklonalen und ant i zyk lona len Z e l l e l i e g e n jedoch n i c h t an der Meeresober­
f läche, sondern i n e iner T ie fe von etwa 20 m. Außerdem i s t das Maximum der 
zyklonalen Z e l l e n i cht mehr größer a l s der Absolutwert des Extremums der 
ant i zyk lona len Z e l l e . E i n v ö l l i g anderes B i l d ze ig t die Struktur der l o k a l e n 
Rossby-Zahl des Laufs FG3 (Abb. 2 .19c) : H ier befindet s i ch je eine Z e l l e 
maximaler zyk lona ler r e l a t i v e r V o r t i c i t y an der Oberfläche i n der l i n k e n 
Hälfte des Modellgebiets und i n etwa 70 m T ie fe am rechten Rand des Geb ie ts . 
Beide Z e l l e n werden durch e i n von rechts oben nach Links unten verlaufendes 
Band a n t i z y k l o n a l e r r e l a t i v e r V o r t i c i t y voneinander getrennt . Diese b e s i t z t 
e inen Extremwert an der Meeresoberfläche und schiebt s i c h zungenförmig 
zwischen die beiden Regionen zyk lona ler r e l a t i v e r V o r t i c i t y . 

Die Entwicklung der Schichtdicken im Lauf FG3 für eine oberflächennahe 
Schicht und eine Sch i cht , die s i c h i n « 80 m Tie fe be f indet , geht aus 
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Abb. 2.18 

Lauf FG3: Vert lkalgeschwindigkel t 
Im gerasterten Gebiet herrscht A u f t r i e b 
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Abb. 2.20 bevor. Schicht 2 (Abb. 2.20a) z e i g t q u a l i t a t i v die g le i chen räum­
l i c h / z e i t l i c h e n Strukturen, wie Abb. 2.10: Vergrößerung der Schichtdicke im 
zyklonalen Bereich ( v g l . Abb. 2.19c) und Verringerung derselben Im a n t i ­
zyklonalen Bere i ch . Gleiches g i l t für Schicht 6 (Abb. 2.20b), wobei jedoch 
zu beachten i s t , daß der zyklonale Bereich s i c h für diese Schicht im rechten 
und der ant izyklonale Bereich im l i n k e n T e i l des Modellgebiets be f indet . 
Die z e i t l i c h e Änderung der Schichtdicken i n den Läufen FG1 und FG2 verhält 
s i c h q u a l i t a t i v wie i n FGO. 

2.3.3 Diskussion der Ergebnisse 

Im folgenden s o l l e n nun die Ergebnise der Läufe FG1, FG2 und FG3 i n t e r p r e ­
t i e r t und d i s k u t i e r t werden. Eine generelle I n t e r p r e t a t i o n der Resultate 
des Laufs FG1 erübrigt s i c h , da die Anfangsbedingungen dieses Laufs im 
wesentl ichen denen des Laufs FGO entsprechen. Unterschiede i n der Stärke 
des Je ts und der Intensität der zyklonalen r e l a t i v e n V o r t i c i t y am Tag 3 s ind 
darauf zurückzuführen, daß durch den Verdunstungsprozeß während der ersten 
24 Stunden der Integrat ion i n FGO e i n hor i zonta ler Dichtegradient an der 
Meeresoberfläche geschaffen wurde. Dies bedingt einen Schni t t von s-Flächen 
mit Isopyknen (siehe Abschnitt 2 . 1 . 8 ) , und die i n dem Model l verwendete 
Erhaltungsgröße Q (siehe Abschnit t 2.1.5) repräsentiert nicht mehr die 
i n d i v i d u e l l e Erhaltungsgröße IPV. 

Charakter i s t i s ches Merkmal der Ergebnisse des Laufs FG2 am Tag 3 s ind die 
negative Baroklinität der Fläche oj. = 26.0 kg m - 3 , die Erzeugung eines 
v'-Maximums unterhalb der Meeresoberfläche sowie die geschlossenen I s o -
p lethen der lokalen Rossby-Zahl (Abb. 2.17b, 2.19b). Das Zustandekommen 
d ieser Strukturen kann mit den gle ichen Argumenten erklärt werden, die 
b e r e i t s im Abschnitt 2.2.2 verwendet worden s i n d . Wie i n FGO und FGl bewirkt 
d i e Deformation des Modellgebiets i n der kinematischen Phase der Fronto -
genese eine Verstärkung des Absolutwerts der Baroklinität e i n e r jeden I s o -
pykne, sofern deren Anfangsneigung von n u l l verschieden I s t . Da i n d ieser 
Phase die Rossby-Zahl << 0.1 i s t , reagiert der J e t geostrophisch und 
beschleunigt . In der darauffolgenden dynamischen Phase der Deformation wird 
Stauchen und Strecken von Vortexelernenten s i g n i f i k a n t . Im Lauf FG2 haben 
nun zu Beginn der Deformation das Jetmaximum sowie die Extrema der (noch 
verschwindend geringen) r e l a t i v e n V o r t i c i t y Kontakt mit der Meeresoberfläche, 
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da In dem Bere i ch , wo die Isopyknen hor i zonta l l i e g e n , keine V e r t i k a l -
scherung vorhanden i s t (Abb. 2.16b). Sobald aber der J e t beschleunigt , 
nimmt die zyklonale r e l a t i v e V o r t i c i t y zu und die ant izyklonale ab. Das 
damit verbundene Strecken von Vort exe lerne nten auf der zyklonalen und das 
Stauchen auf der ant izyklonalen Se i t e bewirkt die Schrägstellung der anfangs 
hor izonta len Isopykne Of. * 26.0 kg m~ 3 . Der geostrophisch balanc ierte 
A n t e i l der Vert ikalscherung des Je t s b e s i t z t dann i n der Oberschicht e i n 
Vorzeichen, das der Scherung i n den darunterliegenden Schichten entgegen­
gesetzt i s t , und die Jetgeschwindigkeit an der Meeresoberfläche nimmt weniger 
s c h n e l l zu a l s darunter. Im gle ichen S i n n , wie nun das Jetmaximum i n die 
Tie fe wandert, entfernen s i c h die Extrema der r e l a t i v e n V o r t i c i t y von der 
Meeresoberfläche. S ign i f ikante z e i t l i c h e Xnderungen der r e l a t i v e n V o r t i c i t y 
beschränken s ich j e t z t auf die unmittelbare Nachbarschaft des Jetkerns und 
induzieren dort auch einen beobachteten verstärkten ageostrophischen 
Massenflufl. 

Markant für die Ergebnisse des Laufs FG3 s ind die Vorzeichenumkehr der 
Neigung der Isopykne • 27.0 kg m - 3 , die Entwicklung eines gegenläufigen 
Jets mit einem Kern i n ca . 80 m Tie fe sowie die Anordnung der V o r t l c i t y -
z e l l e n . Die Besonderheit dieses Laufs besteht d a r i n , daß durch die V o r ­
zeichenumkehr des AIPV ( v g l . Abb. 2.16c) die anfängliche Neigung der I s o ­
pyknen mit der Tie fe abnimmt und die Baroklinität für a l l e Isopyknen mit 
at > 27.2 kg m~3 n u l l i s t (Tab. 2 .2 ) . Während der Integrat ion des Modells 
geschieht nun i n den Regionen mit < 27.2 kg m~ 3 das gleiche wie i n den 
anderen Modelläufen: Stauchen von Vortexelernenten und Auf t r i eb auf der 
ant i zyk lona len sowie Strecken von Vortexe lerne nten und Abtr ieb auf der 
zyklonalen Sei te des J e t s . Durch dieses ZirkulatIonsSchema werden die 
ursprünglich hor izontalen Isopyknen auf der zyklonalen Seite des Je ts 
abgesenkt und auf der ant i zyk lona len Sei te aufgehoben; dadurch wird die 
Baroklinität i n t i e f e r e n Schichten negat iv . Die Baroklinität der Fläche 
a t * 27.0 kg m~3 wechselt durch diesen Vorgang während der Integrat ion sogar 
i h r Vorzeichen ( v g l . Abb. 2.16c, 2.17c). In der dynamischen Phase der 
Frontogenese wird also e in Massenfeld mit p o s i t i v e r Baroklinität i n den 
oberen Schichten und mit negativer Baroklinität i n den darunterliegenden 
Bereichen erzeugt . Dies er forder t nun verschiedenes Vorzeichen der geostro-
phisch balanc ierten Vert ika lscherung i n den genannten Regionen, welche 
zusammen mit der weiteren kinematischen und dynamischen Verschärfung der 
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Baroklinität der "umgekippten" Isopyknen einen J e t mit gegenläufiger 
Strömungsrichtung i n etwa 80 m T ie fe generiert (Abb. 2 .17c) . Dieser T i e f e n ­
j e t erzeugt j e t z t - genau wie der Oberf lachen je t - je eine Ze l le zyk lona ler 
und a n t i z y k l o n a l e r r e l a t i v e r V o r t i c i t y (Abb. 2 .19c) , wodurch e i n ageo-
strophlscher Massenfluß i n d u z i e r t w i r d . Dadurch wird auf der ant i zyk lona len 
Se i te des T i e f en j e t s die Schichtdicke vermindert, auf der zyklonalen Se i t e 
vergrößert (Abb. 2.20b). Aus Kontinuitätsgrunden muß nun Auf t r i eb auf der 
a n t i z y k l o n a l e n und Abtr ieb auf der zyklonalen Se i te e insetzen . Da die 
V o r t i c i t y z e l l e n des T ie fen je t s antisymmetrisch zu denen des Oberflächenjets 
angeordnet s i n d , i s t die Richtung der Vert ika lgeschwindigke i t i n t i e f e r e n 
Schichten der Ver t ika lgeschwind igke i t s r i chtung i n den oberen Schichten 
entgegengesetzt; das i s t die Erklärung für die i n Abb. 2.18 d a r g e s t e l l t e n 
internen Maxima der absoluten Ver t ika lges chwind igke i t . 

Die Ergebnisse der Läufe FG1, FG2 und FG3 haben geze igt , daß das durch die 
F r O n t o g e n e s e erzwungene ZirkulationsSchema durch die V e r t i k a l s t r u k t u r des 
anfänglichen IPVG geprägt w i r d . E i n wichtiges Resultat d ieser Studie i s t , 
daß bei entsprechender Wahl der I P V G - V e r t l k a l s t r u k t u r eine Vorzeichenumkehr 
der Baroklinität und eine z e i t l i c h e Umkehr der Strömungsrichtung a l l e r d r e i 
Geschwindigkeitskomponenten erzwungen werden kann. Dies mag eine Erklärung 
für die o f t beobachtete Baroklinitätsumkehr i n Frontalzonen (FISCHER, 1986) 
und Wirbeln (RICHARDSON, 1983) s e i n . Die Vorzeichenumkehr i n Wirbeln kann 
e i n e r s e i t s eine " f o s s i l e " S t ruktur e iner Front s e i n , die i n s t a b i l geworden 
i s t und zur Bildung dieses Wirbels führte; andererse i ts i s t denkbar, daß 
durch "sekundäre" FrOntogenese im Deformationsfeld dieses Wirbels eine 
Frontalzone geschaffen wurde, deren dynamische Strukturen dem Wirbe l Uber­
lager t worden s i n d . 

2 .4 . V a r i a t i o n e n dea Anfangsteaperaturfelds 

I n diesem Abschnitt s o l l der Respons verschiedener Anfangsbedingungen des 
pass iv advekt ler ten Temperaturfelds auf das durch die Frontogenese i n d u ­
z i e r t e Z i r k u l a t i o n s S c h e m a untersucht werden. Dazu werden jewei ls d r e i v e r ­
schieden s t r u k t u r i e r t e Temperaturfelder dem Anfangsmassenfeld des Laufs FG1 
(Abb. 2.16a) Uberlagert und bis zum Tag 3 i n t e g r i e r t . A l l e Parameter des 
Laufs FG1 und damit auch die Dynamik b le iben unverändert. Die d r e i dazu 
e r f o r d e r l i c h e n Modelläufe werden mit FG4, FG5 und FG6 bezeichnet . 
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2.4.1 Formulierung der Anfangstemperaturfelder 

Die Anfangstemperatur- und Dichte fe lder der Läufe FG4, FG5 und FG6 s i n d i n 
Abb. 2.21 d a r g e s t e l l t . - D i e Temperaturverteilung i n FG4 i s t dabei die g le iche 
wie i n FGO (zumindest b z g l . der Druckabhängigkeit, siehe Abb. 2.11a). Die 
Isothermen verlaufen h o r i z o n t a l , der v e r t i k a l e Temperaturgradient i s t l i n e a r 
mit - 0.05 K/10 Pa . Der Lauf FG4 i s t im wesentlichen mit FGO i d e n t i s c h ; er 
d ient l e d i g l i c h zu Vergleichszwecken. In FG5 und FG6 nimmt die Temperatur 
im gleichen Maße l i n e a r mit zunehmendem Druck ab, zusätzlich i s t jedoch 
eine horizontale Abhängigkeit eingeführt worden, die durch eine l ineare 
Temperatur zunähme von 10 ° C bei x = - L Q / 2 auf 20 ° C bei x = L Q / 2 i n FG5 
und eine l ineare Abnahme von 20 ° C be i x - - LQ/2 auf 10 °C be i x - L Q / 2 i n 
FG6 an der Meeresoberfläche gekennzeichnet i s t . Die Neigung der Isothermen 
i n FG5 weist also das gleiche Vorzeichen wie die Neigung der Isopyknen auf; 
i n FG6 i s t das Vorzeichen entgegengesetzt und i n FG4 g l e i c h n u l l . 

2 .4.2 Ergebnisse 

Abb. 2.22 ze ig t Temperatur- und Dichteverte i lungen der dre i Läufe am Tag 3. 
Die Temperaturstruktur des Laufs FG4 i s t nahezu die gleiche wie In FGO 
( v g l . Abb. 2.11d). Die Entwicklung des Temperaturfelds In FG5 (Abb. 2.21b 
und 2.22b) läßt s ich folgendermaßen beschreiben: In der l i n k e n Hälfte des 
Modellgebiets s ind die Isothermen abgesenkt, im rechten T e i l angehoben 
worden. Die absolute Ver t ika lver lagerung i n der rechten Hälfte i s t dabei 
stärker a l s i n der l i n k e n ; dadurch s ind die Isothermen verbogen worden. Die 
anfänglich l ineare hor izontale Temperaturveränderung i s t n icht mehr vor ­
handen. Unterhalb von etwa 50 m i s t die horizontale Temperaturverteilung 
durch starke Gradienten i n der l i n k e n Hälfte des Modellgebiets (dem 
zyklonalen Bere ich , v g l . Abb. 2 .19a) , fast verschwindende Thermoki ini tat im 
m i t t l e r e n ant i zyk lona len Bere ich und wieder stärkere Gradienten am rechten 
Rand gekennzeichnet. In den oberen 50 m s ind die hor izonta len Temperatur­
gradienten auf der ant i zyk lona len Seite genere l l schwächer ausgeprägt a ls 
auf der zyklonalen S e i t e . Außerdem erkennt man h i e r d e u t l i c h eine Ver lage ­
rung der Isothermen von der ant i zyk lona len auf die zyklonale S e i t e . Gleiches 
g i l t auch für FG6 (Abb. 2.22c) im oberflächennahen Bere i ch : Auf der 
zyklonalen Seite s ind die Isothermen i n der Hor izonta len stärker gedrängt 
a l s auf der a n t i z y k l o n a l e n ; Im Übergangsbereich haben s i c h sogar Inversionen 
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g e b i l d e t . In t i e f e r e n Regionen hat s i c h der hor izontale Temperaturgradient 
insbesondere auf der ant i zyk lona len Se i te verstärkt - im Gegensatz zu FG5. 

Da im Model l hor izontale Advektion r e i n isopyknisch e r f o l g t , e r l e i c h t e r t 
d ie Dars te l lung der Thermoki in i tat auf Isopyknen das Verstehen der Vorgänge, 
d ie die beschriebenen Strukturen erzeugt haben. Abb. 2.23 ze ig t die E n t ­
wicklung der Thermoki in i tat i n den d r e i Läufen auf e iner oberflächennahen 
( a t

 = 26.1 kg m~3) u n d auf e iner t i e f e r e n Isopykne (o,. * 27.5 kg m - 3 , v g l . 
Tabel le 2 . 2 ) . Die z e l t l i c h e Änderung der Thermokiini t a t i n FG4 i s t dabei 
annähernd i d e n t i s c h mit der i n Abb. 2.12 d a r g e s t e l l t e n . Die Anfangsver­
t e i l u n g der Isothermen In FG5 (die Neigung der Isothermen hat das g le iche 
Vorzeichen wie die Neigung der Isopyknen) bewirkt e i n Thermokllnltätsmlnimum 
genau dor t , wo die Baroklinität am stärksten i s t . Dies sp iege l t s i ch auch 
i n den Abb. 2 .23bl ,b2 wider : Am Tag 1 i s t die Thermoki ini tat f a s t U b e r a l l 
p o s i t i v mit etwa 0.05 K/km. Nur i n einem schmalen B e r e i c h , etwa be i x = L / 4 , 
i s t s i e annähernd g l e i c h n u l l ; s i e i s t dort sogar l e i c h t negat iv . Während 
der Deformation verstärkt s i c h dieses S i g n a l nun absolut sowohl auf der 
unteren a l s auch In der oberen o^-Fläche. Auf a t - 27.5 kg m - 3 e r r e i c h t die 
Verstärkung etwas mehr a l s einen Faktor 13, die P o s i t i o n des Minimums 
b l e i b t dabei o r t s f e s t . Anders dagegen auf at

 m 26.1 kg m - 3 : H ier wächst die 
Thermokiini ta t bei x - - L / 4 um mehr a l s das 18fache, bei x - - L / 2 dagegen 
nur um einen Faktor 7. Außerdem verschiebt s i c h das Thermokllnltätsmlnimum 
nach l i n k s . In FG6 i s t die Anfangsneigung der Isothermen mit einem anderen 
Vorzeichen versehen a l s die Baroklinität; das Maximum der absoluten Thermo-
k l ln i tä t deckt s i c h also mit dem Barokiinitätsmaximum bei x =• L / 4 . Dies 
erkennt man i n Abb. 2 . 2 3 c l , c 2 . Wie i n FG4 und FG5 verstärkt s i c h die 
absolute Thermoki ini tat auf Oj * 27.5 kg m - 3 b i s zum Tag 3 U b e r a l l um etwa 
e inen Faktor 13. Dies i s t wiederum n i cht auf a t * 26.1 kg m~ 3 der F a l l . Das 
Maximum der absoluten Thermokllnität am Tag 3 e r r e i c h t nur etwa den 
lOfachen Wert des Maximums am Tag 0 . Bei x = - L / 2 i s t das Thermoklinitäts-
s i g n a l um etwa das 8fache, be i x - L /2 nur um das 4.5fache gewachsen. Auch 
h i e r i s t das Maximum der absoluten Thermokllnität nach l i n k s verschoben 
worden. 
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2.4 .3 Diskuss ion der Ergebnisse 

Das Zustandekommen der Temperatur- und Thermoklinitätsstrukturen i n FG4, 
FG5 und FG6 läßt s i c h mit den g le i chen Argumenten erklären, die schon i n 
Abschnit t 2.2.2 verwendet worden s i n d , da die dynamischen Strukturen i n 
FGO sowie i n den h i e r zur Diskuss ion stehenden Mode Häufen annähernd die 
g le i chen s i n d . Demnach reagiert die Temperaturstruktur i n den t i e f e r e n 
Schichten des Modells r e i n kinematisch auf die Anregung durch das Defor ­
mat ions fe ld , indem exist ierende Gradienten l o k a l absolut verstärkt werden. 
I n den Gebieten jedoch, wo Strecken und Stauchen von Vortexelementen 
s i g n i f i k a n t i s t , wird die (auch h i e r wirksame) r e i n kinematische Änderung 
der Thermoklinitätsstruktur durch ageostrophische Massenflüsse m o d i f i z i e r t . 
Der von der ant i zyk lona len zur zyklonalen Se i te ger ichtete Massenfluß sorgt 
e i n e r s e i t s für eine Verlagerung der Isothermen, andererseits bewirkt die 
Konvergenz des ageostrophischen Massenflusses auf der zyklonalen Sei te (Ab­
t r i e b ) eine zusätzliche Verstärkung des absoluten isopyknischen Temperatur­
gradienten, der den kinematischen E f f ek t noch s t e i g e r t . Auf der a n t i ­
zyklonalen Sei te I s t das Gegentei l der F a l l : Divergenz im ageostrophischen 
Massenfluß (Auf tr ieb ) schwächt h i e r den kinematischen Anst ieg der absoluten 
Thermokllnität. 

M i t den i n diesen d r e i Modelläufen verwendeten Anfangstemperaturf e idern 
s o l l nicht irgendeine reale S i t u a t i o n im Ozean s i m u l i e r t werden. Es geht 
l e d i g l i c h darum, zu untersuchen, welche Signale die ursprünglich groß-
ska l ige isopyknische Temperaturverteilung nach e r f o l g t e r Konfluenz In 
Frontalzonen erzeugen kann. Damit kann z . B . die I n t e r p r e t i e r b a r k e i t von In 
Feldexperimenten gewonnenen Meßdaten verbessert werden. Die Ergebnisse 
lassen j e t z t folgende Schlüsse zu : In Konfluenzzonen wird Thermokllnität i n 
e r s t e r Näherung kinematisch verstärkt. Die P o s i t i o n des Maximums der abso­
l u t e n Thermokllnität i s t n i cht notwendigerweise mit der P o s i t i o n des 
Barokiinitätsmaximums deckungsgleich. Maßgebend dafür i s t In e r s t e r L i n i e 
d ie Anfangsbedingung, d . h . die großskalige Thermoklinitätsstruktur. Bei 
entsprechender Wahl der Anfangsbedingungen kann deshalb das Barokiinitäts-
maximum von einem Minimum der absoluten Thermokllnität b e g l e i t e t werden und 
extreme Thermokiini tat be iderse i t s der B a r o k i i n i tätsmaximums anzutref fen 
s e i n (FG5). Solche Doppelstrukturen der Thermoki in i tat wurden z . B . von 
FISCHER (1986) beobachtet ( v g l . Abb. 1.8b). Strecken und Stauchen von 
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Vortexelernenten während der Frontogenese führen zu e iner hor i zonta len 
Verschiebung des Thermoklinitätsslgnals von der ant i zyk lona len zur z y k l o ­
nalen Sei te der F r o n t . Das mag eine Erklärung für die i n Feldexperimenten 
häufig r e g i s t r i e r t e Neigung des Thermokiinitätsmaximums mit der Tie fe s e i n . 
Dieser Vorgang bewirkt außerdem eine Uber den r e i n kinematischen Ef fekt 
hinausgehende absolute Verstärkung der Thermokllnität auf der zyklonalen 
und e i n der kinematischen Verstärkung entgegengesetzte Aufweichung der 
Thermokllnität auf der ant i zyk lona len Se i te des J e t s . 

Die Läufe FG4 und FG6 haben die Möglichkeit angedeutet, daß ageostrophische 
Massenflüsse Temperaturinversionen erzeugen können. Diese Inversionen s ind 
a l l e r d i n g s sehr schwach ausgeprägt und l o k a l begrenzt. Inversionen mit 
mehreren Kilometern hor i zonta ler Ausdehnung, wie z . B . i n Abb. 1.8b darge­
s t e l l t , können mit der zweidimensionalen Deformationsmethode möglicherweise 
n i cht erzeugt werden. Wahrscheinlich sind s i e das Produkt dreidimensionaler 
Frontendynamik, die i n Abschnit t 3 beschrieben werden w i r d . 

2.5 Schlußfolgerungen 

Das i n Abschnitt 2 v o r g e s t e l l t e v o l l - n i c h t l i n e a r e Modell beschreibt die 
Erzeugung e iner mesoskaligen Front im Deformationsfeld synopt ischskal iger 
W i r b e l . Es gibt Aufschluß Uber die während des Frontogeneseprozesses 
induz ier te lokale Dynamik, während die Rossby-Zahl i n der Nähe von 1 l i e g t . 
Das Modell produziert eine Front , deren Strukturen s ign i fkant von denen 
abweichen, die mit dem diagnostischen Model l von MW vorhergesagt worden 
s i n d . Deren Modell i s t semi-geostrophisch und erzeugt unrea l i s t i s che 
D i c h t e - und V o r t i c l t y s t r u k t u r e n , sobald die Rossby-Zahl s i ch 1 nähert. Der 
grundlegende Mechanismus mesoskaliger Frontogenese, insbesondere die aus 
dem Stauchen und Strecken von Vortexelernenten result ierende ageostrophische 
Z i r k u l a t i o n , i s t i n beiden Modellen der g l e i c h e . In dem h i e r vorges te l l t en 
Model l werden jedoch die s i c h daraus ergebenden Konsequenzen d e t a i l l i e r t e r 
aufgedeckt. 

Die Ergebnisse des Modells führen zu folgenden Schlüssen: 

- In der dynamischen Phase der Frontogenese, d .h . wenn die Rossby-Zahl 
Werte > 0.1 e r r e i c h t , wird die Neigung von Isopyknen durch Strecken und 
Stauchen von Vortexelementen abgebaut, obwohl das Deformatlonsfeld 
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w e i t e r h i n versucht , die Baroklinität kinematisch zu verstärken. Dadurch 
wird der anfängliche Vorrat an verfügbarer p o t e n t i e l l e r Energie ständig 
i n k inet i s che Energie des Je t s umgesetzt. Da d ieser Vorrat endl i ch i s t , 
kann der Je t n i ch t b e l i e b i g stark werden. Durch den fortgesetzten Abbau 
der Baroklinität, insbesondere i n t i e f e r l iegenden Schichten, wird der 
Jet f l a c h e r . I n d i v i d u e l l e Erhaltung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y v e r b i e t e t , daß 
d ie hor izontale Ausdehnung der Z e l l e a n t i z y k l o n a l e r r e l a t i v e r V o r t i c i t y 
b e l i e b i g k l e i n w i r d . Dadurch i s t die minimale Weite des Je t s l i m i t i e r t 
und die Kaskade p o t e n t i e l l e r Enstrophie zu höheren Wellenzahlen wird 
abgebrochen. 

- Die dynamische Struktur der entstehenden Front wird durch das anfängliche 
P r o f i l des Gradienten der isopyknischen p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y (IPVG) 
bestimmt. Durch entsprechende Wahl des IPVG-AnfangsprofIis werden Fronten 
erzeugt , deren Strukturen s i ch s i g n i f i k a n t voneinander unterscheiden. 
E x i s t i e r t k e i n von n u l l verschiedener IPVG an der Meeresoberfläche, so 
führt dies zu e iner F r o n t , deren endgültiges Aussehen durch eine Baro­
k i i n i tätsumkehr i n den oberen Schichten und einen Jet gekennzeichnet i s t , 
der e i n Geschwindigkeitsmaximum unterhalb der Meeresoberfläche aufweist . 
I s t das anfängliche I P V G - P r o f i l derart beschaffen, daß die Anfangs-
baroklinität mit zunehmender Tie fe immer geringer w i r d , so führt dies i n 
der Tie fe geringer Anfangsbaroklinität zu einem J e t , der dem Oberflächen­
j e t entgegengerichtet i s t . Auch i n diesem F a l l kann eine Barokl initäts-
umkehr mit der T ie fe erzwungen werden. 

- Passive Ska lare , wie Temperatur auf Isopyknen, reagieren i n e r s t e r 
Näherung kinematisch auf das frontenerzeugende Deformationsfeld, d . h . 
for tgesetzte Konfluenz bewirkt eine permanente Verstärkung i h r e r absoluten 
isopyknischen Gradienten. L e d i g l i c h dor t , wo s i g n i f i k a n t e Divergenzen 
i n entlang von Isopyknen ger i chteten ageostrophischen Massenflüssen 
herrschen, wird dieses Verhalten m o d i f i z i e r t . Durch verschiedene Vorgaben 
des Anfangstemperaturfelds konnte nachgewiesen werden, daß der maximale 
absolute isopyknische Temperaturgradient (Thermokllnität) n i ch t n o t ­
wendigerweise mit der P o s i t i o n maximaler Baroklinität deckungsgleich s e i n 
muß. Bei bestimmter Wahl des Anfangstemperaturfelds s ind sogar Doppel ­
s t r u k t u r e n der Thermokllnität mit einem Minimum der absoluten Thermo­
k l ln i tät i n der Region stärkster Baroklinität und Zonen verstärkter 
abso luter Thermokllnität be iderse i t s davon möglich. Außerdem gelang der 
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Nachwels, daß Temperaturinversionen durch r e i n isopyknische Transporte 
während der Frontogenese erzeugt werden können. 

M i t dem h i e r vorgeste l l ten Modell kann e r f o l g r e i c h die Genese mesoskaliger 
Fronten s i m u l i e r t werden. Die Ergebnisse legen jedoch nahe, daß auch größer-
skal ige Fronten, wie z . B . die Azorenfront (GOULD, 1985), das Resultat gyre -
s k a l i g e r Deformationsprozesse s i n d . Daß diese Fronten bisher n i ch t i n gyre-
ska l i gen Zirkulat ionsmodel len reproduziert werden, hat seine Ursache 
möglicherweise i n der Tatsache, daß mit diesen Modellen der gyreskalige 
IPVG i n der saisonalen Sprungschicht nicht aufgelöst w i r d . Hier ergeben 
s i c h neue Anwendungsmöglichkeiten dieses Model ls . 
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3 DAS MÄANDERMODELL 

Das im l e t z t e n Abschnitt v o r g e s t e l l t e Model l i s t zweidimensional, d . h . es 
s ind wegen o/Öy = 0 keine y-abhängigen Lösungen möglich. In diesem Abschnit t 
s o l l die hydrodynamische (barotrope /barokl lne) Instabi l i tät der durch das 
Frontogenesemode11 erzeugten Fronten untersucht werden. Derartige I n s t a b i ­
l i täten offenbaren s i c h durch Mäandrieren des Fronten je ts ; es werden a lso 
y-abhängige Lösungen des Gleichungssystems ( 2 . 1 ) , ( 2 . 2 ) , (2.3) gesucht. Das 
e r f o rder t eine Ausdehnung des Modellgebiets In die d r i t t e Dimension. Ab­
s c h n i t t 3.2 beschreibt die grundlegenden Gleichungssysteme des Mode l l s , 
Rand- und Anfangsbedingungen. Die Ergebnisse eines Modellaufs mit der 
Bezeichnung MO (M » Mäander) werden i n 3.3 d a r g e s t e l l t . Der Respons der 
Modellergebnisse auf verschiedene Anfangsbedingungen wird i n den Abschnitten 
3.4 und 3.5 untersucht . Eine Zusammenfassung a l l e r Ergebnisse enthält 
Abschnit t 3 .6 . 

Zuerst s o l l e n jedoch im folgenden Abschni t t (3.1) die für die Behandlung 
des Instabilitätsproblems notwendigen theoret ischen Grundlagen v e r m i t t e l t 
werden. 

3.1 Hydrodynamische Instabi l i tät 

Die Theorie hydrodynamischer Instab i l i tä t befaßt s i c h mit dem Respons e iner 
"einfachen Bewegung", der eine " k l e i n e Bewegung" Uberlagert worden i s t 
(VAN MIEGHEM, 1951). Diese "einfache Bewegung", auch "hydrodynamischer 
Grundzustand" genannt, i s t a l s Zustand eines Mediums d e f i n i e r t , b e i dem an 
jedem Ort a l l e Kräfte senkrecht zur Bewegungsrichtung und zueinander im 
Gleichgewicht stehen. Die "k le ine Bewegung" i s t eine dem Grundzustand Uber­
lagerte sinusoïdale "Störung" k l e i n e r Amplitude i n der Form ebener Wel len, 
d ie s i c h i n Richtung der durch den Grundzustand vorgegebenen Bewegung f o r t ­
p f lanzen . Unter bestimmten Bedingungen kann nun d ie Amplitude der Störung 
s tark anwachsen - s i e i s t i n s t a b i l . E i n Z i e l der Instab i l i täts theor ie i s t , 
notwendige und hinreichende Bedingungen für die Ins tab i l i tä t der Störung zu 
f inden . 

Die mathematische Behandlung dieses Problems beginnt mit der A u f s t e l l u n g 
der Störungsgleichungen, d . h . , In dem Gleichungssystem, das den Grund­
zustand beschre ibt , werden die "ungestörten" Größen durch die "gestörten" 
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Größen e r s e t z t . E i n exponent ie l ler Lösungsansatz führt zu e iner allgemeinen 
Beziehung zwischen der Wellenzahl < und der Phasengeschwindigkeit c der 
Störung. Diese Beziehung s t e l l t e in Eigenwertproblem für die komplexe 
Phasengeschwindigkeit c = + i c ^ dar . E x i s t i e r e n für eine vorgegebene 
Wellenzahl K nur Lösungen mit c^ > 0, dann i s t dies eine notwendige und 
hinreichende Bedingung für die Instabi l i tät der Störung; e x i s t i e r e n jedoch 
nur r ee l l e Lösungen, dann i s t die Störung s t a b i l . Ob eine Störung s t a b i l 
oder i n s t a b i l i s t , hängt also von ihrer Wellenzahl ab. Da äußerst umfang­
reiche Rechnungen e r f o r d e r l i c h s i n d , eine D i s p e r s i o n s r e l a t i o n C ^ ( K ) auf ­
z u s t e l l e n , beschränken s i c h die meisten der mit diesem Problem befaßten 
Arbe i ten darauf, notwendige Bedingungen für das Auftreten von Instabil i täten 
h e r z u l e i t e n , d . h . , es werden die Voraussetzungen f o r m u l i e r t , unter denen c± 
p o s i t i v werden kann. 

In diesem Model l s o l l j e t z t die Stabi l i tät der im Abschnitt 2 erzeugten 
Fronten untersucht werden. Dazu i s t jedoch notwendig, die Produkte der 
Integrat ion des FrontogenesemodeIis i n der Weise zu mod i f i z i e ren , daß e i n 
Gleichgewichtszustand e r r e i c h t w i r d . Diesem Grundzustand wird dann e i n 
Störungsfeld Uber lagert . 

3.2 Formulierung des Modells 

3.2.1 Modellgleichungen i n Hybridkoordinaten 

Grundlage des Modells s ind wiederum die von BLECK (1978b) f ormul ier ten und 
von BB verwendeten n i c h t l i n e a r e n Gleichungen, die das Strömungsfeld i n einem 
Koordinatensystem ( x , y , s ) d a r s t e l l e n , wobei s eine verallgemeinerte V e r t i k a l ­
koordinate i s t . Die Bewegungsgleichungen mit der hydrostatischen Approxima­
t i o n , die Kontinuitätsgleichung und die thermodynamische Gleichung sind 
i d e n t i s c h mit den berei ts im Abschnit t 2.1.2 vorhandenen Gleichungen (2 .1 ) , 
(2.2) und (2 .3 ) . Die Bedeutung a l l e r verwendeten Symbole b l e i b t e r h a l t e n . 
Für den Gebrauch i n diesem Model l werden die rechten Se i ten der Bewegungs-
glelchungen (2.1a) und (2.1b) sowie die hydrostatische Grundgleichung (2.1c) 
wieder mit H i l f e des Montgomery-Potentials 

M(x ,y , s ) = otp + <$ 



- 114 -

ausgedrückt. Advektions- und C o r i o l i s t e r m i n (2.1a,b) werden durch die 
Beziehung 

v • V u - f v - £ ( \ v a ) - v ( C + f ) 

v • V v + f u = 4 " ( T ) + u ( £ + f ) 
s öy v 2 v 

zusammengefaßt, wobei 

d ie r e l a t i v e V o r t i c i t y i n s-Koordinaten repräsentiert. Die Bewegungs­
gleichungen lauten dann 

f 9u ! , ö r u a +y a > , s • 9u / SM i , / da 
( * ^ . + ( T ~ ) . " v ( c + f J + 8 - o I " - ( " S ) . + p ( ' S ) . ( 3 * l a ) 

und die hydrostatische Gleichung 

ö s - - P ~ o s " - < 3 * l c > 

Die Kontinuitäts- und die thermodynamische Gleichung se ien der Vol lständig­
k e i t halber nochmal an d ieser S t e l l e wiedergegeben: 

(3.2) 

« M f ) . * » - V - 0 . (3.3) 

Die Eigenschaften dieses Gleichungsterms b le iben unverändert e r h a l t e n , d . h . 
Erhaltung von p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y und p o t e n t i e l l e r Enstrophle g i l t 
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w e i t e r h i n , solange s = 0 i s t . Genau wie im Frontogenesemodell s o l l auch im 
Mäandermodell Temperatur passiv advekt iert werden. dT/dt = 0 l a u t e t dann 

( £ ) . + » - V + ( . J j ) - « - 0 . (3.4) 

3.2.2 Modellgleichungen i n endlichen Differenzen 

Die Differenzengleichungen für (3.1a,b) im " C - G i t t e r erhält man, indem man 
die rechten Sei ten von (2.28a,b) mit H i l f e des Montgomery-Potentials 
ausdrückt (Gleichung (2 .30a ,b ) ) . Die Bewegungsgleichungen lauten dann 

= - öxM + P s x 6 x a (3.5a) 

= - 6yM + p s y c5ya . (3.5b) 

Die hydrostatische Gleichung entspr i cht (2.30c) 

6SM - p ö s o , (3.5c) 

d ie Kontinuitätsgleichung i s t i dent i s ch mit (2.31) 

| j SsP + 6*11 + 6yV + 6 S ( s* ) - 0 (3.6) 

und die thermodynamische Gleichung mit (2.32) 



- 116 -

s 

Die Erhaltungsgleichung für die Temperatur entspr i ch t formal (3 .7 ) : 

Die Bedeutung a l l e r i n (3.5) b is (3.8) verwendeten Symbole i s t bere i t s i n 
Abschni t t 2.1.6 erläutert werden. 

3 .2 .3 Randbedingungen 

Das Modellgebiet I s t e i n rechteckiger Kanal mit festen Wänden bei x = 0 und 
x = L . In y-Richtung i s t das Gebiet begrenzt durch y = 0 und y = B . In der 
V e r t i k a l e n e r s t r e c k t s i ch der Kanal b is zu p = 1000 • 10 Pa . Die Rand­
bedingungen lauten 

u = 0 und öv/öx = 0 ( free s l i p ) be i x - 0 und x = L . 

In y-Richtung i s t das Modell p e r i o d i s c h . Die Randbedingungen für die Meeres­
oberfläche und den Boden s ind Bedingungen für m a t e r i e l l e Flächen, d . h . 

s = 0 b e i p - 0 Pa und p =» 1000 • 10** Pa . ös r v 

Diabatische Erwärmung/Abkühlung im Innern des Modellgebiets i s t untersagt . 

3.2.4 Technische D e t a i l s 

Das Modellgebiet i s t i n x-Richtung i n 32 g le i che I n t e r v a l l e Ax * 2.5 km und 
i n y-Richtung i n 64 g le i che I n t e r v a l l e Ay - 2.5 km u n t e r t e i l t . Damit i s t 
L - 80 km und B » 160 km. L wird im folgenden a ls "Quer frontskala" oder 
" K a n a l b r e i t e " bezeichnet, B a l s "LängsfrontSkala" oder "Kanallänge". (Die 
etwas unglückliche Wahl der Buchstaben L und B r e s u l t i e r t aus dem Wunsch 
nach e iner möglichst konsistenten Nomenklatur im Frontogenese- und Mäander­
model l . ) Der Z e i t s c h r i t t beträgt At * 1000 s . Die im Abschni t t 2 .1 .8 
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beschriebenen Res t r ik t i onen bei der Spez i f i z i e rung des Anfangsmassenfelds 
sowie der für die Pos i t ion ierung der Koordinatenflächen verantwort l iche 
Algorithmus haben auch i n diesem Model l Gültigkeit . Eine " r i g l d - l l d " -
Approximation sorgt für eine E l i m i n a t i o n s chne l l e r barotroper Schwerewellen, 
zur Dämpfung von 2-Ax-Rauschen werden die i n 2.1.8 d e f i n i e r t e n Austausch-
terme (mit u , v s t a t t u ' , v ' ) zu den rechten Se i ten der Gleichungen (3 .5a ,b ) , 
(3.7) und (3.8) a d d i e r t . Der hor izontale Austauschkoeff izient i s t mit 
v = 50 m 2 /s konstant, für h 2 w i rd h 2 = Ax • bf = 6.25 • 10 m2 gesetzt . Das 
Dif ferentiationsschema unterscheidet s i c h von dem im Frontogenesemodell v e r ­
wendeten l e d i g l i c h dadurch, daß die Fluß terrae TJfTc? und Vo^er^in (3.6) und 
(3.7) n i cht mit dem a n t i d i f f u s i v e n "upstream"-Differenzenschema, sondern 
räumlich z e n t r i e r t berechnet werden. Hochfrequente Fluktuat ionen i n den 
Feldern der prognostischen Var iab len u , v, er. und T werden mit einem 
(0.25 - 0.5 - 0 . 2 5 ) - F i l t e r , Fluktuat ionen im 6 s p -Fe ld durch einen 
(0.01 - 0.98 - 0 . 0 1 ) - F i l t e r gedämpft. Stat ische Instabi l i tät wird durch den 
i n 2.1.8 beschriebenen Mechanismus e l i m i n i e r t . 

3.2.5 Anfangsbedingungen 

Im Modellauf MO s o l l die hydrodynamische Instabi l i tät der durch den Lauf FG1 
erzeugten Front untersucht werden. Da für jeden Zeitpunkt t > 0 während der 
Integrat ion von FG1 keine geostrophische Balance besteht, erfül len Massen-
und Geschwindigkeltsfe ld n i ch t das K r i t e r i u m eines hydrodynamischen Grund­
zustands. E i n solcher Grundzustand i s t jedoch gegeben, wenn man i n e iner 
be l i eb igen Phase der Integrat ion von FGl l e d i g l i c h das Massenfeld e x t r a h i e r t 
und das dazugehörige geostrophisch ba lanc ier te Geschwindigkeits fe ld bestimmt. 
Dies wird zum Zeitpunkt t » 2.665 d getan. Die Querfrontskala L ( t ) beträgt 
dann 20 km und die momentane Gi t terwe i te Ax(t) = 312.5 m. Da im Mäander­
modell eine so hohe horizontale Auflösung nicht vorgesehen i s t , wird die 
ursprünglich mit 64 Ax- Interva l l en aufgelöste Front nur noch durch jeden 
achten Gitterpunkt approximiert (siehe Abb. 3 .1) . Die G i t t e rwe i t e hat dann 
den gewünschten Wert von Ax = 2.5 km. Das auf diese Weise gewonnene zwe i ­
dimensionale Massenfeld wird j e t z t unverändert auf a l l e 64 "Scheiben" mit 
der Dicke Ay abgebi ldet , so daß e i n Kanal mit 20 km B r e i t e und 160 km Länge 
e n t s t e h t . Um s i c h entwickelnden Mäandern i n x-Richtung genügend P l a t z zu 
geben, wird der Kanal auf 80 km v e r b r e i t e r t . Dies geschieht durch Hinzufügen 
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Abb. 3.1 

P r i n z i p i e l l e Struktur der Anfangsbedingung des Mäandermodells 
durchgezogene L i n i e n : Isopyknen 
gerissene L i n i e n : Isothermen 
Das Massenfeld im gerasterten Bereich i s t das Produkt der 
In tegra t i on des Frontogenesemodells. 
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von jeweils zwölf weiteren Gitterpunkten mit einem Abstand von Ax = 2.5 km 
zu beiden Seiten des bereits d e f i n i e r t e n Kana l s . Die V e r t i k a l s t r u k t u r des 
Massenfelds i n diesen neu geschaffenen "äußeren" Gebieten wird durch h o r i ­
zontales Fortsetzen der Isopyknen des " inneren" Gebiets i n x-Richtung 
erzeugt . Das i s t problemlos, da die Isopyknen an den Rändern des inneren 
Gebiets nahezu hor i zonta l l iegen ( v g l . Abb. 2.17a). Zu diesem Massenfeld 
wird nun die geostrophische Geschwindigkeit v ( x , y , s ) bestimmt, wobei v = 0 
be i 1000 • 10 Pa angenommen w i r d . Das so entstandene Massen- und Geschwin­
d i g k e i t s f e l d i s t nunmehr gekennzeichnet durch eine schmale 20 km bre i te 
Frontalzone mit dem dazugehörigen barokl inen J e t , d ie be iderse i t s von einem 
jewei l s 30 km bre i t en S t r e i f e n bewegungslosen Wassers umgeben i s t (siehe 
Abb. 3 .1 ) . 

Die Analyse der Anfangsbedingung von FG1 (Abschnitt 2.3.1) hat ergeben, daß 
e i n von n u l l verschiedener IPVG nur an der Meeresoberfläche und am Boden 
e x i s t i e r t , wobei der IPVG am Boden e i n entgegengesetztes Vorzeichen b e s i t z t . 
Da das Frontogenesemodell zweidimensional i s t und po tent i e l l e V o r t i c i t y 
i n d i v i d u e l l e rha l ten w i r d , b l e i b t diese V e r t i k a l s t r u k t u r für a l l e Zeitpunkte 
t > t 0 bestehen, also auch für den Zeitpunkt t = 2.665 d . Eine solche V o r ­
zeichenumkehr i s t nach KILLWORTH (1980) eine notwendige Bedingung für das 
Auf tre ten barok l iner Ins tab i l i tä t . Es Is t nun zu untersuchen, inwieweit 
diese Struktur nach der oben beschriebenen "geostrophischen Anpassung" noch 
konserv ier t worden i s t . In die Analyse der IPVG-Ver t ika l s t ruktur der Läufe 
FG1, FG2, FG3 ging l e d i g l i c h die quer zur Front ger ichtete Modulation des 
Isopyknenabstands e i n (Gleichung (2 .38) ) , die Horizontalscherung öv ' /öx 
brauchte wegen der k l e i n e n Rossby-Zahl (Ro « 0.1) n i ch t berücksichtigt zu 
werden. Diese Approximation i s t bei der Analyse der IPVG-Struktur des 
Mäandermodells n icht mehr zulässig, da der Je t stärker (v * 0.3 m/s) und 
d ie Querfrontskala (das i s t der Bere i ch , i n dem die Isopyknen geneigt sind) 
e ine Größenordnung k l e i n e r i s t (L = 20 km). Die Rossby-Zahl i s t deshalb 
Ro > 0.1 und die r e l a t i v e V o r t i c i t y darf n icht mehr vernachlässigt werden. 
Eine Analyse der IPVG-Ver t lka l s t ruktur erg ib t jedoch, daß der negative IPVG 
an der Oberfläche und e i n schwächerer p o s i t i v e r IPVG i n der Bodenschicht 
auch nach der L i n e a r i s i e r u n g des Geschwindigkeitsfelds erha l ten geblieben 
s i n d . Darüber hinaus bewirkt das " A n f l i c k e n " bewegungslosen Wassers be ider ­
s e i t s der Front zusätzlich eine IPVG-Struktur i n den nächsten Schichten 
unterhalb der Oberf lache tisch i ch t , deren Vorzeichen dem IPVG i n der Ober-
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flächenschicht entgegengesetzt I s t (siehe Abschnitt 3 .3 .6 ) . Eine notwendige 
Bedingung für das Auftreten barotroper Instabi l i tät (PEDLOSKY, 1979) i s t 
e b e n f a l l s e r f ü l l t : Das Geschwindigke i t spro f i l des Je ts (siehe Abschnitt 3 . 3 . 1 , 
Abb. 3.2b) bedingt eine Vorzeichenumkehr des hor izonta len Gradienten der 
absoluten V o r t i c i t y , da der Cor io l isparameter f konstant i s t . 

Die anfängliche Temperaturverteilung lehnt s i c h eng an die bere i t s im Lauf 
FG5 verwendete an . 

T (x ,y ,p ) = T(0 ,y ,0 ) + T < L ' y < 0 )
L " T ( Q > y » ° ) . x - 5 .10~ 6 • p (3.9) 

Setzt man T(0 ,y ,0 ) =* 10 °C und T ( L , y , 0 ) - 20 °C und i m p l i z i e r t man, daß x 
p o s i t i v nach Süden und y p o s i t i v nach Osten z e i g t , dann erhält man a l s 
Nord-Süd-Gradienten der Temperatur 10 °C über 80 km. Die durch die l i n e a r e 
Temperaturabnahme mit steigendem Druck bedingte Neigung der Isothermen nach 
Süden entspr i cht q u a l i t a t i v der Struktur an der nordatlantIschen Po lar f ront 
im Sommer (FISCHER, 1986). Der gewählte Nord-Süd-Temperaturgradient i s t für 
ozeanographische Verhältnisse zwe i f e l l o s sehr groß, Hauptgesichtspunkt für 
d ie Wahl d ieser H o r i z o n t a l s t r u k t u r im Temperaturfeld i s t jedoch, auf a l l e n 
Isopyknen einen s i g n i f i k a n t e n Temperaturgradienten vorzugeben, um die 
räumliche und z e i t l i c h e Struktur von Temperatur auf Dichteflächen ( d . h . d ie 
isopyknlsche Vermischung) gut verfolgen zu können. 

3.2.6 Das Störungsfeld 

Dem geostrophischen (d .h . u = 0) Anfangsgeschwindigkeitsfeld wird eine 
barotrope Störung u £ (x ,y) der u-Komponente Uber lager t : 

u £ (x ,y) = u Q • s i n (2* • tc|) • exp ( a 2 f + a 3 ) - a j . (3.10) 

u 0 i s t dabei die Amplitude der Störung und < = B/Xy d ie Kana lwe l l enzah l , 
wobei Xy die Wellenlänge der Störung i s t . Die Funktion i n eckigen Klammern 
mit den K o e f f i z i e n t e n al =» 1 0 " 8 , a 2 « 4» lna 1 und a^ =* - a 2 (siehe BRONSTEIN 
und SEMENDJAJEW, 1977, Sei te 76) sorgt dafür, daß d ie Störung maximal b e i 
x / L - 0.5 I s t , a l so i n der M i t t e des Kana l s , wo der J e t am stärksten I s t . 
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Hier e r r e i c h t die Funktion den Wert 1. Zu beiden Se i ten f ä l l t s i e dann rasch 
ab und e r re i ch t bei x =• 0 und x = L den Wert 0. Damit wird die Randbedingung 
u = 0 dort (siehe Abschnitt 3.2.3) n i ch t v e r l e t z t . Mit u Q = 1 0 " 3 m/s er fü l l t 
u £ das K r i t e r i u m einer "k le inen Störung". Im Lauf Ml (siehe Abschnitt 3.4) 
wird s i ch herauss te l l en , daß die Wellenlänge Xy * 53.3 km, a lso die Wel len­
z a h l K = 3, eine der Wellenzahlen I s t , die das größte Wachstum ze igen . Da 
der Lauf MO hauptsächlich dazu dienen s o l l , Strukturen i n e iner b a r o k l i n / 
barotrop i n s t a b i l e n Welle s i chtbar zu machen, wird ic = 3 gewählt. 

3.3 Ergebnisse 

Der Modellauf MO wurde über eine Zeitspanne von 50 Tagen i n t e g r i e r t . In 
diesem Abschnitt werden die Ergebnisse präsentiert. 

3.3.1 Das hor izonta le Geschwindigkeits fe ld 

Die Entwicklung des Geschwindigkeitsfelds an der Meeresoberfläche i s t in 
Abb. 3.2a mit H i l f e der Stromfunktion d a r g e s t e l l t . Da diese m i t t e l s zwe i ­
facher Integrat ion aus dem Fe ld der r e l a t i v e n V o r t l c i t y e r m i t t e l t w i r d , 
repräsentiert s i e nur den divergenzfre ien A n t e i l des Strömungsfelds. Abge­
b i l d e t i s t die Stromfunktion zu den Zeitpunkten 0, 20, 30, 40 und 50 d nach 
Integrat ionsbeginn. Eine Beschri ftung der Isoplethen wurde unter lassen , da 
dies den Informationsgehalt der Abbildungen nur unwesentlich s t e i g e r t . Dem 
Betrachter s o l l der Hinweis genügen, daß das Hauptstromband In pos i t i ve y -
Richtung verläuft; der Jet strömt also von West nach Ost . 

Am Tag 0 s ind die S t roml in ien , außer im Bereich nördlich des J e t s , p a r a l l e l 
zu den Kanalwänden o r i e n t i e r t . Die vorgegebene AnfangsStörung erkennt man 
l e d i g l i c h an den d r e i geschlossenen Konturen im quasi-bewegungslosen Gebiet 
an der zyklonalen J e t f l a n k e . Nach 20 Tagen i s t der Jet bere i ts von se iner 
streng zonalen Orientierung abgewichen; die Struktur der Anregungswellenzahl 
3 hebt s i ch heraus. Diese Tendenz verstärkt s i c h dann immer mehr mit f o r t ­
schreitender Z e i t . Am Tag 50 haben s i c h schließlich Mäander mit Amplituden 
von ca . 30 km e n t w i c k e l t . Als Amplitude wird dabei die maximale Nord-SUd-
Elongat ion e iner Stromlinie bezeichnet. Zwischen Tag 40 und Tag 50 i s t die 
Amplitude dabei von etwa 20 km auf 30 km angewachsen. 

In den Trögen und Rücken der Mäander haben s i ch geschlossene Z i r k u l a t i o n s ­
z e l l e n mit zyklonalem bzw. antizyklonalem Drehsinn g e b i l d e t . Die Krümmung 
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Lauf MO: Die Stromfunktion an der Meeresoberfläche 

Die g e s t r i c h e l t e n L i n i e n markieren die Pos i t i onen der i n Abb. 3.2b,c 
gezeigten V e r t i k a l s c h n i t t e . 
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der zyklonal gekrümmten Stroml in ien i s t dabei stärker ausgeprägt a l s die 
der ant izyklonalen (Tag 50) . Dies drückt s ich insbesondere durch die 
schmalen sp i tzen Tröge und die b r e i t e r e n , weniger stark gekrümmten Rücken 
aus. Auf fa l lend i s t auch die starke Drängung der Stroml in ien dor t , wo s ie 
zyk lona l gekrümmt sind und die Auffächerung i n Regionen a n t i z y k l o n a l e r 
Krümmung. Das bedeutet, daß der Jet die Zyklonen schne l l e r umströmt a l s die 
Ant i zyk lonen . Diese Asymmetrie mani fes t ier t s i ch außerdem i n der n i cht mehr 
s inuso ida len Form der Mäander, obwohl die anfängliche Störung re in s i n u s ­
förmig gewesen i s t . Aus der Abb. 3.2a läßt s i ch die Phasengeschwindigkeit 
der Mäander abschätzen. R e l a t i v zum Kanal und zur h o r i z o n t a l und v e r t i k a l 
gemit te l ten v-Komponente ( » 0.004 m/s) beträgt s ie etwa 30 km/10 d oder 
0.03 m/s. Die Phasengeschwindigkeit i s t a lso r e l a t i v zur barotropen Strömung 
p o s i t i v . 

4 
Die V e r t i k a l s t r u k t u r der Strömung i n den obersten 150*10 Pa i s t i n den 
Abbildungen 3.2b und 3.2c d a r g e s t e l l t . Abb. 3.2b ze ig t die v-Komponente des 
J e t s am Tag 0. Die S c h n i t t p o s i t i o n i s t i n Abb. 3.2a durch eine gerissene 
L i n i e markier t . Man erkennt den ca . 20 km bre i ten J e t , der i n be iderse i ts 
bewegungslosem Wasser eingebettet i s t . Die Maximalgeschwindigkeit an der 
Meeresoberfläche i s t > 0.3 m/s. Deut l i ch erkennbar i s t auch die Schräg­
s t e l l u n g der Jetachse, d ie der L i n e a r i s i e r u n g des Anfangsgeschwindigkeits­
f e lds (siehe Abschnitt 3.2.5) o f f e n s i c h t l i c h n icht zum Opfer ge fa l l en i s t . 
Abb. 3.2c ze igt die u-Komponente am Tag 50 senkrecht zu einem Schni t t bei x 
= 38.75 km (Schn i t tpos i t i on siehe gerissene L i n i e i n Abb. 3.2a) . Hier 
sp iege l t s i ch die Wellenzahl 3 des Mäanders wider . Absolute Maximal­
ge schwindigkelten für diese Komponente sind > 0.15 m/s an der Meeresober­
f läche, unterhalb von etwa 50 m i s t die lul-Komponente genere l l < 0.05 m/s. 
Bemerkenswert i s t die immer noch vorhandene Schrägstellung der Jetachse, 
d i e s i c h gegenüber Tag 0 sogar noch verstärkt hat . 
Das Maximum der absoluten Jetgeschwindigkeit I s t z e i t l i c h e n Schwankungen 
unterworfen. Von - 0.31 m/s am Tag 0 s i n k t es b is zum Tag 35 auf « 0.25 m/s, 
um danach wieder auf » 0.27 m/s am Tag 45 anzusteigen. Zwischen Tag 45 und 
Tag 50 b l e i b t es annähernd konstant . 
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Isotachenabstand: 0.05 m/s 
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Abb. 3.2a e ingezeichnet . 

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90. 100. 110 120 130. 140. 150. 160 

y / km 

Abb. 3.2c 

Lauf MO: V e r t i k a l s c h n i t t der u-Komponente be i y = 38.75 km am Tag 50 

Isotachenabstand: 0.05 m/s 
durchgezogene Isotachen: Strömung aus der Bildebene heraus (u > 0) 
gerissene Isotachen: Strömung i n die Bildebene h i n e i n (u < 0) 
Die S c h n i t t p o s i t i o n i s t i n Abb. 3.2a e ingeze ichnet . 
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3.3.2 Vertikalgeschwindigkeiten 

I n Abb. 3.3 i s t die z e i t l i c h e Entwicklung des Ver t ika lgeschwind igke i t s fe lds 
im Druckniveau p = 25*10 Pa zwischen Tag 30 und Tag 50 d a r g e s t e l l t . Z e i t ­
l i c h e und räumliche Strukturen lassen s i c h folgendermaßen beschreiben: 
A u f t r i e b s - und Abtriebsregionen s ind deut l i ch voneinander getrennt. Die 
zonale Ausdehnung der A u f - und Abtriebsgebiete beträgt etwa 25 km, die 
méridionale Ausdehnung entspr i cht i n etwa der Querfrontskala . Minimum und 
Maximum der Vert ikalgeschwindigkei t l i egen dicht zusammen; am Tag 50 s ind 
s i e ca . 10 km voneinander e n t f e r n t . Die Intensität der Vert ika lgeschwindig ­
k e i t e n nimmt zu. Der Extremwert der abwärts gerichteten Geschwindigkeit 
f ä l l t von » - 2 m/d am Tag 30 auf » - 9 m/d am Tag 50, das Extremum der auf ­
wärtsgerichteten Strömung wächst von « 2 m/d am Tag 30 auf Uber 6 m/d am 
Tag 50. Während die Auftr lebsreg ion l e d i g l i c h e i n r e l a t i v e s Maximum auf ­
we is t , erkennt man i n der Abtr iebsregion mehrere r e l a t i v e Minima. Diese 
Mehrfachstruktur e x i s t i e r t während des gesamten Model laufs . Verg le i ch t man 
Abb. 3.3 mit Abb. 3.2a, so kommt man zu dem Ergebnis , daß Abtr i eb mit p o s i ­
tivem und Auf t r i eb mit negativem u k o r r e l i e r t i s t . Anders ausgedruckt: 
Dort , wo die Stroml in ien von a n t i z y k l o n a l e r i n zyklonale Krümmung Ubergehen, 
herrscht vornehmlich Abtriebsbewegung, dort , wo die Stroml in ien von z y k l o -
n a l e r i n ant izyklonale Krümmung Ubergehen, dominiert A u f t r i e b . Extremer 
A u f - / A b t r i e b i s t i n der Nachbarschaft maximaler zyklonaler S t r o m l i n i e n -
krümmung l o k a l i s i e r t . 

3 .3.3 Strukturen des Dichtefelds 

Die z e i t l i c h e Entwicklung der Topographie der Dichtefläche = 26.0 kg m - 3 

z e i g t die Abb. 3 .4a. Gezeichnet s ind die Abweichungen des Drucks p auf 
d ieser Fläche vom m i t t l e r e n Druck p = 17.5*10 Pa . (Aus Kontlnuitätsgründen 
i s t p sowohl e i n z e i t l i c h e s a l s auch e i n räumliches M i t t e l . ) Regionen, i n 
denen die o^-Fläche anomal t i e f l i e g t , s ind somit durch negative Isoplethen 
gekennzeichnet. Pos i t i ve Isoplethen zeigen an, daß der Druck auf der Fläche 
h i e r anomal n i e d r i g i s t , die Fläche l i e g t d i chter an der Meeresoberfläche. 

Verg l e i ch t man diese Abbildung mit Abb. 3 .2a, so s t e l l t man i n e r s t e r Nähe­
rung eine recht gute Übereinstimmung zwischen den "Höhenlinien" der D i c h t e ­
fläche und den Stroml in ien f e s t , besonders i n den Bereichen, wo die Strom-
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Lauf MO: Vert ika lgeschwindigke i t w auf der Druckfläche p - 25*10 Pa 

Isoplethenabstand: 1 m/d 
durchzogene L i n i e n : w > 0; gerissene L i n i e n : w < 0 
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Abb. 3.4a 
Lauf MO: p - p/10** Pa auf der Fläche o t

 m 26.0 kg m~3 

p : a k t u e l l e r Druck; p: m i t t l e r e r Druck; p " 17.5*10 Pa; 
Isobarenabstand: 2.5*10 Pa; 
durchgezogene Isobaren: p - p > 0; gerissene Isobaren: p - p < 0. 
Die d ick g e s t r i c h e l t e n L i n i e n markleren die Pos i t i onen der i n Abb. 3.4b,c 
gezeigten V e r t i k a l s c h n i t t e . 
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l i n i e n a n t i z y k l o n a l gekrümmt s i n d . Nicht ganz deckungsgleich sind die 
L i n i e n i n zyk lona l umströmten Regionen; h i e r s ind die Krümmungsradien der 
Höhenlinien k l e i n e r a l s die der S t r o m l i n i e n . Die geschlossenen Höhenlinien 
des zyk lonal umströmten Gebiets s ind gegenüber den St roml in ien phasen­
verschoben. 

V e r g l e i c h t man i n Abb. 3.4a Tag 0 mit Tag 50, so erkennt man, daß s i c h die 
Extremwerte des Drucks verstärkt haben. Extremwerte für p - p am Tag 0 s i n d 

4 4 4 -11.8*10 p a und 11.3-10 Pa , nach 50 Modelltagen dagegen -15 .3-10 Pa und 
13.9-10 P a . Besonders niedrige Werte t r e t en dabei im Zentrum der A n t i ­
zyklonen, besonders hohe Werte im Zentrum der Zyklonen auf . 

Erwähnenswert i s t auch das "Brechen" des durch die Höhenlinien bestimmten 
Wellenzugs, das s i c h am Tag 40 andeutet und am Tag 50 f o r t s e t z t . Dieses 
Brechen der Wellenkämme f indet auch be i der Stromfunktion s t a t t , kann aber 
durch den gewählten Isoplethenabstand n i cht s i ch tbar gemacht werden. 
Abb. 3.4a erweckt den Eindruck, daß d ieser Vorgang hauptsächlich eine 
Eigenart der a n t i z y k l o n a l gekrümmten Wellenkämme i s t . 

Einen t i e f e r e n E i n b l i c k i n die dreidimensionale Struktur des D i chte fe lds 
v e r m i t t e l n die i n Abb. 3.4b und Abb. 3.4c gezeigten V e r t i k a l s c h n i t t e , deren 
P o s i t i o n e n i n Abb. 3.4a markiert s i n d . Abb. 3.4b ze ig t Schnit te quer zum 
J e t am Tag 0 und am Tag 50. Die Lage der Schn i t te am Tag 50 wurde gewählt, 
um die v e r t i k a l e Dichtes t ruktur im Innern e iner Zyklone und e iner A n t i ­
zyklone gegenüberzustellen. Verg le i ch t man die Schnit te am Tag 50 mit 
dem Schn i t t am Tag 0 (d ieser S c h n i t t i s t repräsentativ für den gesamten 
K a n a l , da das D i c h t e f e l d bei t - 0 y-unabhängig i s t ) , so erkennt man, daß 
im Innern der Zyklone die Isopyknen angehoben, Im Innern der Ant izyk lone 
abgesenkt worden s i n d . Besonders d e u t l i c h wird d ieser Sachverhalt i n 
Abb. 3.4c. D a r g e s t e l l t s ind Schni t te p a r a l l e l zu den Kanalwänden am Tag 0 
und am Tag 50. Am Tag 0 l i e g e n die Isopyknen i n d ieser Schnittebene 
h o r i z o n t a l aufgrund der Anfangsbedingung. Am Tag 50 dagegen zeigen s i e 
e inen wellenförmigen V e r l a u f ; In den Trögen des Mäanders streben s i e 
zur Meeresoberfläche, i n den Rücken i n entgegengesetzte Richtung . Die 

Amplitude der Vert ikalaus lenkung der Isopyknen beträgt dabei maximal 30 m 
- 3 

( d » 26.1 kg m ) . Sowohl d ie Isopyknen oberhalb a l s auch unterhalb des 
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Abb. 3.4b 
Lauf MO: a t - V e r t i k a l s c h n i t t e 
Isopyknenabstand: 0.1 kg m - 3 

Die Sch i l l t tpos i t i onen s ind i n Abb. 3.4a eingezeichnet . 
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Dichtehorizonts mit = 26.1 kg m weisen nicht mehr so starke Amplituden 
auf . Dadurch i s t oberhalb dieses Horizonts i n den Trögen der v e r t i k a l e I s o -
pyknenabstand geringer a l s i n den Rücken, unterhalb i s t das umgekehrte der 
F a l l . Für die s tat i sche Stabi l i tät bedeutet d ies , daß die Antizyklonen im 
oberflächennahen Bereich schwach, darunter jedoch stark geschichtet s i n d . 
I n den Zyklonen gibt es Anzeichen dafür, daß die s tat i sche Stabi l i tät 
maximal an der Oberfläche und geringer i n größeren Tiefen i s t . In den 
Zyklonen e r r e i c h t s ie aber nirgends so große Werte wie i n den t i e f e r e n 
Bereichen der Ant izyklonen. 

3.3.4 Re lat ive V o r t l c i t y 

Aus dem hor izontalen Geschwindigkeits fe ld läßt s i c h die auf s-Flächen 
berechnete r e l a t i v e V o r t l c i t y C * ( ö v / d x ) s - ( ö u / o y ) s bestimmen. Abb. 3.5 
ze igt Isoplethen von C/f an der Meeresoberfläche. Am Tag 0 erkennt man das 
Produkt des Laufs FG1: Der Je t wird von zwei Bändern r e l a t i v e r V o r t l c i t y 
unterschiedl i chen Vorzeichens umhüllt. Im weiteren Ver lauf der M o d e l l ­
i n t e g r a t i o n zerreißt die r e i n x-abhängige S t r u k t u r ; es b i l d e n s i ch jewei ls 
geschlossene Z e l l e n mit zyklonaler und a n t i z y k l o n a l e r r e l a t i v e r V o r t l c i t y . 
Extremwerte zyklonaler r e l a t i v e r V o r t l c i t y korrespondieren dabei mit den 
Spi tzen der südwärts ger ichteten Mäandertröge (Abb. 3 .2a) , Extremwerte der 
ant i zyk lona len V o r t l c i t y t r e t en anfangs (Tag 30) dort auf, wo die stärkste 
ant i zyk lona le Krümmung der S t roml in ien vorherrscht . Ab Tag 40 verschiebt 
s i c h dieses Extremum jedoch Immer mehr nach Süden und l i e g t am Tag 50 dem 
Zentrum zyk lona ler V o r t l c i t y unmittelbar gegenüber auf der ant izyk lona len 
Flanke des J e t s . Stärkste horizontale Gradienten der r e l a t i v e n V o r t l c i t y 
t r e t en dort auf, wo die Stroml in ien die größte Drängung aufweisen. Das i s t 
dort der F a l l , wo deren Krümmung minimal i s t , d .h . dor t , wo die Stroml in ien 
von zyklonaler i n ant izyklonale Krümmung Ubergehen (Wendepunkte). 

Die z e i t l i c h e Entwicklung der Extremwerte von C/f läßt s i ch folgendermaßen 
beschreiben: Am Tag 0 beträgt der maximale zyklonale Wert 0 .39. Er s inkt 
beständig b i s zum Tag 20 auf 0.30, s t e i g t dann langsam auf 0.32 und 0.37 am 
Tag 20 und 30 und e r r e i c h t am Tag 50 den Wert 0.54. Ähnlich verhält es s i ch 
mit dem ant izyk lona len Extremwert: Von -0 .40 am Tag 0 s t e i g t er auf -0.26 
am Tag 20, f ä l l t dann auf -0.32 am Tag 30 ab und s t e i g t wiederum auf -0 .22 
b i s zum Tag 40. Am Tag 50 f ä l l t der Wert dann schl ießl ich auf - 0 . 4 6 . In 
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Abb. 3.5 
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Lauf MO: C/f an der Meeresoberfläche 

Tsoplethenabstand: 0 . 1 ; 
durchgezogene Isoplethen: C/f > 0; gerissene Isoplethen: C/f < 0. 



- 133 ~ 

e r s t e r Näherung kann man also davon ausgehen, daß die absoluten Extremwerte 
von C/f i n der Anfangsphase der Integrat ion abnehmen, dann wieder langsam 
anwachsen und zwischen Tag 40 und Tag 50 sprunghaft zunehmen. Am Tag 50 
Ubertref fen s ie beide erstmals ihren Anfangsextremwert. 

3.3.5 Modulation des Isopyknenabstands 

Der Vert ikalabstand zwischen Isopyknenpaaren (d .h . die Schichtdicke) i s t 
be i t = 0 d i n jeder Schicht l e d i g l i c h x-abhängig. W i l l man z e i t l i c h e 
Änderungen der Schichtdicke untersuchen, so i s t es zweckmäßig, die Abwei­
chung vom räumlichen Mit te lwert der Schichtdicke Ap d a r z u s t e l l e n , da aus 
Kontinuitätsgründen dieser Mit te lwert z e i t l i c h konstant i s t , sofern keine 
Transporte senkrecht zu den s-Flächen stattgefunden haben. Dies i s t im 
Modellauf MO jedoch n icht der F a l l ; a l l e Schichten ble iben während der 
Mode l l in tegrat i on r e i n i sopyknisch . Abb. 3.6 ze igt für Schicht 4 die Di f ferenz 
Ap - Ap an den Tagen 0 und 50. Negative Werte bedeuten also anomal geringe 
Sch ichtd i cke , pos i t ive Werte anomal große Sch i chtd i cke . 

i+ 
Am Tag 0 i s t -1.39 »10 Pa der Minimalwert, der Maximalwert beträgt 

i+ 

1.44*10 Pa . Nach 50 Tagen Integrationsdauer l i e g t der Minimalwert bei 
k 4 -1.73*10 Pa, der Maximalwert bei 2.83*10 Pa . Der Minimalwert hat s i ch 

a l so nur geringfügig um knapp 25 % geändert, der Maximalwert jedoch nahezu 
verdoppelt . Die Dickedi f ferenz Uberschreitet ihren maximalen Anfangswert am 
Tag 50 insbesondere i n den Mäandertrögen, absolute Maxima f indet man i n den 
Trogspi tzen . Sie s ind deckungsgleich mit den Maximalwerten von C/f 
(Abb. 3 .5) . Extrem negative Di f ferenzen f indet man i n den Mäanderrücken. 
H i e r zeigen s i ch a l l e r d i n g s nicht die k laren geschlossenen Konturen wie bei 
den p o s i t i v e n Di f ferenzen; d ie Struktur i s t z e r r i s s e n e r . 

3.3.6 P o t e n t i e l l e V o r t l c i t y 

P o t e n t i e l l e V o r t l c i t y (genauer: d ie durch Gleichung (2.29) d e f i n i e r t e Größe) 
l i e g t dem Model l a l s Ind iv idue l l e Erhaltungsgröße zugrunde. Deshalb i s t es 
s i n n v o l l , d ie z e i t l i c h e Entwicklung von isopyknlscher p o t e n t i e l l e r V o r t l c i t y 
d a r z u s t e l l e n , um quas i -hor izonta le Vermischungsprozesse zu i l l u s t r i e r e n . 
Zuerst s o l l jedoch noch e i n Be i t rag zur Diskussion der Anfangsbedingungen 
beigesteuert werden. 
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Abb. 3.6 

Lauf MO: Ap - Äp / 10** Pa i n s -Schlcht 4 

Ap: aktue l l e Sch i chtd i cke , "Äp: m i t t l e r e S c h i c h t d i c k e , "Äp - 7.8 »lo"* Pa 
m i t t l e r e Dichte d ieser Sch i ch t : ô  • 26.5 kg m~ 3 , 

m i t t l e r e Tie fenlage : - 36.10 Pa 
Isobarenabstand: 0.5*10 Pa; 
durchgezogene Isobaren: Ap - Ap > 0; gerissene Isobaren: Ap - "Äp < 0 
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Abb. 3.7a zeigt die Anfangsvertei lung der po tent i e l l en V o r t i c i t y i n den 
Schichten 1, 2 und 3. Man erkennt, daß der IPVG In Schicht 1 nordwärts, i n 
Schicht 2 und 3 südwärts z e i g t . In die gleiche Richtung weist der IPVG auch 
i n den darunterliegenden Schichten. Mit Ausnahme von Schicht 1 i s t zwischen 
x = 30 km und x = 50 km ke in nennenswerter Gradient vorhanden. Dies r e f l e k ­
t i e r t die IPVG-Vertei lung des Laufs F G l , durch den die Strukturen i n diesem 
Bereich des Kanals festgelegt worden s i n d . Das h i e r dennoch e i n schwacher 
IPVG e x i s t i e r t , i s t auf die i n Abschnitt 3.2.5 beschriebene geostrophische 
Anpassung des Geschwindigkeitsfelds zurückzuführen, die keine Rücksicht auf 
die durch das Frontogenesemodell vorgegebene IPV-Verte i lung nimmt. Der dem 
i n der Oberflächenschicht entgegengesetzte IPVG i n der darunterliegenden 
Schicht i s t also i n e r s t e r L i n i e e i n Produkt des "Anf l i ckens" bewegungslosen 
Wassers. Über die ganze Kanalbre i te L betrachtet , e x i s t i e r t also eine IPVG-
Vorzeichenumkehr mit der T i e f e - eine notwendige Bedingung für das Auf t re ten 
barok l iner Ins tab i l i tä t . 

Die z e i t l i c h e Entwicklung des IPV-Felds i s t am B e i s p i e l der Schicht 2 i n 
Abb. 3.7b festgehalten, die die IPV-Verte i lung ab Tag 30 In FUnf-Tage-
I n t e r v a l l e n z e i g t . In d ieser Sequenz erkennt man d e u t l i c h , daß die IPV i n 
den Zyklonen und Ant izyklonen mit jewei ls entgegengesetztem Drehsinn auf ­
gespult w i r d . Dadurch wird die auf der zyklonalen Seite ursprünglich 
vorhandene niedrige IPV von höherer IPV umhüllt, i n den Ant izyklonen wird 
hohe IPV von n iedr iger IPV umschlungen. Im Zentrum der Zyklone erkennt man 
jedoch e i n r e la t i ves IPV-Maximum, im Antizyklonenzentrum e i n r e l a t i v e s 
Minimum. Um diese Tatsache zu verdeut l i chen , wurden am Tag 40 die Isoplethen 
b e s c h r i f t e t . Auf diese Weise entstehen Bänderstrukturen der IPV, d .h . e n t ­
lang e iner gedachten L i n i e , die das Zentrum einer Zyklone mit dem Zentrum 
e i n e r Antizyklone verbindet , s t e i g t die IPV n i cht monoton an, sondern der 
IPVG wechselt se in Vorzeichen. Eine weitere erwähnenswerte Beobachtung i s t 
der Umstand, daß zwischen den Zyklonen und Antizyklonen der absolute IPVG 
im Ver lauf der Mode l l in tegrat ion s tark anwächst. Dies i s t besonders dort der 
F a l l , wo d ie Stroml in ien ( v g l . Abb. 3.2a) von a n t l z y k l o n a l e r i n zyklonale 
Krümmung übergehen. 
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Abb. 3.7a 

Lauf MO: Anfangsvertei lung der IPV am Tag 0 

m i t t l e r e T i e f e n l a g e : . 
Schicht 1: 11»10 Pa 
Schicht 2: 24*10^ Pa 
Schicht 3: 30*10 Pa 

Isoplethenabstand: 
Schicht 1: 0.5 rad/Gm *s 
Schicht 2: 0.25 rad/Gm*s 
Schicht 3 : 0.25 rad/Gm *s 
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Dichte dieser Schicht : a t = 26.1 kg m~ 3; m i t t l e r e Tiefenlage: 
Isoplethenabstand: 0.25 rad/Gm *s. 

- 24.10 Pa; 
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3.3.7 Advektion pass iver Skalare 

Im vorhergehenden Abschnit t i s t die Advektion des akt iven Skalars IPV 
beschrieben worden. In diesem Abschni t t wird nun die Struktur des Temperatur­
f e l d s e iner näheren Betrachtung unterzogen. Temperatur i s t zwar wie die IPV 
eine i n d i v i d u e l l e Erhaltungsgröße, wird aber auf Isopyknen pass iv a d v e k t i e r t . 
Da e i n Wassertei lchen während der Mode l l in tegrat i on seine IPV und seine 
Temperatur beibehält, kann man erwarten, daß die z e i t l i c h e Entwicklung von 
Temperaturstrukturen den IPV-Strukturen e n t s p r i c h t . Diese Vermutung w i r d 
durch Abb. 3.8a bestät igt : D a r g e s t e l l t i s t die Temperaturverteilung auf der 

- 3 

cr t-Fläche 26.0 kg m . Diese Fläche entspr i ch t der s-Fläche 2 , b i l d e t a lso 
d ie Obergrenze der s -Schicht 2 , deren IPV-Struktur In Abb. 3.7 gezeigt 
worden i s t . Genau wie die Isoplethen der IPV werden die Isothermen i n den 
Zyklonen und Ant izyklonen aufgespul t . 
Um diesen Vorgang und seine Auswirkungen auf die Temperaturstruktur zu v e r ­
d e u t l i c h e n , wird i n Abb. 3.8b eine Ausschnittvergrößerung des i n Abb. 3.8a 
d a r g e s t e l l t e n Temperaturfelds am Tag 45 mit höherer Isothermenauflösung 
geze ig t . H i e r erkennt man nun sehr d e u t l i c h , wie d ieser AufspulVorgang von-
stat tengent : Auf der Südwestseite der Antizyklone w i r d warmes Wasser i n den 
a n t i z y k l o n a l e n Wirbe l hineingezogen und um das Wirbelzentrum herumgeführt 
( v g l . d ie 15.75°C-Isotherme). G l e i c h z e i t i g dr ingt auf der Südostseite anomal 
k a l t e s Wasser (15.5 °C) i n den Wirbel e i n und wird eben fa l l s um das Zentrum 
herumadvektiert. Den analogen Vorgang beobachtet man In der Zyklone. Dort 
wird auf der Nordwestseite anomal k a l t e s und auf der Nordostse l te anomal 
warmes Wasser i n den Wirbe l hineingedreht . Auf diese Weise entsteht eine 
Bänderstruktur der Temperatur, die besonders entlang der g e s t r i c h e l t e n 
L i n i e evident w i r d . Diese L i n i e verbindet i n e r s t e r Näherung die Zentren 
der entgegengesetzt drehenden W i r b e l . Fährt man nun diese L i n i e von Südwest 
nach Nordost ent lang , so r e g i s t r i e r t man zuerst eine Temperaturerhöhung von 
< 14.75 °C auf über 15.75 °C. Danach s i n k t die Temperatur wieder auf Werte 
< 13.25 °C, um im Zyklonenzentrum wieder anzusteigen. Die Temperaturänderung 
zwischen den Wirbelzentren e r f o l g t a lso n i c h t monoton, oder anders aus ­
gedrückt, die Thermoklinität entlang der L i n i e wechselt mehrmals das V o r ­
ze ichen. 

Eine weitere Tatsache s o l l t e auch noch Beachtung f inden : Der Kern der A n t i ­
zyklone i s t anomal k a l t ( verg l i chen mit der P e r i p h e r i e ) , der Zyklonenkern 
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Abb. 3.8a 

Lauf MO: Temperatur/°C auf der Fläche crt = 26.0 kg m~3 

m i t t l e r e Tiefenlage: * 17.5*10 Pa 
Isopyknenabstand: 0.5 K 

Die g e s t r i c h e l t e n L i n i e n markieren die Pos i t i onen der i n Abb. 3.8d,e 
gezeigten V e r t i k a l s c h n i t t e . 
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Abb. 3.8b 

Lauf MO: Temperatur/°C auf der Fläche 0 t * 26.0 kg m~ 3 

(Ausschnittsvergrößerung aus Abb. 3 .8a, Tag 45) 

Isothermenabstand: 0.25 K 
g e s t r i c h e l t e L i n i e : siehe Text Abschni t t 3 .3 .7 



- 141 ~ 

anomal warm. Das Zustandekommen dieser Struktur kann man aus Abb. 3.8a 
ablesen. Am Tag 35 dr ingt Wasser mit Temperaturen zwischen 14.5 °C und 
15 °C von Südosten her i n den ant izyklonalen Wirbel e i n und wird kurz 
darauf von wärmerem Wasser mit Temperaturen zwischen 15.5 °C und 16 °C um­
rundet. Die 15°C-Isotherme reißt während dieses Vorgangs ab und das nun 
anomal k a l t e Wasser im Antizyklonenkern v e r l i e r t den Kontakt mit dem Nähr­
gebiet an der Südostseite. Analog entsteht auch der warme Zyklonenkern, 
dies i s t jedoch i n Abb. 3.8a info lge des gewählten Isothermenabstands nicht 
s i c h t b a r . 

Bisher i s t l e d i g l i c h die z e i t l i c h e Entwicklung von Temperaturstrukturen 
beschrieben worden, besonders erwähnenswert i s t jedoch auch die Thermo-
klinitätsstruktur. Die Änderung des Thermokiinitätsfelds kann man aus der 
Abb. 3.8a ablesen. Man erkennt, daß s i c h (vergl ichen mit Tag 0) Zonen 
besonders s tarker absoluter Thermoki in itat entwicke ln . Dies geschieht 
bevorzugt an den Per ipher ien der Zyklonen und Ant izyklonen; h i e r entwickeln 
s i c h Temperaturfronten. Die entgegengesetzte Tendenz s t e l l t man In den 
inneren Regionen der Wirbel f e s t ; h i e r i s t die absolute Thermoki in i tat , 
verg l i chen mit dem Anfangsfeld , recht schwach. 

Die z e i t l i c h e Änderung von Temperaturstrukturen auf e iner t i e f e r e n D i c h t e ­
fläche ze igt Abb. 3.8c. Man erkennt zwar auch h i e r den Aufspulprozeß der 
Isothermen i n zyklonalen und ant i zyk lona len Wirbe ln , die Bänderstrukturen 
s ind jedoch weniger s tark e n t w i c k e l t . Außerdem s ind die absoluten Temperatur­
gradienten i n den Übergangsbereichen zwischen zyklonalem und antizyklonalem 
Drehsinn weitaus schwächer a l s auf der i n Abb. 3.8a darges te l l t en D i c h t e ­
f läche. Abb. 3.8c v e r m i t t e l t den Eindruck, daß die Symmetrie zwischen den 
Temperaturstrukturen i n ant i zyk lona len und zyklonalen Berelchen stärker a ls 
i n Abb. 3.8a ausgeprägt i s t . Dadurch erg ibt s i c h das pilzförmige Aussehen 
der Isothermenstruktur. 

V e r t i k a l s c h n i t t e des Temperaturfelds zeigen die Abbildungen 3.8d (Schnitte 
senkrecht zu den Kanalwänden) und 3.8e ( p a r a l l e l zu den Kanalwänden). Die 
Schni t tpos i t i onen sind i n den Abbildungen 3.8a,c mark ier t . In Abb. 3.8d 
s ind die anfängliche v e r t i k a l e Temperaturverteilung (Tag 0) sowie die 
Temperaturstrukturen am Tag 40 und Tag 50 d a r g e s t e l l t . Am Tag 0 erkennt man 
d i e durch Gleichung (3.9) bestimmte Anfangstemperaturverteilung wieder: der 
hor izonta le (nicht der isopyknische! ) und der v e r t i k a l e Temperaturgradient 
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ge ze ig ten V e r t i k a l s c h n i t t e . 
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Abb. 3.8d 

Lauf MO: V e r t i k a l s c h n i t t e der Temperatur und der Dichte crt 

durchgezogene Isoplethen: Isothermen/°C; Isothermenabstand: 0.5 K 
gerissene Isoplethen: Isopyknen; Isopyknenabstand: 0.2 kg m - 3 

Die Schni t tpos i t i onen s ind i n Abb. 3.8a,c e ingezeichnet . 
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Lauf MO: V e r t i k a l s c h n i t t e der Temperatur und der Dichte o t 

durchgezogene Isoplethen: Isothermen/°C; Isothermenabstand: 1 K 
gerissene Isop le then : Isopyknen; Isopyknenabstand: 0.2 kg m~3 

Die S c h n i t t p o s i t i o n e n s ind i n Abb. 3 .8a,c e ingeze ichnet . 
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s ind räumlich konstant« Am Tag 50 dagegen zeigen s i ch Regionen mit extrem 
starken aber auch extrem schwachen absoluten Temperaturgradienten. Diese 
Aussage g i l t sowohl für horizontale als auch isopyknische und v e r t i k a l e 
Gradienten. Verg le i cht man diesen Schn i t t mit den Abbildungen 3 .8a ,c , so 
f indet man die extremen isopyknischen Temperaturgradienten der Flächen­
darste l lungen auf den entsprechenden Isopyknen wieder. Außerdem erkennt man 
das ka l te Zentrum der Ant izyk lone . Der V e r t l k a l s c h n i t t am Tag 40 weist 
zwischen x « 30 km und x =» 50 km im oberflächennahen Bereich Temperatur­
invers ionen auf. Abb. 3.8e zeigt Temperaturschnitte bei x = 38.75 km am 
Tag 0 und Tag 50. Am Tag 0 ver laufen Isothermen und Isopyknen p a r a l l e l 
( v g l . Abb. 3.1) . Nach 50 Tagen haben s i c h , genau wie i n den quer zu den 
Kanalwänden o r i e n t i e r t e n Schn i t ten , Zonen mit extrem starken aber auch 
extrem schwachen absoluten Temperaturgradienten f o rmier t . E i n Verg le i ch 
mit Abb. 3.2a of fenbart , daß s i c h die stärksten absoluten Isopyknischen 
Temperaturgradienten i n den Übergangsbereichen zwischen zyklonalem und 
antizyklonalem Drehsinn der Stroml in ien befinden. Außerdem erkennt man, wie 
i n Abb. 3.8d, Regionen mit beträchtlichen Temperaturinversionen. 

3.3.8 Tra jektor l en 

Die Darste l lung der z e i t l i c h e n Entwicklung von IPV- und Temperaturstrukturen 
i s t eine Möglichkeit, advektive Prozesse s i chtbar zu machen. E i n Mangel 
d ieser Methode i s t Jedoch die unzureichende z e i t l i c h e Auflösung. Bei den i n 
den Abschnitten 3.3.6 und 3.3.7 gezeigten Bildsequenzen beträgt diese Auf ­
lösung l e d i g l i c h fünf Tage. Darüberhinaus werden gerade die schmalen Bänder­
s t rukturen In den Wirbeln durch die begrenzte horizontale Auflösung des 
Modells und durch numerische D i f f u s i o n verwischt . Eine andere Möglichkeit, 
advektive Vorgänge s ichtbar zu machen, besteht d a r i n , Tra j ek tor i en i n d i v i ­
d u e l l e r Wasserpakete ( D r i f t e r ) zu berechnen. 

Die Bewegungsbahnen von D r i f t e m werden i n diesem Model l mit einem Interpo ­
la t i onsver fahren e r s t e r Ordnung bestimmt. Dazu wird der momentanen D r i f t e r ­
p o s i t i o n durch l ineare In terpo la t i on aus den umliegenden acht Geschwindig­
keitspunkten e i n Geschwindigkeitsvektor (u,v) zugeordnet. Die D r i f t e r ­
p o s i t i o n zum Ende des darauffolgenden Z e l t s c h r i t t s erg ib t s i c h dann durch 
M u l t i p l i k a t i o n der Momentangeschwindigkeit mit dem Z e i t s c h r i t t At. 

Im Lauf MO werden die Bahnen von zehn D r i f t e r n v e r f o l g t . A l l e D r i f t e r be­
f inden s i c h i n s -Schicht 1, a lso nahe an der Meeresoberfläche. Ihre Anfangs-
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Pos i t i onen ( x Q , y Q ) zum Zeitpunkt t Q - 0 können der Tabel le 3.1 entnommen 
werden. Ihre Startpunkte wurden so gewählt, daß s i c h die D r i f t e r 1 b i s 4 auf 
der zyklonalen S e i t e des J e t s , die D r i f t e r 5 und 6 im Zentrum und die r e s t ­
l i c h e n D r i f t e r auf der ant i zyk lona len Se i te befinden ( v g l . Abb. 3 .2b) . 

D r i f t e r 
Nr . 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 

x /km o 31.25 33.75 36.25 38.75 41.25 43.75 46.25 48.75 51.25 53.75 

y /km o 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 

Tabel le 3 .1 : Anfangspositionen ( x 0 , y 0 ) der zehn im Model l ve r f o l g ten D r i f t e r . 

Abb. 3.9 z e i g t die T r a j e k t o r i e n der D r i f t e r 1,5 und 9. In d ieser Abbildung 
w i r d der Kanal i n y-Richtung per iodisch f o r t g e s e t z t , sobald e i n D r i f t e r ihn 
b e i y - B ver läßt . Die T r a j e k t o r i e n der D r i f t e r 1 und 9 s ind für d ie gesamte 
I n t e g r a t i o n s z e i t gezeichnet, für den D r i f t e r 5 i s t aus Platzgründen nur der 
Zeitraum von Tag 28 b i s Tag 50 wiedergegeben. 

Die Bahn des D r i f t e r s 5 weist e inen wellenförmigen Ver lau f auf ; d i e Amplitude 
d i eser Wellen verstärkt s i c h mit f o r t schre i tender Z e i t . E i n V e r g l e i c h der 
D r i f t e r p o s i t i o n an den Tagen 30, 40 und 50 mit der Oberflächenstromfunktion 
zu den entsprechenden Zeitpunkten (siehe Abb. 3.2a) e r g i b t , daß D r i f t e r 5 
s i c h an den Tagen 30 und 40 (und auch vorher) im Zentrum des J e t s be f inde t . 
Am Tag 50 jedoch hat er das Band hoher Stromgeschwindigkeit v e r l a s s e n und 
bewegt s i c h an der Per ipher i e e iner Zyklone. Diesen Sachverhalt kann man 
auch aus der innerhalb von zehn Tagen zurückgelegten Wegstrecke a b l e i t e n ; 
zwischen Tag 30 und Tag 40 hat der D r i f t e r e inen Weg von etwa 180 km zurück­
ge leg t , zwischen Tag 40 und Tag 50 jedoch nur noch etwa 140 km (aus der 
Länge der T r a j e k t o r i e abgeschätzt), obwohl der Je t seine Maximalgeschwindig­
k e i t i n diesem Zeitraum sogar noch geste igert hat (siehe Abschni t t 3 . 3 . 1 ) . 
Völ l ig anders dagegen verhält s i c h D r i f t e r 9 . Seine Bewegungsbahn i s t während 
der gesamten I n t e g r a t i o n s z e i t durch a n t i z y k l o n a l e n Drehsinn gekennzeichnet. 
E i n Verg l e i ch mit Abb. 3.2a e r g i b t , daß d i eser D r i f t e r ab Tag 20 i n e i n e r 
Ant izyklone gefangen i s t . Diese umkreist er z w e i - b i s d r e i m a l . Durch Über­
lagerung d ieser Kreisbewegung mit der Phasengeschwindigkeit des Mäanders 
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T r a j e k t o r i e n ; d ie Zahlen an den Drifterbahnen geben die Tageszahl nach 
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c) D r i f t e r 9 

960. 
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erhält die Dr i f t e rbahn das Aussehen e iner Zyk lo ide . Analog verhält s i c h 
D r i f t e r 1; e r führt jedoch während der I n t e g r a t i o n s z e l t zyklonale Bewegungen 
aus, da er - wie e i n Verg le i ch mit Abb. 3.2a erg ibt - ständig i n e iner 
Zyklone gefangen i s t . Diese umkreist er etwa v i e r m a l . 

3.3.9 Energet ik 

Die In der Modellbox vorhandene to ta le Energie E setz t s i c h aus der poten­
t i e l l e n Energie P und der k ine t i s chen Energie K zusammen: 

E = P + K. 

Die p o t e n t i e l l e Energie läßt s i c h i n einen zonalen ( d . h . Mi t te lung i n 
y-Richtung) M i t t e l w e r t "P und einen f luktuierenden A n t e i l P ' , die k i n e t i s c h e 
Energie i n K und K' zer legen : 

P = P + P» 

K = K + K ' . 

Barokl ine Instabi l i tät bezieht die für das Anwachsen der Störung benötigte 
k i n e t i s c h e Energie K* aus dem f luktuierenden A n t e i l der p o t e n t i e l l e n Energie 
P ' . Dieser Energietransport wird a l s P ' K ' bezeichnet. Für die barotrope 
Instabi l i tät i s t der Term KK* von Bedeutung, d . h . d ie Energieumwandlung von 
zonaler k i n e t i s c h e r Energie i n den f luktu ierenden A n t e i l der k i n e t i s c h e n 
Energie . BLECK (1985) l e i t e t e analyt i sche Ausdrücke für P 'K* und KK' her . 
Es wäre wünschenswert, mit dem Mäandermodell Z e i t r e i h e n von P ' K ' und KK' zu 
berechnen. Um dies zu tun , müßten die dreidimensionalen Fe lder von M, p, a , 
• 

s und v i n e i n zonales M i t t e l und einen f luktuierenden A n t e i l aufgespalten 
werden. Dies i s t jedoch wegen des l i m i t i e r t e n Kernspeicherangebots auf der 
benutzten Rechenanlage n i cht möglich bzw. nur mit sehr hohem Programmier­
aufwand durchführbar. Das Problem vere in facht s i c h w e s e n t l i c h , wenn man 
l e d i g l i c h eine Separation des Geschwindigkeits fe lds i n eine m i t t l e r e zonale 
Komponente und einen f luktuierenden A n t e i l durchführt und dann die E n e r g i e -
umwandlungsraten KK' und PK ( s t a t t P ' K ' ) berechnet. Auf diese Weise erhält 
man zumindest e inen Eindruck von der Größenordnung der Energieumwandlungen. 
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Abb. 3.10a zeigt Ze i t re ihen von E , P , K und K ' , Abb. 3.10b Z e i t r e i h e n von 
PK, KK' und D. D i s t die D i s s i p a t i o n k i n e t i s c h e r Energie . E nimmt während 
der Mode l l integrat ion k o n t i n u i e r l i c h von » 1.1 k J / m 2 auf » 1 k J / m 2 ab. An­
nähernd g l e i c h groß i s t die Abnahme von P zwischen Tag 0 und Tag 50. K s i n k t 
zwischen Tag 0 und Tag 30 um » 0.05 k J / m 2 und e r r e i c h t nach 50 Tagen etwa 
wieder seinen Anfangswert. K ' wächst s i chtbar ab Tag 15 (wegen des zonalen 
Jets i s t K' vorher nahe n u l l ) auf etwa 0.14 kJ /m 2 am Ende der I n t e g r a t i o n . 
PK f l u k t u i e r t sehr stark zu Beginn der In tegrat i on , d ie F luktuat ionen nehmen 
aber mit fortschre i tender Z e i t ab. Ignor iert man den Zeitraum zwischen Tag 0 
und « Tag 15, dann wächst PK ab Tag 15 i n e r s t e r Näherung l i n e a r von 0 mW/m2 

auf « 0.08 mW/m2 am Tag 50. KK' i s t anfangs nahe n u l l , wird zwischen Tag 10 
und Tag 32 l e i c h t negativ und s t e i g t dann l i n e a r auf » 0.07 mW/m2 am Tag 45. 
Danach s inkt KK' wieder auf etwa 0.03 mW/m2 am Tag 50. Mit Ausnahme eines 
kurzen Ze i tabschni t t s zwischen Tag 30 und Tag 35 i s t D negativ (D bedeutet 
Energiever lust ) und l i e g t d u r c h s c h n i t t l i c h bei « - 0.03 mW/m2. 

Verg le i cht man Abb. 3.10b mit Abb. 3.10a, so ergeben s i c h durchaus s innvo l l e 
Zusammenhänge. Die Uber 50 Tage i n t e g r i e r t e m i t t l e r e D i s s i p a t i o n entspr i cht 
z i e m l i c h genau dem Ver lus t der t o ta l en Energie E. In den ersten 35 Tagen 
l i e g t PK im (grob abgeschätzten) M i t t e l bei » 0 . 0 2 mW/m2. Zusammen mit einem 
m i t t l e r e n D von - 0.03 mW/ma bedeutet dies einen V e r l u s t der k inet i s chen 
Energie K von » 0.04 kJ /m 2 i n 35 Tagen. Dem entspr i cht der Ver lauf der K -
Kurve . Ab Tag 35 i s t d ie B i l a n z PK + D p o s i t i v und K s t e i g t wieder. K' wächst 
ab Tag 15 o f f e n s i c h t l i c h stärker a l s K . Die Energiezunahme um « 0.14 k J / m 2 

i n 35 Tagen entspr i cht e iner durchschn i t t l i chen Energiezufuhr von »0.04 mW/m2. 
Im f rag l i chen Zeltraum l i e g t KK' im M i t t e l l e d i g l i c h bei » 0.02 mW/m2. Dar­
aus kann man schließen, daß *K n i c h t die e inz ige Energiequel le fUr K* i s t . 
Das Anwachsen von K' läßt s i c h also nur erre i chen , wenn e i n Energ ietransfer 
von p o t e n t i e l l e r Energie i n k inet i s che Fluktuationsenergie s t a t t f i n d e t , der 
auch bei * 0.02 mW/m2 l i e g e n muß. Möglicherweise i s t dies der unbekannte 
Term P ' K ' . 
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Lauf MO: Energien und Energieumwandlungen 

a) Energien 
E = t o ta l e Energie 
P 3 p o t e n t i e l l e Energie 
K " k i n e t i s c h e Energie 
K ' - f luktuierende k i n e t i s c h e Energie 

b) Energieumwandlungen 
PK » Umwandlung p o t e n t i e l l e r In k ine t i s che Energie 
KK' • Umwandlung zonal g e m l t t e l t e r k i n e t i s c h e r 

Energie i n f luktuierende k i n e t i s c h e Energie 
D =* D i s s i p a t i o n k i n e t i s c h e r Energie 
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3.3.10 Diskussion der Ergebnisse 

An dieser S t e l l e werden nun die i n den Abschnitten 3.3.1 b i s 3.3.9 präsen­
t i e r t e n Ergebnisse i n t e r p r e t i e r t und d i s k u t i e r t . Zuerst s o l l dies mit der 
i n Abschnitt 3.3.9 beschriebenen Energetik geschehen. Danach wird näher auf 
d ie dynamischen Strukturen eingegangen, um damit das "Handwerkszeug" für die 
I n t e r p r e t a t i o n des Verhaltens passiver Größen b e r e i t z u s t e l l e n . Im Anschluß 
daran s o l l dann die Bedeutung der beobachteten Strukturen und Prozesse für 
verschiedene Bereiche der Ozeanographie herausgearbeitet werden. 

Der Ver lauf der Kurvenziige von E , P , K und D i n Abb. 3.10 i s t miteinander 
verträglich und läßt somit die Modellergebnisse vertrauenswürdig erscheinen. 
Die Ze i t re ihen der f luktuierenden k inet i schen Energie K ' und der Energ ie -
umwandlungterme PK und KK' lassen darauf schließen, daß sowohl barokl ine 
a l s auch barotrope Instabi l i tät maßgeblich am Anwachsen der Mäanderamplituden 
b e t e i l i g t s i n d , während der ersten » 33 Tage der Mode l l in tegrat i on i s t KK' 
immer < 0. Barotrope Instabi l i tät scheidet somit während dieses Zeitraums 
a l s Instabil itätsquelle aus. Das Anwachsen von K' kann also nur a l s Produkt 
barok l iner Instabi l i tät verstanden werden. Zwischen Tag 10 und Tag 20 I s t 
KK' d e u t l i c h negativ . Das bedeutet, daß die durch barokline Instabi l i tät 
generierte f luktuierende k inet i s che Energie t e i lwe i se i n die zonale Strömung 
zurückgeführt w i r d , e i n Vorgang, den auch atmosphärische Modelle zeigen 
(BLECK, 1985). Im später Verlauf der Integrat ion wird KK' dann stark p o s i ­
t i v . Aus den i n Abschnitt 3.3.9 anges te l l t en Überlegungen kann man schließen, 
daß während dieser Phase KK' und P ' K ' zu etwa gle ichen T e i l e n am Anwachsen 
der Instabi l i tät b e t e i l i g t s i n d . Nach KILLWORTH (1980) i s t die Instabi l i tät 
dann o f f e n s i c h t l i c h gemischt. 

Genau wie be i der Diskuss ion der lokalen Dynamik des Frontogenesemodells 
(Abschnitt 2.2.2) s o l l die i n d i v i d u e l l e Erhaltung lsopyknlscher p o t e n t i e l l e r 
V o r t l c i t y (IPV) a l s " r o t e r Faden" dienen. Dieses Konzept hat s i c h dort a l s 
sehr brauchbar erwiesen, da man l e d i g l i c h die folgenden Grundregeln beachten 
muß: Die Zunahme der r e l a t i v e n V o r t l c i t y e iner durch Isopyknen begrenzten 
i n d i v i d u e l l e n Wassersäule bedingt eine Streckung und damit eine Konvergenz 
des entlang von Isopyknen ger i chteten Massenflusses, Abnahme der r e l a t i v e n 
V o r t l c i t y eine Stauchung der Säule und Divergenz (und umgekehrt). Nach WOODS 
(1981) kann man die r e l a t i v e V o r t l c i t y i n e iner mäandrierenden Strömung In 
e inen Scherungsterm senkrecht zum J e t und einen Krümmungsterm aufspa l ten . 
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Auf der " Innenseite" e iner gekrümmten Strömung b e s i t z t der KrUmmungsterm 
das gleiche Vorzeichen wie der Scherungsterm, auf der "Außenseite" das 
entgegengesetzte Vorzeichen. In Mäandertrögen w i r k t der Krümmungseffekt a l so 
verstärkend auf zyklonale und abschwächend auf ant i zyk lona le Scherungs-
v o r t i c i t y , i n Rücken wird die ant i zyk lona le Scherungsvort i c i ty verstärkt 
und die zyklonale vermindert . 

Um das Zustandekommen der vom Model l erzeugten Strukturen zu verstehen, 
s t e l l e man s i c h den a l s Anfangsbedingung vorgegebenen r e i n zonalen Je t v o r . 
Die Isoplethen a l l e r dynamisch relevanten Größen ver laufen p a r a l l e l zu den 
St roml in ien ( v g l . Abb. 3 .2a, 3 .4a, 3 . 5 , 3 .6 , 3 .7a , Tag 0 ) . J e t z t nehme man 
an , daß die S t roml in ien s i n u s o i d a l ausgelenkt werden, aber w e i t e r h i n 
zueinander p a r a l l e l b l e i b e n . Dieser Zustand en tspr i ch t etwa dem Tag 30 i n 
Abb. 3 .2a. Durch d ie dabei auftretenden Krümmungen wird die zyklonale 
r e l a t i v e V o r t l c i t y i n den Trögen verstärkt und i n den Rücken geschwächt, 
d ie ant i zyk lona le r e l a t i v e V o r t l c i t y wird dagegen i n den Trögen geschwächt 
und i n den Rücken gestärkt. Auf diese Weise entstehen geschlossene Konturen 
der zyklonalen r e l a t i v e n V o r t l c i t y i n den Trögen und der a n t i z y k l o n a l e n 
r e l a t i v e n V o r t l c i t y i n den Rücken ( v g l . Abb. 3 .5 , Tag 30) . Durch diesen 
E f f e k t gre i fen die Isoplethen der zyklonalen r e l a t i v e n V o r t l c i t y i n den 
Trögen sogar auf die a n t i z y k l o n a l gescherte Se i te des J e t s Uber, i n den 
Rücken erstrecken s i c h die Isoplethen der a n t i z y k l o n a l e n r e l a t i v e n V o r t l c i t y 
i n den zyk lona l gescherten Bere i ch . Extrema der Modulation des Isopyknen-
abstands (Abb. 3.6) s ind - zumindest im Bere i ch zyk lona ler r e l a t i v e r 
V o r t l c i t y - mit den P o s i t i o n e n extremer r e l a t i v e r V o r t l c i t y k o r r e l i e r t . 

Was bedeutet dies nun für eine Wassersäule, die mit dem J e t advekt i e r t 
wird? Nimmt man an, daß diese s i c h entlang e iner S t r o m l i n i e bewegt (das 
g i l t natürlich nur im stationären F a l l ) , so behält s ie im r e i n zonalen J e t 
permanent die g le iche r e l a t i v e V o r t l c i t y . Anders dagegen im mäandrierenden 
J e t : Verg le i cht man am Tag 30 S t r o m l i n i e n mit Isoplethen der r e l a t i v e n V o r ­
t l c i t y (Abb. 3 .2a, 3 .5 ) , dann s t e l l t man f e s t , daß die Wassersäule ent lang 
ihres Weges Änderungen der r e l a t i v e n V o r t l c i t y er fährt . Stärkste Änderungen 
der r e l a t i v e n V o r t l c i t y t r e t e n dort auf , wo die Krümmung der S t r o m l i n i e n 
i h r Vorzeichen wechselt . Dies i s t sowohl auf der zyk lonalen a l s auch auf 
der a n t i z y k l o n a l gescherten Se i t e des J e t s der F a l l . An diesen S t e l l e n muß 
die Wassersäule nun mit Strecken bzw. Stauchen reag ieren , um IPV-Erhal tung 
zu gewährleisten. Strecken i s t dort e r f o r d e r l i c h , wo d ie S t r o m l i n i e n von 
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a n t i z y k l o n a l e r i n zyklonale Krümmung Ubergehen, Stauchen an den S t e l l e n , wo 
d ie Krümmung i n die andere Richtung das Vorzeichen wechselt . Strecken und 
Stauchen von Vortexelementen bedeuten aber, daß Vertikalbewegungen induz ie r t 
werden. Abb. 3.3 (Tag 30) gibt Aufschluß darüber, daß die Zentren der Auf -
und Abtriebsgebiete genau an diesen S t e l l e n p o s i t i o n i e r t s i n d . Selbst die 
Doppelstrukturen i n den Abtriebsgebieten ( i n den Auftriebsgebieten deuten 
s i e s i ch auch an) erhalten j e t z t einen Sinn; s i e s ind mit den S t e l l e n 
k o r r e l i e r t , an denen Wasserteilchen sowohl auf der zyklonal a l s auch auf 
der a n t i z y k l o n a l gescherten Sei te extreme Gradienten der r e l a t i v e n V o r t l c i t y 
durchlaufen müssen. Tieferes Verständnis für diese Vorgänge v e r m i t t e l t die 
Abb. 3.11. Dort s ind S t roml in ien , Isoplethen der r e l a t i v e n V o r t l c i t y sowie 
Auf - und Abtriebsgebiete d a r g e s t e l l t , wie s ie vom Lauf MO am Tag 35 produ­
z i e r t werden. 

Grundlage des obigen Denkmodells i s t die Voraussetzung, daß Wassertei lchen 
den Stroml in ien fo lgen . Damit lassen s i ch zwar i n etwa Auf - und A b t r i e b s ­
regionen l o k a l i s i e r e n , das Denkkonzept versagt jedoch, wenn man das 
"Aufspulen" der IPV erklären w i l l . Das Eindringen anomal hoher IPV i n die 
Zyklone sowie die Existenz anomal n i edr iger IPV i n der Antizyklone ( v g l . 
Abb. 3.7b, Tag 40) lassen s i ch nur deuten, wenn man einen Massentransport 
senkrecht zu den Stroml in ien des Je t s zuläßt. Vergle ich mit Abb. 3.2a 
o f fenbart , daß dieser Vorgang vornehmlich dort e i n g e l e i t e t w i r d , wo die 
StromllnienkrUmmung extrem i s t . Aufschluß darüber g ibt ebenfa l l s Abb. 3 .11 . 
Man s t e l l e s ich vor , daß die Mäanderamplitude weiter wächst. Das bedeutet 
eine weitere Zunahme der KrUmmungsvorticity i n den Trögen und RUcken. IPV-
Erhaltung erfordert dann einen ageostrophischen Massentransport quer zu den 
S t r o m l i n i e n , der sowohl i n den Gebieten ant i zyk lona le r a l s auch zyklonaler 
StromlinlenkrUmmung zur Außenseite der Stromlinienkurve weisen muß. E i n 
Wassertei lchen, daß s i ch entlang e iner Stromlinie von Nordwesten nach 
Südosten bewegt, erfährt dann eine Rechtsablenkung, sobald es s i ch der 
Trogspitze nähert; bewegt s i c h e i n Te i l chen von Südwesten nach Nordosten, 
w i r d es nach l i n k s abgelenkt, wenn es den Wendepunkt i n den Stroml in ien 
p a s s i e r t hat . E i n Vergle ich mit der Bahn des D r i f t e r s 5 i n Abb. 3.9b 
bestätigt d i e s . Der Vorgang i s t durch P f e i l e i n Abb. 3.11 angedeutet. Man 
kann vermuten, daß eine ähnlicher Mechanismus für das Eindringen hoher IPV 
an der Südwestseite der Ant izyklonen und das Aufspulen n iedr iger IPV an der 
Nordwestseite der Zyklonen verantwort l i ch i s t . 
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DYNAMICS OF A MESOSCALE MEANDER CURRENT 

Abb. 3.11 

Lauf MO: Dynamische Strukturen am Tag 35 

Darges te l l t s ind S t r o m l i n i e n und Isoplethen von C/f an der Meeresoberfläche sowie V e r t i k a l g e a c h w i n d i g -
k e i t e n auf der Dtuckfläche 25.10^ Pa» Ageostrophische Strömungen ( P f e i l e ) s i n d hypothe t i s ch . 
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Die Lage der Auf - und Abtriebsgebiete läßt auch Schlüsse auf die Wander­
r i chtung des Mäanders zu» Verg le i ch t man Abb. 3.3 mit Abb. 3.4a ( z . B . Tag 40) 
dann erkennt man, daß durch Auf - und Abtr i eb die Topographie von D i c h t e ­
flächen i n Hauptstromrichtung verschoben w i r d . Da das Strömungsfeld s i c h 
( i n ers ter Näherung) der Änderung der Topographie geostrophisch anpassen 
muß, f o l g t daraus eine ostwärtige Phasengeschwindigkeit des Mäanders. 
Außerdem wird dadurch das "Brechen" des Wellenzugs (siehe Abb. 3 .4a, Tage 40 
und 50) unterstützt, da s i ch die stärksten z e i t l i c h e n Topographieänderungen 
auf den Bereich verschwindender StromlinienkrUmmung beschränken. 

IPV-Erhaltung l i m i t i e r t das Wachstum ant i zyk lona le r r e l a t i v e r V o r t i c i t y 
durch - f . Das Wachstum zyklonaler r e l a t i v e r V o r t i c i t y i s t dagegen n i cht 
begrenzt. Der Krümmungsradius der Stroml in ien i n zyk lona l umströmten Gebieten 
kann deshalb b e l i e b i g k l e i n werden, ohne daß die IPV-Erhaltung v e r l e t z t w i r d . 
Der Radius ant i zyk lona ler StromlinienkrUmmung darf dagegen einen bestimmten 
Minimalwert n i cht unterschre i ten . Nach WOODS' (1981) Überlegungen l i e g t 
d ieser Minimalwert bei » 4 . 3 km, wenn man für die ant izyklonale Scherungs-
v o r t i c i t y C/f " 0.3 und eine Strömung um 0.3 m/s annimmt. Derar t ig k l e i n e 
Krümmungsradien t re ten im Modellauf MO zwar n i cht auf ( v g l . 3 .2a) , man kann 
jedoch vermuten, daß das Strömungsbild s i ch schon frühzeitig i n der Weise 
e i n s t e l l t , daß d ieser Grenzwert e r s t gar n i cht e r r e i c h t w i r d . (Im F r o n t o -
genesemodell i s t die Asymmetrie zwischen den Z e l l e n zyklonaler und a n t i ­
zyk lona ler r e l a t i v e r V o r t i c i t y auch schon deut l i ch ausgeprägt, bevor C/f 
den Wert - f e r r e i c h t , siehe Abb. 2.9. ) Dies kann dadurch geschehen, daß 
s i c h i n a n t l z y k l o n a l umströmten Gebieten der Stromlinienabstand vergrößert. 
Dadurch wird sowohl die Scherungsvort lc i ty reduziert a l s auch der a n t i ­
zyklonale Krümmungsradius daran gehindert , zu k l e ine Werte anzunehmen. 
Diese Anpassung des Strömungsfelds bewirkt die i n Abb. 3.2a erkennbare 
Asymmetrie des Stroml in ienver laufs i n Mäandertrögen und -rücken. 

Abb. 3.7b zeigt eine lokale Verschärfung von IPV-Gradienten. Verg l e i ch mit 
Abb. 3.2a e r g i b t , daß die starken Gradienten mit e iner Konfluenz des h o r i ­
zontalen Geschwindigkeitsfelds k o r r e l i e r t s i n d . Eine Aufweichung des IPVG 
beobachtet man dor t , wo die Stroml in ien d iverg i e ren . Die Instab i l i tä t der 
durch synoptischskal ige Konfluenz generierten MPV-Front erzeugt a l so wiederum 
Deformationsfelder, die l o k a l zu e iner Verschärfung/Abschwächung des IPVG 
führen. 



- 156 -

In der ozeanographischen L i t e r a t u r e x i s t i e r e n nur sehr wenige A r b e l t e n , mit 
denen s i c h die vom Model l erzeugten dynamischen Strukturen verg le i chen 
l a s s e n . Eine ähnliche Prozeßstudie wurde von KIELMANN und KÄSE (1986) v o r ­
genommen. Sie mode l l i e r t en ebenfa l l s die Instabi l i tät e i n e r F r o n t , a l l e r d i n g s 
auf weitaus größeren Skalen ( - 1000 km). Beiden Modellen gemeinsam i s t i n s ­
besondere das "rückwärtige" Brechen der Mäander. Gleiches g i l t auch für das 
Model l von IKEDA (1981). In diesem Model l konnte auch das Aufspulen der 
p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y gezeigt werden. E i n V e r g l e i c h mit Modellen i n s t a b i l e r 
Wellen i n der Atmosphäre (MUDRICK, 1974) bestätigt die P o s i t i o n e n der 
Vert ika lgeschwindigke i tsextrema. 

Temperatur i s t ebenso wie die IPV im Model l eine I n d i v i d u e l l e E r h a l t u n g s ­
größe. Da durch die Anfangsbedingung der Ver lau f der Isothermen p a r a l l e l zu 
Isoplethen der IPV vorgegeben worden i s t , müssen d ie isopyknischen Temperatur­
s t rukturen konsequenterweise den IPV-Strukturen entsprechen. Dies bestätigt 
e i n Verg l e i ch der Abb. 3.7b und 3 .8a . Die v e r t i k a l e n Temperaturstrukturen 
s i n d e i n Produkt der Temperaturadvektion auf Isopyknen. Die Modellergebnisse 
ze igen , daß Temperaturinversionen a l l e i n durch isopyknische Advektion 
erzeugt werden können, indem z . B . k a l t e s Wasser Uber warmes Wasser geschoben 
w i r d . Sie mUssen a lso n i c h t notwendigerweise das Produkt von doppe ld i f fus iven 
Vermischungsprozessen s e i n , wie GARRETT (1982) vermutet. 

I n Abschnitt 1.2.4 wurden bere i t s verschiedene Te i laspekte der Bedeutung 
mesoskaliger Fronten h e r a u s g e s t e l l t . Grundlage d ieser Betrachtungen war 
dabei l e d i g l i c h das aus diversen Frontenstudien gewonnene Beobachtungs-
m a t e r i a l . Inwieweit unterstutzen die Modellergebnisse nun d ie dort geäußerten 
Behauptungen? 

Der prägende Einfluß von MPV-Fronten auf S t ruktur und Dynamik der turbulent 
durchmischten Deckschicht offenbart s i c h i n den Darste l lungen des D i c h t e ­
f e lds (Abb. 3 .4 , 3.6) der Temperatur (Abb. 3.8) und der V e r t i k a l g e s c h w i n d i g ­
k e i t (Abb. 3 .3 ) . Die V e r t i k a l s c h n i t t e des D i chte f e lds (Abb. 3 .4b,c) er lauben 
den Schluß, daß die schwache Schichtung i n den oberflächennahen Schichten 
der Antizyklonen förderl ich für eine Vert ie fung der Deckschicht s e i n kann, 
das Gegentei l i s t i n den zyk lona l umströmten Gebieten der F a l l . Die s tarken 
hor i zonta len Temperaturgradienten (Abb. 3 .8a ,b ,d ,e ) an der Meeresoberfläche 
bedingen erhebl iche Variabi l i tät der Oberflächenwärmeflüsse auf kurzen 
Distanzen; dadurch w i r d der Energiehaushalt der Deckschicht r e g i o n a l modi-
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f i z i e r t . Darüber hinaus l e i s t e n beträchtliche Auftriebsgeschwindigkeiten 
(mehrere Meter pro Tag) s i c h e r l i c h einen s i g n i f i k a n t e n Be i t rag zur S t r u k ­
tur ierung der turbulent durchmischten Deckschicht und begünstigen l o k a l 
Raten der Primärproduktion. 

Die dreidimensionale Struktur des IPV-Felds i n der saisonalen Sprungschicht 
e r g i b t s i ch aus Abb. 3.7b. MPV-Fronten generieren sowohl Regionen mit 
beträchtlichen absoluten IPV-Gradienten a l s auch Bereiche, i n denen der 
absolute IPVG recht schwach i s t . Beides zusammen führt zu e iner starken 
hor izonta len Varianz des IPV-Fe lds , welche auch durch Beobachtungen 
(FISCHER, 1986) belegt w i r d . Isopyknische Transportprozesse bewirken jedoch 
n i c h t nur die lokale Verstärkung des absoluten IPVG, sondern sorgen auch 
für die horizontale Vermischung der IPV. Abb. 3.7b ze igt z . B . , daß anomal 
hohe IPV, die ursprünglich c h a r a k t e r i s t i s c h für das Gebiet südlich der 
Front war, nun nördlich der Front im Zentrum der Zyklonen eingebettet i s t . 
Analog f indet man ursprünglich "nördliche IPV" i n den Antizyklonen südlich 
der mäandrierenden Front . 

Das Mäandermodell g ib t ebenfal ls Aufschluß Uber die Mechanismen der Kaskade 
turbulenter k i n e t i s c h e r Energie und p o t e n t i e l l e r Enstrophle . Die lokale V e r ­
stärkung des absoluten IPVG I s t gleichbedeutend mit einem Fluß p o t e n t i e l l e r 
Enstrophle zu höheren Wellenzahlen; die i n der Energetik d i a g n o s t i z i e r t e 
Rückführung turbulenter k i n e t i s c h e r Energie i n die zonale Strömung stützt 
die These der Existenz e iner "roten" Energiekaskade, durch die e i n T e i l des 
turbulenten k inet i schen Energief lusses zu k l e i n e n Wellenzahlen ger ichtet 
i s t . Barokl ine und barotrope Instabi l i tät fördern aber auch den Fluß t u r b u ­
l e n t e r k i n e t i s c h e r Energie zu höheren Wellenzahlen (Wirbelentstehung). Das 
vermehrte Auftreten von Temperaturinversionen läßt vermuten, daß bevorzugt 
i n Frontennähe e i n Abbau der Schichtung durch doppeldlf fusive Instabi l i tät 
s t a t t f i n d e n kann. Dies bedeutet jedoch die Vernichtung p o t e n t i e l l e r V o r t i c i t y 
und die Beendigung der Kaskade p o t e n t i e l l e r Enstrophle . 

Z u l e t z t noch einige Bemerkungen zum hor izonta len Wärmetransport: Obwohl im 
Model l keine Wärmetransportraten berechnet worden s i n d , kann man aus der 
z e l t l i c h e n Abfolge der Temperaturstrukturen (Abb. 3.8a,c) schließen, daß 
MPV-Fronten einen s i g n i f i k a n t e n Be i t rag zum hor izontalen Wärmetransport 
l e i s t e n . Kal tes Wasser wird von Norden nach Süden, warmes Wasser i n umge­
kehrte Richtung ver f rachte t . MPV-Fronten verschärfen zwar l o k a l absolute 
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Temperaturgradienten, auf größeren Skalen betrachtet wirken s i e jedoch 
abschwächend auf hor izonta le Temperaturkontraste. 

3.4 Initialisierung des Modells durch ein weißes Spektrum 

Im Abschnit t 3.3 s i n d die Ergebnisse des Modellaufs MO präsentiert worden, 
dessen Störfeld a l l e i n aus der Kanalwel lenzahl K = 3 bestand. Dadurch wurde 
ermöglicht, spez i f i s che Aussagen Uber dynamische Strukturen i n e i n e r b a r o k l i n / 
barotrop i n s t a b i l e n Welle zu t r e f f e n , ohne daß Überlagerungseffekte mehrerer 
Wellenzahlen diese Strukturen verwischen. Das Störungsspektrum im Ozean i s t 
jedoch mit S i cherhe i t n icht monochromatisch, sondern besteht aus einem 
Gemisch v i e l e r Wellenzahlen ( v g l . Abb. 1.1) . In diesem Abschni t t s o l l nun 
der Respons des Modells auf e i n Störungsspektrum untersucht werden, i n dem 
a l l e möglichen Wellenzahlen ver t re ten s i n d . Damit s o l l eine i n s t a b i l e Front 
erzeugt werden, deren Struktur eher rea len Verhältnissen Im Ozean e n t s p r i c h t . 
Außerdem s o l l e i n WellenzahlSpektrum der Wachstrumsraten e r s t e l l t werden. 
A l l e i n den Abschnitten 3.2.1 - 3.2.5 getrof fenen Aussagen behalten w e i t e r h i n 
i h r e Gültigkeit . Es wird l e d i g l i c h das Störungsfeld verändert. Der Im 
folgenden zu beschreibende Modellauf wird a l s " M l " bezeichnet . 

Das barotrope Störungsfeld u £ (x ,y ) w i r d analog zu Gleichung (3.10) 
d e f i n i e r t , im Unterschied zu (3.10) w i r d jedoch j e t z t Uber a l l e im Kanal 
möglichen Wellenzahlen iĉ  summiert, wobei der Index 1 von 1 b i s 32 l ä u f t . 
Die Wellenzahl entspr i ch t e iner Wellenlänge Xy = 5 km. Dies i s t bei 
e iner hor izonta len Auflösung von Ay » 2.5 km die k l e i n s t e d a r s t e l l b a r e 
Wellenlänge. Damit nimmt das Störungsfeld d ie Form 

32 a 

u £ ( x , y ) - u o - l {sin [Zx*^ * + ^ ) . [ a x exp ( a 2 f + a 3 p ) - a J}(3.11) 
1=1 

an. Die Phase ^ i s t dabei eine Zahl zwischen 0 und 2n , die durch einen 
Zufa l lsgenerator bestimmt w i r d . A l l e anderen i n (3.11) verwendeten Parameter 
behalten die i n Abschni t t 3.2.6 d e f i n i e r t e n Werte. Dadurch, daß die 
Störungsamplitude U q für a l l e Wellenzahlen < x d ie g l e i che i s t , i s t das 
Wellenzahlspektrum der Störung weiß. 
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3.4.1 Ergebnisse 

Abb. 3.12 ze ig t die z e i t l i c h e Entwicklung der Stromfunktion an der Meeres­
oberfläche i n Fünf-Tage-Intervallen zwischen Tag 35 und Tag 50. Vergl ichen 
mit Abb. 3.2a erg ibt s i ch e i n vö l l ig anderes B i l d : Der Wellenzug des 
Mäanders weist i n Kanallängsrichtung nicht mehr die strenge Periodizität 
auf , wie dies im Modellauf MO der F a l l war. Die Amplituden der S t r o m l i n i e n -
auslenkungen sind erheb l i ch größer. Am Tag 45 berühren die Stroml in ien 
bere i t s die Kanalwände. Es gibt a l l e r d i n g s auch Gemeinsamkeiten zwischen 
Abb. 3.12 und Abb. 3 .2a: So f ä l l t i n beiden Läufen z . B . die starke Drängung 
der Stroml in ien i n den zyklonal umströmten Berelchen und die Auffächerung 
i n den Gebieten mit ant i zyk lona le r Stromlinienkrummung auf . Besonders 
d e u t l i c h erkennt man dies am Tag 45 i n Abb. 3.12. Außerdem tendieren sowohl 
i n MO a l s auch i n Ml d ie Trog - und RUckenachsen dazu, eine Nordwest-SUdost-
Neigung einzunehmen. 

Um die Stabi l i tät / Instabi l i tät des Grundzustands gegenüber dem durch 
Gleichung (3.11) d e f i n i e r t e n Störfeld zu untersuchen, wurde e i n Wellenzahl -
spektrum der u-Komponente bei x • 40 km mi t te l s Fouriertransformation 
e r s t e l l t . Abb. 3 . l3a ,b (obere Abbildung) ze ig t dieses Spektrum am Tag 1 und 
am Tag 2 der M od e l l i n t egr a t i on . Die Anfangsamplitude U q a l l e r Wellenzahlen 
des Störfelds i s t durch eine durchgezogene Gerade angedeutet. Am Tag 1 
erkennt man, daß l e d i g l i c h d ie Amplituden U r der Wellenzahlen 3, 4, 5 und 6 
gewachsen s i n d . Am Tag 2 weist auch die Wellenzahl 2 eine Amplitude auf, 
d ie größer a l s die Anfangsamplitude i s t . A l l e anderen Wellenzahlen, I n s ­
besondere die jenigen mit K > 6, verzeichnen eine Abnahme i h r e r Amplituden. 
Um diesen Vorgang q u a n t i t a t i v zu er fassen, wurden Spektren der Wachstums­
ra ten berechnet. Die Wachstumsrate r ( K) der Amplitude e iner Wellenzahl < 
i s t dabei d e f i n i e r t a l s 

und erg ibt somit den prozentualen Zuwachs der Amplitude zum Zeitpunkt t 
gegenüber der Amplitude zum Zeitpunkt t - At . Die Spektren der Wachstums­
r a t e n zu den Zeitpunkten t = 1 d und t = 2 d s ind i n Abb. 3.13a,b (untere 
Abbildung) d a r g e s t e l l t . Die durchgezogene Gerade trennt Bereiche p o s i t i v e n 
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Abb. 3.12 

Lauf M l : Die Stromfunktion an der Meeresoberfläche 
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Abb. 3.13a 

Lauf M l : Spektren der Amplitude u K und der Wachstumsrate r ( K) am Tag 1 

Die durchgezogene L i n i e bei u K ™ 1 mm/s i s t das Amplitudenspektrum 
zum Zeitpunkt t s 0. 
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Abb. 3.13b 

Lauf M l : Spektren der Amplitude u K und der Wachstumsrate r ( K) am Tag 2 

Die durchgezogene L i n i e bei uK = 1 mm/s i s t das Amplitudenspektrum 
zum Zeitpunkt t = 0. 
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und negativen Wachstums. r( K) > 0 bedeutet also Amplitudenzunahme, r (x ) <0 
Amplitudenabnahme. Am Tag 1 i s t pos i t ives Wachstum nur bei den Wel len­
zahlen 3 < tc < 6 vorhanden. Maximales Wachstum mit r ( K) - 35 % pro Tag e r ­
fährt die Wellenzahl 4 (X y = 40 km). Am Tag 2 wachsen auch die Wellenzahlen 
K = 1 und K = 2. Maximales Wachstum mit r(ic) » 70 % pro Tag geschieht bei 
< = 2 (X = 80 km). Man kann also davon ausgehen, daß der Grundzustand 
hauptsächlich für Wellenlängen Ay > 25 km i n s t a b i l i s t . 

Die Energetik dieses Modellaufs ze igt Abb. 3.14. E i n Verg le i ch mit Abb. 3.10 
offenbart Unterschiede i n den Kurve nzügen a l l e r darges te l l t en Größen 
besonders gegen Ende des Model laufs . In Ml s t e i g t E ab * Tag 43 an und s inkt 
n i ch t wie i n MO diss ipat ionsbedingt w e i t e r . Z e i t g l e i c h mit diesem Anwachsen 
I s t ebenfal ls eine starke Zunahme bei K und K ' zu verzeichnen. Abb. 3.12 
g i b t Aufschluß darüber, daß dieser phys ika l i s ch unsinnige Vorgang wahr­
s c h e i n l i c h dadurch verursacht w i r d , daß der Jet die Kanalwände berührt. 
Aus diesem Grund wird der Energetik ab Tag 40 keine weitere Beachtung mehr 
geschenkt. Die Unterschiede zwischen MO und Ml beschränken s i c h i n den 
e r s ten 40 Tagen der Model l integrat ion dann hauptsächlich auf den Kurven­
ver lau f des Energieumwandlungsterms K K 1 . Q u a l i t a t i v verläuft KK* zwar ähn­
l i c h wie i n MO, q u a n t i t a t i v i s t d ieser Term i n Ml ab weitaus k l e i n e r , i n s ­
besondere i n der Phase, wo KK' i n MO p o s i t i v i s t . Da die Kurvenzüge von K' 
i n Abb. 3.10a und i n Abb. 3.14a ähnlich s i n d , deutet dies darauf h i n , daß 
i n Ml mehr po tent ie l l e Energie i n f luktuierende k inet ische Energie umge­
se t z t wird a l s i n MO. Dies wird durch einen exakten Verg le i ch der Kurven­
züge der p o t e n t i e l l e n Energie P i n beiden Abbildungen bestätigt ; P s i n k t i n 
Ml s chne l l e r a l s i n MO. 

3.4.2 Diskussion der Ergebnisse 

Die Ergebnisse des Laufs MI ze igen, daß durch e i n weißes. Störungsspektrum 
Mäander mit großer Amplitude entstehen, die n icht mehr die strenge 
Periodizität aufweisen, wie dies im Lauf MO der F a l l war. Aus den Energ ie ­
betrachtungen kann man schließen, daß barokl ine Instabi l i tät der dominante 
Prozeß i s t , der zum Anwachsen d ieser Mäander führt. Amplituden- und Wachs­
tumsspektren (Abb. 3.13) demonstrieren, daß diese Instabi l i tät s e l e k t i v im 
Wellenzahlspektrum des Störungsfelds w i r k t , d . h . , der d e f i n i e r t e Grund­
zustand i s t nur für bestimmte Anregungswellenlängen I n s t a b i l . Im folgenden 
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Lauf M l : Energien und Energieumwandlungen 

a) Energien 
E * t o t a l e Energie 
P = p o t e n t i e l l e Energie 
K * k i n e t i s c h e Energie 
K* = f luktuierende k i n e t i s c h e Energie 

b) Energieumwandlungen 
PK = Umwandlung p o t e n t i e l l e r i n k ine t i s che Energie 
KK' =» Umwandlung zonal g e m i t t e l t e r k i n e t i s c h e r 

Energie i n f luktu ierende k i n e t i s c h e Energie 
D * D i s s l p a t i o n k i n e t i s c h e r Energie 
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s o l l nun d i s k u t i e r t werden, inwieweit die beobachteten Wachstumsraten mit 
theoret ischen Erkenntnissen Ubereinstimmen. 

Von fundamentaler Bedeutung In der Theorie barokl iner Instabi l i tät s ind der 
interne Rossby-Deformationsradius 

L D f 

und die dimensionslose Burger-Zahl 

Bu N 2 Z 2 

f a L a 

x 

Z i s t dabei eine typische V e r t i k a l s k a l a der Änderung des N 2 - P r o f i l s . Nach 
PEDLOSKY (1979) er forder t barokl ine Instabi l i tät Bu < 1. Da die Burger-Zahl 
auch a ls Bu = li^ll?^ Beschrieben werden kann, bedeutet d i e s , daß bar o k i i n 
i n s t a b i l e Wellen nur dann au f t re ten , wenn L^ < L x i s t . A ls typische Längen­
ska la L x b ietet s i ch im Modellauf Ml (und MO) die J e t b r e i t e L x = 20 km an 
(siehe Abb. 3 .2c ) . N 2 kann man aus Abb. 3.4b (Tag 0) zu IGT1* s~ 2 abschätzen, 
e ine typische V e r t i k a l s k a l a i s t Z = 100 m. Dann f o lg t für 1^ und Bu Im 
Modell L Q = 10 km und Bu = 0.25. Die obige Instabllitätsbedingung i s t a lso 
e r f ü l l t . Nach PEDLOSKY (1979) erg ibt s i ch mit diesen Parametern für die 
Wellenlänge \ der i n s t a b i l s t e n Welle Äy » 4 • L^ - 40 km. Diese Wel len­
länge entspr i cht der Kanalwellenzahl K = 4 und steht In Übereinstimmung mit 
Abb. 3.13a. P o s i t i v e s Wachstum t r i t t nach PEDLOSKY (1979) nur für Wel len­
längen > 27.6 km auf. Auf das Modell übertragen würde dies bedeuten, daß 
nur Wellenzahlen mit < < 5 exponent i e l l anwachsen. Die q u a l i t a t i v e Über­
einstimmung dieser Forderung mit den i n Abb. 3.13 d a r g e s t e l l t e n Wachstums­
ratenspektren i s t überzeugend. E i n q u a n t i t a t i v e r Verg le i ch der Wachstumsrate 
für die i n s t a b i l s t e Wellenlänge Xy - 40 km erg ibt ebenfa l l s Werte, die i n 
der gle ichen Größenordnung l i e g e n . Abb. 3.13a zeigt für diese Wellenlänge 
e ine Wachstumsrate r( K) - 40 % pro Tag. Das bedeutet, daß s i c h die Amplitude 
d ieser Welle i n etwa zwei Tagen verdoppelt . Für die gleiche Wellenlänge 
e r m i t t e l t PEDLOSKY (1979) eine Wachstumsrate K * ^ * - 0 .55. K * i s t dabei 
eine dimensionslose Wellenzahl und c^* der dimensionslose Imaginärteil der 
komplexen Phasengeschwindigkeit c der i n s t a b i l e n Welle (siehe Abschnit t 3 .1 ) . 
Eine dimensionsbehaftete Wachstumsrate erhält man durch Skal ierung von K * C ^ * 
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mit e iner typischen Z e i t s k a l a U * / L x . Wählt man U* = 0.1 m/s, dann e r g i b t 
s i c h <c± « 0.25 d - 1 oder eine Verdoppelungszeit von etwa d r e i Tagen. 

Die von PEDLOSKY (1979) e r m i t t e l t e n Werte basieren auf den Ergebnissen des 
ana ly t i s chen Modells von EADY (1949), s ind also das Produkt l i n e a r e r 
Instab i l i tä ts theor ie . E i n V e r g l e i c h mit Mode l l resu l ta ten i s t deshalb nur 
dann l e g i t i m , wenn das Model l s i c h so verhält , daß l i n e a r e Theorie anwendbar 
i s t . Lineare Theorie darf benutzt werden, so lange die Amplituden der 
Störung des Strömungsfelds sehr k l e i n gegen ü* s i n d . Dies i s t In der 
Anfangsphase der M o d e l l i n t e g r a t i o n (U* = 0.1 m/s, U q = 0.001 m/s) s i c h e r ­
l i c h der F a l l . Nach mehreren Amplitudenverdoppelungen (~ e in ige Tage) 
e r r e i c h t U q jedoch Werte, die - ve rg l i chen mit U* - n i c h t mehr i n f i n i t e s i ­
mal s i n d . Dann t r e t e n n i c h t l i n e a r e Wechselwirkungen zwischen den F o u r i e r ­
komponenten des Störungsfelds auf und l i n e a r e Theorie i s t n i c h t mehr a n ­
wendbar. Die n i c h t l i n e a r e Theorie barok l iner Instab i l i tä t (PEDLOSKY, 1979) 
f o r d e r t , daß das Wachstum b a r o k l i n i n s t a b i l e r Wellen n i ch t mehr exponen-
t i e l l verläuft , sobald die Störungsamplituden n i cht mehr I n f i n i t e s i m a l 
k l e i n s i n d . Daß solche Prozesse auch im Model l s i g n i f i k a n t werden, erkennt 
man aus dem z e i t l i c h e n Ver lau f der Stromlinienamplituden In Abb. 3.2a und 
Abb. 3.12. Ab Tag 30 beträgt die Z e i t für eine Amplitudenverdoppelung 
zwischen 5 und 10 Tagen, i s t a lso weitaus größer a l s d i e j e n i g e , die aus den 
anfänglichen Wachstumsratenspektren e r m i t t e l t worden i s t . 

3.5 V a r i a t i o n der IPV-Anfangsbedingung 

Die Anfangsbedingungen der Modelläufe MO und Ml bas ieren auf dem durch das 
Frontogenesemodell FG1 produzierten Massenfeld. Zusammen mit dem geo-
s t rophisch ba lanc ier ten Geschwindigkei ts fe ld e rg ib t dies i n MO und Ml e i n 
anfängliches I P V - F e l d , das durch e inen starken absoluten IPVG an der Meeres­
oberfläche und einen entgegengesetzt ger i chte ten weitaus schwächeren 
absoluten IPVG i n den darunterl iegenden Schichten gekennzeichnet i s t . Im nun 
anstehenden Mode l l lau f M2 s o l l das Massenfeld des Frontogenesemodells FG3 
(siehe Abschnit t 2.3) zur I n i t i a l i s i e r u n g des Mäandermodells d ienen . 

Charakter i s t i s ches Merkmal des Laufs FG3 i s t die Vorzeichenumkehr des IPVG 
m i t zunehmender T ie f e (siehe Abb. 2 .16) . Der p o s i t i v e IPVG i n t i e f e r e n 
Schichten entspr i ch t dabei i n etwa dem Absolutwert des IPVG i n der Ober-
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Schicht . Genau wie i n MO und Ml wird das durch FG3 nach 2.665 Tagen produ­
zierte Massenfeld i n die d r i t t e Dimension des Kanals abgebildet , s e i t l i c h 
die Bereiche bewegungslosen Wassers "ange f l i ck t " und das dazugehörige geo-
strophisch balancierte Geschwindigkeitsfe ld bestimmt. Diesem Geschwindig­
k e i t s f e l d wird dann das durch Gleichung (3.11) d e f i n i e r t e Störfeld Uber­
lage r t . 

Abb. 3.15 ze igt die daraus result ierende IPV-Ver te i lung . Deut l i ch erkennbar 
der negative IPVG im oberflächennahen Bereich und der pos i t ive IPVG i n den 
darunterliegenden Schichten. Im Unterschied zu MO und Ml ( v g l . Abb. 3.7a) 
i s t der IPVG i n den unteren Schichten extrem im unmittelbaren Bereich des 
stärksten J e t s an der Meeresoberfläche ( v g l . Abb. 3.16) . 

3.5.1 Ergebnisse 

Wie MO und Ml wurde M2 Uber 50 Tage i n t e g r i e r t . Abb. 3.16 ze ig t die Strom­
funkt ion an der Meeresoberfläche ab Tag 10 i n FUnf-Tage-Interval len b is 
Tag 25. Bere i ts am Tag 10 erkennt man eine deutl iche Auslenkung der Strom­
l i n i e n , die weitaus stärker ausgeprägt i s t a l s zum gleichen Zeitpunkt i n MO 
und M l . Am Tag 15 haben s i ch bere i t s Mäander mit Amplituden von ca . 10 km 
e n t w i c k e l t . Derart ig große Nord-SUd-Auslenkungen werden i n MO und Ml e r s t 
nach etwa 40 Tagen e r r e i c h t . Besonders auffäl l ig i s t die Asymmetrie zwischen 
Mäandertrögen und -rücken. Die Tröge sind sehr schmal; h i e r s ind die 
Krümmungsradien der Stroml in ien extrem s t a r k . Die Rücken sind b r e i t e r und 
die Krümmungsradien schwächer. Zwischen Tag 15 und Tag 20 haben s i ch die 
Tröge sehr weit nach Süden vorgeschoben und das Abschnüren zweier 
geschlossener zyklonaler Wirbel bei y » 30 km und y » 100 km deutet s i c h 
an . Bei y » 20 km schnürt s i ch e i n ant i zyk lona le r Wirbel ab. Am Tag 25 i s t 
der Jet a l s geschlossenes Stromband n icht mehr vorhanden, die Front i s t 
vollständig i n e i n Wirbe l f e ld z e r f a l l e n . Die Hor izonta lska la der Wirbel 
beträgt (grob abgeschätzt) » 2 0 ± 1 0 km. Da die Form der Wirbel und damit 
auch die Struktur des Geschwindigkeitsfelds o f f e n s i c h t l i c h schon erheb l i ch 
durch die Berandungen des Modellgeblets beeinflußt werden, endet die 
Sequenz der Stromliniendarste l lungen am Tag 25. Be i der Beschreibung der 
Energetik (siehe unten) w i r d s i ch h e r a u s s t e l l e n , daß bere i t s ab Tag 20 d ie 
Mode l l resu l tate n icht mehr glaubwürdig s i n d . 

Der Verlauf der Stroml in ien läßt darauf schließen, daß maximales Wachstum 
der Mäander bei kürzeren Wellenlängen a ls i n Ml a u f t r i t t . Um dieses zu über-
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x / k m 

Abb. 3.IS 

Lauf M2: at~ und I P V - V e r t i k a l s c h n i t t bei y - 41.25 km am Tag 0 

gerissene L i n i e n : Isopyknen; Isopyknenabstand: 0.2 kg m"~3 

durchgezogene L i n i e n : IPV; Isoplethenabstand: 0.5 rad/Gm*s 
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Abb. 3.16 

Lauf M2: Die Stromfunktion an der Meeresoberfläche 
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prüfen, wurde wiederum eine Spektralanalyse der u-Komponente bei x = 40 km 
durchgeführt. Die Ergebnisse dieser Analyse s ind i n Abb. 3 . l 7 a , b darge­
s t e l l t . Während des ersten Tags der In tegrat i on erkennt man p o s i t i v e s 
Wachstum nur im Wellenzahlbereich 4 < K < 9, d . h . nur die Amplituden von 
Wellenlängen zwischen - 18 km und 40 km verstärken s i c h . Maximales Wachstum 
mit « 30 % Tag geschieht etwa bei den Wellenzahlen 6 und 7, a l s o be i W e l l e n ­
längen um 25 km. Während des zweiten Tags der In tegra t i on (Abb. 3.17b) i s t 
das Wachstum mit Uber 50 % pro Tag maximal be i ic * 5 (X^ » 32 km). Dies 
bedeutet eine Verdoppelungszeit der Mäanderamplituden von weniger a l s zwei 
Tagen. P o s i t i v e s Wachstum i s t j e t z t be i a l l e n Wellenzahlen ic < 8 (Xy *• 20 km) 
vorhanden, d . h . auch die Amplituden der langen Wellen verstärken s i c h . 

Abb. 3.18 z e i g t die Energetik dieses Model laufs . Besonders auf fä l l ig i s t der 
starke A b f a l l der t o ta len Energie E ab Tag 20. Zwischen Tag 20 und Tag 50 
büßt das Model l etwa 0.2 k J / m 2 e i n , das entspr i ch t knapp 25 % der am I n t e ­
grat ionsbeginn vorhandenen t o t a l e n Energ ie . Während dieses Zeitraums H e g t 
d ie D i s s i p a t i o n d u r c h s c h n i t t l i c h bei * - 0.25 mW/m2; Uber 30 Tage i n t e g r i e r t 
e r g i b t dies einen Energ iever lust durch D i s s i p a t i o n von * 0.75 k J / m 2 . Das 
würde bedeuten, daß das Modell zwischen Tag 20 und Tag 50 nahezu seine 
gesamte tota le Energie durch D i s s i p a t i o n v e r l l e r e n müßte. Dies w i d e r s p r i c h t 
aber dem Ver lauf der E-Kurve. Man kann daraus schließen, daß E e i n e r s e i t s 
durch D vernichtet w i r d , andererseits w i rk t das "Anstoßen" der Mäander an 
d ie Modellberandungen als Energ ieque l l e . Diesen Umstand konnte man bere i t s 
gegen Ende des Modellaufs Ml f e s t s t e l l e n ( v g l . Abb. 3 .14a) . Man kann daraus 
nur die Konsequenz z iehen, den Modellergebnissen ab Tag 20 n i c h t mehr zu 
trauen. Die weitere Beschreibung der Energet ik beschränkt s i c h deshalb ab 
j e t z t nur noch auf den Zeitraum zwischen Tag 0 und Tag 20. P b l e i b t zwischen 
Tag 0 und Tag 12 nahezu konstant bei - 0.72 k J / m 2 , f ä l l t danach aber s tark 
ab auf « 0.58 k J / m 2 am Tag 20 . Dieser V e r l u s t an p o t e n t i e l l e r Energie wird 
durch den Gewinn k i n e t i s c h e r Energie K annähernd ausgegl ichen. K' wächst 
s i chtbar ab Tag 10 und e r r e i c h t am Tag 20 nahezu den K-Wert . Die k i n e t i s c h e 
Energie besteht demnach hauptsächlich nur noch aus ihrem turbulenten A n t e i l . 
Der Anst ieg von K ' um «• 0.15 k J / m 2 i n 20 Tagen e r f o rder t eine d u r c h s c h n i t t ­
l i c h e K ' -Zu fuhr von » 0.08 mW/m2. Abb. 3.18b sagt aus, daß KK' d iesen 
Energiebedarf be i weitem nicht decken kann. KK' l i e g t im f r a g l i c h e n Z e i t ­
raum nur bei d u r c h s c h n i t t l i c h 0.01 mW/m2. Hauptenergiequelle für das 
Anwachsen vn K ' muß demnach der Energ ie t rans fer P ' K ' s e i n . 
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Lauf M2: Spektren der Amplitude u K und der Wachstumsrate r ( K) am Tag 1 

Die durchgezogene L i n i e bei u K » 1 mm/s I s t das Amplitudenspektrum 

zum Zeitpunkt t = 0. 
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Lauf HZ: Spektren der Amplitude u K und der Wachstumsrate r ( K) am Tag 2 

Die durchgezogene L i n i e bei u K
 s 1 mm/s i s t das Amplitudenspektrum 

zum Zeitpunkt t • 0. 



_ 173 _ 

Abb. 3.18 

Lauf M2: Energien und Energieumwandlungen 

a) Energien 
E » to ta le Energie 
P » p o t e n t i e l l e Energie 
K - k inet i s che Energie 
K* • f luktuierende k inet i sche Energie 

b) Energieumwandlungen 

PK • Umwandlung p o t e n t i e l l e r i n k inet i s che Energie 
KK' - Umwandlung zonal g e a i t t e l t e r k i n e t i s c h e r Energie 

i n f luktuierende k inet i s che Energie 
D m D i s s i p a t i o n k i n e t i s c h e r Energie 
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3.5.2 Diskuss ion der Ergebnisse 

Die Ergebnisse des Laufs M2 ze igen , daß Struktur und Wachstumsraten baro-
k l i n i n s t a b i l e r MPV-Fronten s i g n i f i k a n t durch die I P V G - V e r t i k a l s t r u k t u r 
bestimmt werden. Im folgenden wird e i n Verg l e i ch zwischen den Ergebnissen 
der Läufe Ml und M2 vorgenommen. Da Ml und M2 s i c h l e d i g l i c h i n der anfäng­
l i c h e n V e r t i k a l s t r u k t u r des IPVG (bzw. durch das anfängliche Massen- und 
Geschwindigkeits fe ld) unterscheiden, können die untersch ied l i chen Ergebnisse 
d i eser beiden Modelläufe nur das Resu l ta t verschiedener Anfangsbedingungen 
s e i n . Danach wird versucht, mit H i l f e l i n e a r e r Instabi l i tätstheor ie eine 
Begründung für die Abweichungen der Mode l l resu l ta te zu f i n d e n . Abschließend 
w i r d die Bedeutung der Modellergebnisse für zukünftige Meßstrategien zur 
exper imentel len Untersuchung mesoskaliger Fronten d i s k u t i e r t . 

Die Ergebnisse des Laufs M2 s ind nach Tag 20 o f f e n s i c h t l i c h n i c h t mehr 
vertrauenswürdig. E i n Verg le i ch der Energet ik von Ml und M2 (Abb. 3.14, 
3.18) s o l l t e s i ch deshalb auf die ers ten 20 Tage der Mode l l in tegra t i onen 
beschränken. Im Ml ändert s i ch P nur unwesentlich In diesem Zeitraum, K 
nimmt diss ipat ionsbedingt l e i c h t ab und K ' i s t v e r g l i c h e n mit K n i c h t 
s i g n i f i k a n t . In M2 dagegen b le iben P und K nur während der e r s t e n zwölf Tage 
annähernd konstant . Danach v e r l i e r t P innerha lb von acht Tagen etwa 25 % 
seines Anfangsvorrats und K nimmt um den g le i chen Energiebetrag z u . Das 
Anwachsen von K i s t i n e r s t e r L i n i e durch den kräftigen Anst ieg von K ' 
bedingt . In M2 wird ab Tag 12 a l so e i n s i g n i f i k a n t e r A n t e i l der p o t e n t i e l l e n 
Energie i n f luktur ierende k ine t i s che Energie umgesetzt. In Ml i s t d i e ser 
Energ ie trans fer dagegen um e i n Mehrfaches ger inger . Der V e r l a u f der P K -
Kurven i n Abb. 3.14 und Abb. 3.18 bestätigt diesen Untersch ied : Im Lauf Ml 
l i e g t PK während der ers ten 20 Tage d u r c h s c h n i t t l i c h weit unter 0.05 mW/m2, 
i n M2 dagegen über 0.1 mW/m2; zwischen Tag 15 und Tag 20 e r r e i c h t PK sogar 
Werte um 0.3 mW/m2. Die Störung i n M2 i s t demnach v i e l I n s t a b i l e r a l s i n M l . 
V e r g l e i c h t man die Amplituden- und Wachstumsratenspektren (Abb. 3 .13, 3.17) 
be ider Läufe, so s t e l l t man f e s t , daß die Wachstumsraten der Jewei ls i n s t a ­
b i l s t e n Wellenzahl i n Ml und M2 i n e r s t e r Näherung g l e i c h groß s ind (~ 50 % 
pro Tag) ; das Spektralband p o s i t i v e n Wachstums i s t In M2 jedoch b r e i t e r a l s 
i n M2: Am Tag 1 umfaßt der Spektralbe r e i c h p o s i t i v e n Wachstums i n Ml nur 
d r e i Wellenzahlen, i n M2 dagegen neun. Am Tag 2 wachsen i n Ml d i e W e l l e n ­
zahlen 1 b i s 4, i n M2 i s t das Spektralband p o s i t i v e r Wachstumsrate etwa 
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doppelt so b r e i t . Dadurch, daß i n M2 der i n s t a b i l e Bereich im Wachstums­
ratenspektrum umfangreicher a l s i n Ml i s t , kann i n M2 i n g le i cher Z e i t mehr 
p o t e n t i e l l e i n k inet ische Energie umgesetzt werden. 

Sowohl die i n s t a b i l s t e Wellenzahl a l s auch die kurzwell ige Begrenzung des 
i n s t a b i l e n SpektralbereIchs s ind i n M2 zu höheren Wellenzahlen verschoben. 
Diese Tatsache erkennt man bere i ts aus den Abbildungen der Stromfunktion 
beider Läufe (Abb. 3.12, 3.16) . Wie i s t diese spektrale Verschiebung nun 
mit der l inearen Theorie barokl iner Instabil ität verträglich? Nach PEDLOSKY 
(1979) i s t die i n s t a b i l s t e Wellenlänge eine Funktion der Burger -Zahl . Für 
Bu = 0.25 ergab s i c h i n Ml maximales Wachstum für X • 40 km. In M2 i s t nun 

y 
wegen des veränderten IPVG-Pro f i l s i n der Nordhälfte des Kanals die D i c h t e ­
schichtung weniger stark ausgeprägt a l s i n MO und Ml ( v g l . Abb. 3.15 und 
Abb. 3.4b) , während i n der SUdhälfte die Schichtung i n a l l e n Läufen anfangs 
annähernd g le i ch i s t . Das bedeutet, daß N 2 und damit auch L^ und Bu Uber 
das gesamte Modellgebiet gemlttelt i n M2 k i e l n e r a l s i n MO und Ml s i n d . 
Eine k le inere Burger-Zahl bedeutet aber nach PEDLOSKY (1979, Gleichung 
(7 .7 .24) ) eine Ausdehnung des i n s t a b i l e n Wellenzahlberelchs zu höheren 
Wellenzahlen und g l e i c h z e i t i g eine Verschiebung des Maximums der Wachs­
tumsratenkurve i n die gleiche Richtung. Da nun i n M2 mehr Wellenzahlen am 
Instabil itätsprozeß teilnehmen a l s In MO und M l , I s t die Umwandlung poten­
t i e l l e r i n turbulente k inet ische Energie v i e l e f f e k t i v e r a l s i n MO und M l . 
Dies erklärt das rasche Anwachsen der Mäanderamplituden. 
WOODS et a l . (1977) beobachteten im Mittelmeer mesoskallge Mäander mit 
Wellenlängen und Amplituden um acht km. Ausgehend von den obigen M o d e l l ­
r e s u l t a t e n kann man vermuten, daß die Burger-Zahl dort extrem gering gewesen 
s e i n muß, um derart kurze Wellenlängen zu er lauben. Leider e x i s t i e r e n i n der 
genannten Arbe i t keine Angaben Uber die Dichteschichtung, so daß man dies 
n i c h t nachprüfen kann. Um zukünftig d e r a r t i g kurzwel l ige Mäander experimen­
t e l l zu untersuchen und die Resultate mit theoretischen Erkenntnissen 
verg le i chen zu können, i s t es von fundamentaler Bedeutung, die V e r t i k a l ­
s t r u k t u r des IPV-Felds zu er fassen . Die kurzen Wellenlängen und die 
beträchtlichen Wachstumsraten der Mäander erfordern hohe räumliche Auf ­
lösung und eine Z e i t s k a l a der gesamten Vermessung, die k l e i n gegen die 
Verdoppelungszeiten der Mäanderamplltuden (~ Tage) s i n d . Eine q u a s i ­
synoptische Vermesssung mesoskallger Mäander s o l l t e a l so i n etwa einem Tag 
abgeschlossen s e i n . 
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3.6 Schlußfolgerungen 

Im Abschni t t 3 d ieser Arbe i t i s t e i n dreidimensionales numerisches Model l 
v o r g e s t e l l t worden, mit dem die hydrodynamische Instabi l i tät von meso-
s k a l i g e n Fronten der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y (MPV-Fronten) s i m u l i e r t werden 
kann, die durch e i n zweidimensionales Frontogenesemodell erzeugt worden 
s i n d . Das Model l i s t prognost isch, v o l l - n i c h t l i n e a r und a d i a b a t i s c h . A l s 
Anfangsbedingungen dienen verschiedene vom Frontogenesemodell produzierte 
Massenfelder , die durch Unterschiede i n der V e r t i k a l s t r u k t u r des i sopyk-
nischen Gradienten der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y (IPVG) c h a r a k t e r i s i e r t s i n d . 
Die Instab i l i tä t d i e s e r Fronten kann s i m u l i e r t werden, wenn man dem Massen­
f e l d und dem dazugehörigen geostrophischen Geschwindigke i ts fe ld e i n ageo-
strophlsches Störfeld mit k l e i n e r Amplitude i n der Form ebener Wellen 
überlagert. 

Die Raum- und Z e i t s k a l e n der aus den Anfangszuständen resu l t i e renden Mäander 
werden entscheidend durch d ie anfängliche I P V G - V e r t i k a l s t r u k t u r m o d i f i z i e r t . 
E x i s t i e r t e i n s i g n i f i k a n t von n u l l verschiedener IPVG l e d i g l i c h an der 
Meeresoberfläche ( F a l l 1 ) , so dominieren Wellenlängen der Mäander um 40 km. 
Der Spektra lbere i ch i n s t a b i l e n Amplitudenwachstums i s t am k u r z w e l l i g e n Ende 
durch Wellenlängen um 25 km begrenzt. Eine Vorzeichenumkehr des anfäng­
l i c h e n IPVG mit der Tie fe ( F a l l 2) verschiebt die kurzwel l ige Begrenzung 
des I n s t a b i l e n Spektralbands zu kürzeren Wellenlängen um 18 km. Eine l a n g ­
w e l l i g e Begrenzung e x i s t i e r t i n beiden Fällen n i c h t , bzw. i s t durch die 
größtmögliche Wellenlänge im Model lgebiet gegeben. In der l i n e a r e n Phase 
des Amplitudenwachstums lassen die Wachstumsraten der i n s t a b i l e n W e l l e n ­
längen auf Verdoppelungszelten der Störungsamplituden schließen, die Im 
Bereich e i n i g e r Tage l i e g e n . Sobald jedoch die Störungsamplitude n i c h t mehr 
hinreichend k l e i n gegen die m i t t l e r e Strömung i s t , verlangsamt s i c h das 
Wachstum um etwa eine Größenordnung. In beiden Fällen I s t die auftretende 
Instabi l i tät b a r o k l i n , l e d i g l i c h i n späteren Phasen (nach e i n i g e n Wochen) 
der Integrat ion des F a l l s 1 i s t barotrope Ins tab i l i tä t s i g n i f i k a n t am 
Mäanderwachstum b e t e i l i g t . Durch das b r e i t e r e Spektralband i n s t a b i l e r 
Wellenlängen i s t die Umwandlung p o t e n t i e l l e r Energie i n turbulente k i n e ­
t i s che Energie im F a l l 2 weitaus e f f e k t i v e r a l s im F a l l 1. In der Anfangs­
phase des Mäanderwachstums i s t d ie Übereinstimmung zwischen M o d e l l r e s u l t a t e n 
und Vorhersagen l i n e a r e r Instabi l i tätstheor ie hervorragend. Dies t r i f f t 
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sowohl q u a l i t a t i v a l s auch q u a n t i t a t i v z u . In späteren Phasen der M o d e l l ­
i n t e g r a t i o n i s t l ineare Theorie zu einem Vergle ich n icht mehr geeignet. Die 
Modellergebnisse stimmen jedoch q u a l i t a t i v mit Vorhersagen n i c h t l l n e a r e r 
Instabi l i tätstheorie überein. 

Besteht das dem Anfangsmassen- und Geschwindigkeitsfeld Uberlagerte Störungs­
f e l d l e d i g l i c h aus e iner Fourierkomponente, so können dynamische Strukturen 
i n Mäandern s i chtbar gemacht werden. Auf diese Weise konnte gezeigt werden: 

- Es e x i s t i e r t eine Asymmetrie zwischen zyklonal und ant i zyk lona l umströmten 
Gebieten. Im Bereich zyklonaler Stromlinienkrümmung i s t die H o r i z o n t a l ­
strömung i n t e n s i v e r a ls i n Bereichen ant izyk lona ler Krümmung. 

- Die Krümmungsradien zyklonal gekrümmter Stromlinien sind geringer a l s die 
Radien a n t i z y k l o n a l gekrümmter S t roml in i en . Das Stroml in ienfe ld i s t durch 
schmale Tröge und bre i te Rücken geprägt. 

- Die r e l a t i v e V o r t i c i t y e r r e i c h t Extremwerte i n Bereichen maximaler Strom-
I i nienkrUmmung. Dort kann die Krümmungsvorticity so stark werden, daß i n 
weiten Bereichen die r e l a t i v e V o r t i c i t y e i n anderes Vorzeichen a ls die 
Scherungsvort i c i ty aufweist . Dies führt dazu, daß Isoplethen der r e l a t i v e n 
V o r t i c i t y und Stroml in ien zum Schni t t gebracht werden. 

- Extremwerte der Modulation des Isopyknenabstands sind mit Extrema der 
r e l a t i v e n V o r t i c i t y k o r r e l i e r t . Der Isopyknenabstand i s t anomal groß i n 
Regionen stark zyklonaler r e l a t i v e r V o r t i c i t y und anomal gering i n 
Bereichen stark ant i zyk lona le r r e l a t i v e r V o r t i c i t y . 

- Die Amplitude von Vert ikalgeschwindigkeiten beträgt mehrere Meter pro Tag. 
Lokale Extrema treten dort auf, wo die Änderung der r e l a t i v e n V o r t i c i t y 
ent lang von Stromlinien besonders stark i s t . Dies i s t der F a l l , wo die 
S t r o m l i n i e n Wendepunkte aufweisen. Im Bereich der Wendepunkte herrscht 
maximale Abtriebsbewegung, wenn die StromlinienkrUmmung ( i n Strömungs­
r i chtung gesehen) von a n t i z y k l o n a l e r i n zyklonale Krümmung Ubergeht. Im 
entgegengesetzten F a l l i s t der Au f t r i eb maximal. Auf - und Abtriebsgebiete 
weisen Doppelstrukturen mit r e l a t i v e n Extrema be iderse i ts der Jetachse 
a u f . 

- In a n t i z y k l o n a l umströmten Gebieten l iegen isopyknische Flächen extrem 
t i e f , i n zyk lona l umströmten Gebieten besonders d icht an der Meeresober­
f läche . Die Topographie e inze lner Dichteflächen g l e i c h t a lso e iner Hügel-
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Landschaft mit Tälern i n Antizyklonen und Bergen i n Zyklonen. A n t i ­
z y k l o n a l umströmte Gebiete weisen an der Oberfläche schwache, i n t i e f e r e n 
Bereichen starke s ta t i s che Stabi l i tät auf . Zyklonal umströmte Gebiete 
s i n d dagegen eher durch s t a b i l e Schichtung nahe der Meeresoberfläche und 
weniger s t a b i l e Schichtung darunter gekennzeichnet. 

- Die isopyknische p o t e n t i e l l e V o r t i c i t y (IPV) w i r d i n Zyklonen und A n t i ­
zyklonen aufgespult . Dadurch entstehen Bänderstrukturen der IPV. An den 
P e r i p h e r i e n von Wirbeln wird der absolute IPVG l o k a l verschärft . 

- Temperatur a l s passiver Skalar verhält s i c h wie der akt ive Ska lar IPV . 
Isothermen werden i n den Wirbeln aufgespul t . Entlang von S c h n i t t e n , die 
e i n Zyklonenzentrum mit einem Antizyklonenzentrum verbinden, wechselt der 
isopyknische Temperaturgradient mehrfach se in Vorzeichen. Ebenso wie bei 
der IPV werden Temperaturgradienten l o k a l verstärkt. Die V e r t i k a l s t r u k t u r 
des Temperaturfelds i s t durch häufig auftretende Invers ionen gekenn-
zelehne t . 

Das Zustandekommen der beobachteten Strukturen läßt s i c h weitgehend mit 
i n d i v i d u e l l e r Erhaltung der p o t e n t i e l l e n V o r t i c i t y erklären. Änderungen der 
r e l a t i v e n V o r t i c i t y entlang von T r a j e k t o r l e n bewirken Stauchen und Strecken 
von Vortexelernenten. Diese führen e i n e r s e i t s l o k a l zu Vertikalbewegungen 
und Modulationen des Isopyknenabstands, andererse i ts werden dadurch ageo-
strophische (senkrecht zu den S t r o m l i n i e n ger i chte te ) Transporte i n d u z i e r t , 
d ie das Aufspulen von IPV und passiven Skalaren i n Wirbeln unterstützen. 
Anhand der Verfolgung von Dri f tbahnen i n d i v i d u e l l e r Wasserpakete konnten 
solche Transporte veranschaul icht werden. 

Die Bedeutung von MPV-Fronten für die räumliche und z e i t l i c h e S t r u k t u r der 
j a h r e s z e i t l i c h e n Grenzschicht des Ozeans s o l l an d ieser S t e l l e noch einmal 
unter dem Eindruck der Mode l l resu l ta te betont werden: 

- Mi t dem Model l konnte gezeigt werden, daß i n s t a b i l e MPV-Fronten i n kurzer 
Z e i t (einige Wochen) Mäander mit beträchtlicher Amplitude (~ 20 km) e n t ­
w i c k e l n . Diese Z e i t s k a l a i s t k l e i n gegen die Lebensdauer s y n o p t i s c h s k a l i g e r 
Wirbe l (~ Monate). MPV-Fronten können a lso e inen s i g n i f i k a n t e n B e i t r a g 
zur hor i zonta len Vermischung zwischen synopt i schskal igen Wirbeln l e i s t e n . 

- MPV-Fronten s ind das Produkt der zu höheren Wellenzahlen ger i ch te ten 
Kaskade der p o t e n t i e l l e n Enstroph ie . Durch ihre Ins tab i l i tä t wird l o k a l 
der IPVG wei ter verschärft und damit d ie Kaskade f o r t g e s e t z t . 
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- MPV-Fronten se lbst und die durch ihre Instabil ität generierten "MPV-
Fronten höherer Ordnung" erhöhen die Varianz hor izontaler Strukturen In 
der j a h r e s z e i t l i c h e n Sprungschicht. Strecken und Stauchen von Vortex-
elementen modi f i z ieren die s tat i sche Stabi l i tät . Dadurch werden l o k a l 
Prozesse p o s i t i v / n e g a t i v beeinflußt, die zu einer Vertiefung/Verflachung 
der turbulent durchmischten Deckschicht führen. 

- V e r t i k a l t r a n s p o r t e an MPV-Fronten Ubersteigen l o k a l großräumige V e r t i k a l ­
bewegungen um mindestens eine Größenordnung. Vertikalbewegungen durch 
"Ekman-pumping" z . B . l i egen um 10 m/y bzw. 0.03 m/d (WOODS, 1984). Dies 
kann l o k a l zu e i n e r pos i t iven/negat iven Beeinflussung der Primärproduktion 
führen. 

- Durch isopyknische Advektion passiver Skalare (Temperatur, Salzgehalt) 
schaffen MPV-Fronten Vorbedingungen für den Abbau von Gradienten durch 
Doppe ld i f fus ion . 

B e i der Formulierung des Modells wurden diverse vereinfachende Annahmen 
gemacht. Das Model l i s t ad iabat i s ch , dadurch können insbesondere diabatische 
Prozesse , die i n der oberflächennahen Grenzschicht s ta t t f inden , keine 
Berücksichtigung f inden . Es b l e i b t somit die Frage of fen, inwieweit Energ ie ­
flüsse an der Meeresoberfläche die Modellergebnisse verändern würden. Da 
d i e Z e i t s k a l a der Mäander (~ Wochen) vergleichweise k l e i n gegen die Z e i t ­
s k a l a s i g n i f i k a n t e r Änderungen der Oberflächenenergieflüsse i s t (~ Monate), 
kann man davon ausgehen, daß diese Vernachlässigung zumindest i n der jahres ­
z e i t l i c h e n Sprungschicht tragbar i s t . Eine weitere vereinfachende Annahme 
i s t die Vernachlässigung des ß-Effekts. Diese Annahme i s t eher zu recht ­
f e r t i g e n , da die Änderung der planetarlschen V o r t i c i t y innerhalb des M o d e l l ­
gebiets l e d i g l i c h 1 % der Variabil i tät der r e l a t i v e n V o r t i c i t y beträgt. 
Durch die Randbedingungen des Modells (undurchlässige Kanalwände) i s t der 
Einfluß des synoptischskal igen Umfelds auf die Modellösungen e l i m i n i e r t 
worden. Die Z e i t s k a l a von Änderungen dynamischer Strukturen auf der synop­
t i s c h e n Skala l i e g t genau wie die Z e i t s k a l a der Mäander se lbst Im Bereich 
von Wochen. Durch Berücksichtigung derar t iger Änderungen könnten die M o d e l l ­
ergebnisse möglicherweise entscheidend m o d i f i z i e r t werden. 

Aus dem oben Gesagten lassen s i ch nun eine Reihe von Forderungen bezüglich 
des weiteren Ausbaus des Modells für weltergehende Studien a b l e i t e n . 
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V o r d r i n g l i c h i s t die Kopplung des bestehenden Modells mit einem Deckschicht ­
mode l l , um Wechselwirkungen von Energieaustauschprozessen an der Meeres­
oberf lache mit der Dynamik von MPV-Fronten zu untersuchen. Danach s o l l t e 
e ine Ausdehnung des Modellgebiets i n der Weise vorgenommen werden, daß 
sowohl das synoptischskal lge a l s auch das mesoskallge Spektralband aufgelöst 
werden. Dadurch könnten einige s tark vereinfachende Annahmen, z . B . das 
i d e a l i s i e r t e Deformationsfeld im Frontogenesemodell und die fes ten K a n a l ­
wände im Mäandermodell, Überflüssig werden. Zuvor s o l l t e jedoch das bestehende 
Model l wei ter vervollkommnet und ver f e iner t werden. Dies b e t r i f f t i n s ­
besondere die Weiterentwicklung der lagrangeschen Dri f termethode. Diese 
Methode wird mit S i cherhe i t neue Erkenntnisse Uber d ie S t r u k t u r und Dynamik 
von MPV-Fronten vermi t te ln und zur Klärung bisher noch ungelöster Fragen 
be i t ragen . 
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