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Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit werden zwel numerische Modelle vorgestellt, mit
denen die Erzeugung und die hydrodynamische Instabilitit mesoskaliger
Fronten der potentiellen Vorticity (MPV-Fronten) im Ozean simuliert wird.

Im Abschnitt 1 wird dle Forderung nach einer Existenz von MPV-Fronten aus
der Theorie quasi-geostrophischer Turbulenz abgeleitet. Demnach entstehen
MPV-Fronten im Deformationsfeld synoptischskaliger Wirbel durch Verstirkung
des gyreskaligen Gradlienten der isopyknischen potentiellen Vorticity IPV.
Sie konnen als Produkt der zu hoheren Wellenzahlen gerichteten Kaskade
potentieller Enstrophie im Spektrum turbulenter kinetischer Energie des
Ozeans aufgefaBt werden. Aufgrund von Beobachtungsstudien kann man darauf
schlieflen, da8 MPV-Fronten durch betrichtliche Gradienten von Temperatur,
Salzgehalt und Dichte gekennzeichunet sind. Hiufig werden Temperatur— und
Salzgehaltsinversionen sowie Reglonen unterschiedlicher statischer Stabi-
licdict teobachtet. Miandrierende Strahlstrdome (Jets), Geblete intensiver
Vertikalzirkulation und Werte der relativen Vorticity, die gréBenordnungs-—
mdfig mit der planetarischen Vorticity vergleichbar sind, charakterisieren
die unmittelbare Umgebung wvon MPV-Fronten. Mit Ausnahme des Modells won
MACVEAN und WOODS (1980) existieren bisher keine Modelle, die tiefere
Einblicke in den Genese—- und Instabilititsvorgang von MPV-Fronten vermitteln.
Artverwandte Prozefstudien wurden lediglich mit satmosphirischen Modellen
betrieben.

Im Abschnitt 2 werden Formulierung und Ergebnisse des Modells beschrieben,
mit dem die Genese mesoskaliger Fronten im Deformationsfeld synoptisch-
skaliger Wirbel simuliert wird. Das Modell ist voell-nichtlinear, prognostisch
und adifabatisch. Die Benutzung einer hybriden (d.h. quasi-isopyknischen)
Vertikalkoordinate ermiiglicht weitgehend die individuelle Erhaltung poten-
tieller Vorticity. In der Borizontalen wird elne quasi-lagrangesche Koordi-
nate benutzt, die mit dem Deformationsgeschwindigkeitsfeld advektiert wird,
das den FrontogenegeprozeB antreibt. Das Modell wird tber drel Tage
integriert und erzeugt eine MPV-Front, deren Jet Stromgeschwindigkeiten wvon
ilber 0.4 m/s erreicht. Quer zum Jet gerichtete Strémungen sind eine GroBen—
ordnung kleiner. Frhaltung potentieller Vorticity fihrt zu einexr Modulation
des Isopyknenabstands {d.h. Strecken und Stauchen won Vortexelementen)

wodurch das durch die Beschleunigung des Jets werursachte Anwachsen der
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zyklonalen und antizyklonalen Scherungsvorticity kompensiert wird. Strecken
und Stauchen von Vortexelementen regen eine betrdchtliche Vertikalzirku-
lation an. Durch die Beschleunigung erhdlt der Jet eine signifikante ageo-
strophische Komponente. Sobald sich die Rossby-Zahl 1 nidhert, wird die
Jetbreite durch Modulation des Isopyknenabstands limitiert und der Jet wird
flacher. Das Modell beschreibt auch die Advektion eines dynamisch passiven
Temperaturfelds. Es wird gezeigt, dad der Respons des Temperaturfelds auf
die fronteperzeugende Deformation in erster Niherung kinematisch ist, d.h.,
fortgesetzte Deformation bewirkt ein stetiges Anwachsen des euntlang von
Isopyknen berechneten Temperaturgradienten (Thermoklinit#t). Das Thermo—
klinitdtsmaximum ist schmaler als das Baroklinitdtsmaximum. Senkrecht zum
Jet gerichtete Massenfliisse und Vertikalzirkulation bewirken eine Verbiegung
der Isothermen, lokal werden sogar Temperaturinversionen erzeugt. Durch Vor-
gabe verschiedener IPV-Anfangsbedingungen werden die dynamischen Strukturen
der Front signifikant modifiziert. Auf diese Welse kann die Verlagerung des
Jetmaximums in die Tiefe und die Erzeugung eines gegenliufigen Jets unterhalbd
der jahreszeitlichen Sprungschicht simuliert werden. Herausragendes Resultat
dieser Sensitivitidtsstudie ist, daf sowohl im oberflichennahen Bereich als
auch in den darunterliegenden Schichten eine zeitliche Vorzeichemumkehr der
Baroklinitdt erzwungen werden kann. Durch Variation des anfinglichen Tempe-
raturfelds wird nachgewiesen, daB in Fronten das Thermoklinititsmaximum
nicht notwendigerwelse mit dem Baroklinitdtsmaximum deckungsgleich sein
nuB. Die Region stdrkster Baroklinitit kann sogar von mehreren Extrema der
Thermoklinitit begleitet sein.

Die hydrodynamische Instabilitdt der durch das Frontogenesemodell erzeugten
Fronten wird in Abschnitt 3 simuliert. Dazu dient ein hybrides drei-
dimengsionales Kanalmodell mit periodischen Randbedingungen, das ebenfalls
voll-nichtlinear, prognostisch und adiabatisch 1st und Erhaltung potentieller
Vorticity garantiert. Zur Initialisierung dieses Modells wird das vom Fronto-
genesemodel]l produzierte Massenfeld auf die dritte Dimension abgebildet und
das dazugehirige geostrophisch balancierte Geschwindigkeitsfeld bestimmt.
Dem geostrophischen Jet wird dann ein Stdrungsfeld mit kleiner Amplitude
iiberlagert. Im ersten Teil der Untersuchungen besteht dieses Stdrungsfeld
lediglich aus einer Fourlerkomponente, der Kanalwellenzahl 3 mit eiper
Wellenldnge von ~ 53 km. Nach 50 Tagen Integrationszeit entstehen Miander
mit einer Amplitude von = 30 km und geschlossene Wirbel mit zyklonalem und
antizyklonalem Rotationssinn. Die Phasengeschwindigkeit des Mdanders be trigt
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ca. 3 km/d. An der Peripherie der Wirbel wird betrdchtliche Vertikal-
zirkulation mit Geschwindigkeiten von mehreren Metern pro Tag diagnostiziert.
Das Massenfeld ist durch starke Baroklinitdt im unmittelbaren Bereich des
miandrierenden Jets, Aufwtlben der Isopyknen in den zyklonalen und tief-
liegenden Isopyknen in den antizyklonalen Wirbeln gekennzeichnet. Die rela-
tive Vorticity erreicht im Berelch stdrkster Stromlinienkriimmung Werte, die
mit der planetarischen Vorticity wergleichbar sind. Hier finden auch
signifikante Modulationen des Isopyknenabstands statt. Eine Analyase der
zeltlichen Entwicklung des IPV-Felds zeigt ein Aufspulen der IPV-Isoplethen
in den Wirbdeiln und erhebliche Verstirkung des IPV-Gradienten in der Nihe
des Jetmaximums. Identisch wverhalten sich die Isothermen eines passiv
advektierten Temperaturfelds. Durch den Aufspulproze8 in den Wirbeln
entstehen Bidnderstrukturen im Temperaturfeld. AuBerdem werden Regionen mit
extremen Temperaturgradienten generiert. Charakteristisch fiir die Vertikal-
struktur des Temperaturfelds sind Bereiche mit extrem starken als auch extrem
schwachen vertikalen Temperaturgradienten. Inversionen mit Horizontalskalen
von mehreren Kilometern treten hidufig auf. Die Trajektorien individueller
Wasserpartjkel (Drifter) werden berechnet. Je wnach Startposition der
Drifter Zhnelt ihre Bahn der Form einer Zykloide mit zyklonalem bzw. anti-
zyklonalem Rotationssinn. Driftbahnen und Stromlinien sind nicht mitein-
ander deckungsgleich. Eine Analyse der Energetik des Modells zeigt, daB die
Instabilitidt des Jets sowohl baroklin als auch barotrop 1st (gemischte
Instabilitidt). Eine Erklidrumg fir die vom Modell produzierten Strukturen
148t sich mit Hilfe der individuellen Erhaltung potentieller Vorticity
finden. Danach ist die Vertikalzirkulation auf Strecken und Stauchen wvon
Vortexelementen zuriickzufithren, die mit dem Jet advektiert werden und
Regionen unterschiedlicher relativer Vorticity durchlaufen milssen. In
Bereichen starker Kriimmung der Stromlinien dominiert der Kriimmmngsterm der
relativen Vorticity iiber den Scherungsterm. Zeitliche Anderungen des
Krimmungsterms, wverursacht durch Anwachsen der Mianderamplitude, bewirken
einen ageostrophischen Massenfluf senkrecht zu den Stromlinien. Damit lassen
sich das Aufspulen der IPV in Zyklonen und Antizyklonen sowle die Erzeugung
von Binderstrukturen der Temperatur erkliren. Tm zweiten Teil des Abschnitts
3 wird ein Stérungsfeld zur Ipitialisierung der hydrodynamischen Instabilitit
des Jets verwendet, dessen Spektrum weilB ist. Spektren der Amplituden und
Wachstumsraten ergeben in den ersten Tagen der Modellintegration positives
Wachstum fiir Wellenliingen » 25 km. Maximales Wachstum findet bei Wellenlidngen
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um 40 km mit etwa 40 ¥ pro Tag statt. Der Respons des Modells auf eine IPV-
Anfangsstruktur, die durch eine Vorzeichenumkehr des IPV-Gradienten mit der
Tiefe gekennzelchnet 1at, wird im dritten Teil des Abschnitts 3 untersucht.
Ergebnis dieser Studie ist eine Verschiebung des Maximums der Wachstumsrate
zu kiirzeren Wellenldngen. Stdrkstes Wachstum tritt bei Wellenlidngen zwischen
25 km und 30 km auf.

Die Ergebnisse beider Modelle stehen im Einklang mit Beobachtuagen und
Theorie. Das Frontogenesemodell bestdtigt beobachtete Strukturen der
relativen Vorticity und der Modulation des Isopyknenabstands. Die starke
Vertikalzirkulation erklirt das Zustandekommen anomal kalter und warmer
Oberfldchentemperaturen in Frontalzonen. Die an Fronten und in Wirbeln
hdufig registrierte Baroklinititsumkehr kann mit diesem Modell simuliert
werdea. Das kinematische Verhalten der Thermoklinitdt 1#Bt gemessene
Thermoklinititsstrukturen plausibel erscheinen. Das Mdande rmodell bestitigt
das Vorkommen miandrierender Strukturen mit Wellenldngen und Amplituden im
Skalenbereich zwischenm ~ 20 km und ~ 50 km und Verdoppelungsraten der
Amplituden, die einige Tage betragen. Wellenlidngen und Wachstumsraten stimmen
mit theoretischen Vorhersagen iiberein. Die regicnal begremnzten Auf- und Ab-
triebsgebiete bieten eine Erkldrung fiir die hidufig dokumentierte horizontale
“patchiness™ 1in Chlorophyllstrukturen. Das Aufspulen von Isothermen in
Wirbeln erkepnt man auf Satellitenaufnahmen der Meeresoberflichentemperatur.
Durch isopyknische Vermischung erzeugte Inversionen im Temperaturprofil
erlauben den Schluf, da@ solche Inversionmen nicht zwangsliufig efn Produkt
doppeldiffusiver Vorgiénge 8ind. Sowohl das Frontogenese- als auch das
Mdandermodell unterstreichen den Einfluf mesoskaliger Fronten auf Struktur
und Dynamik der Deckschicht. Unterschiedliche Vertikalzirkulation und
Modulation der statischen Stabilitit #nderm Entralmment-/Detrafmmentraten.
Durch zeitliche Anderung des IPV-Gradienten wird die IPV-Struktur in der
Jahreszeitlichen Sprungschicht modifiziert. Beide Modelle betonen die Rolle
mesoskaliger Turbulenz im Ozean. MPV-Fronten unterstiitzen elnerseits die
Kaskade potentieller Enstrophie zu hiheren Wellenzahlen. Andererseits tragen
sie dazu bei, dal turbulente kinetische Energle und potentielle Enstrophie
durch diabatische Prozesse wie Deckschichtvertiefung, Scherungsinstabflitit
und Doppeldiffusion das Regime quasi-geostrophischer Turbulenz werlassen
kdnnen und in die Kaskade dreidimensionaler Turbulenz elntreten.



_IX_

Summary

In this paper two numerical models are presented simulating the generation
and hydrodynamic instability of wmesoscale potential vorticity fronts
(MPV~-fronts) in the ocean.

In Chapter 1 the necessary existence of MPV-fronts is derived from quasi-
geostrophic turbulence theory. Accordingly MPV-fronts are formed in the
deformation field of synoptic-scale eddies which strengthen the gyre-scale
isopycnic potential vorticity gradient (IPV-gradient). They can be
interpreted as a product of the potential enstrophy cascade directed to
higher wavenumbers in the turbulent kinetic energy spectrum of the ocean.
Observational studies suggest that MPV-fronts are accompanied by strong
temperature, salinity, and density gradients. Frequently temperature and
salinity inversions as well as regions with different static stability
are observed. Meandering jets, intense wvertical circulation and relative
vorticity values comparable in magnitude with the planmetary vorticity are
characteristic for the nearest surroundings of MPV-fronts. Only one model,
that of MACVEAN and WOODS (1980), exists which gives a deeper insight into
the genesis and instability process of MPV-fronts. Process studles of this

type have only been carried out for atmospheric models.

In Chapter 2 the formulation and results of the model simulating the
formation of MPV-fronts in a synoptic-scale eddy deformation field are
described. The model 1s fully nonlinear, prognostic, and adiabatic. The
conservation of potential wvorticity is guaranteed by using a hybrid (i.e.
quasi-isopycnic) vertical coordinate. A quasi-Lagrangian horizontal
coordinate is used which is advected with the deformation wvelocity fleld
which drives the frontogenesis process. The model is integrated over three
days generating an MPV-front with jet speeds exceeding 0.4 m/s. Cross-jet
speeds are an order of magnitude less. The conservation of potential
vorticity leads to a modulation of isopycnal spacing (i.e. stretching and
compression of vortex tubes) compensating for the increase of cyclonic and
anticyclonic shear vorticity caused by the accelerating jet. The stretching
and compression of vortex tubes give rise to considerable wertical
circulation. A significant ageostrophic jet speed contribution 1s due to

the acceleration. As soon as the Rossby number approaches unity the



isopycnal spacing modulation limits the minimum jet width making the jet
shallower. In addition the model describes the advection of a dynamically
passive temperature field. To a first approximation the response of the
temperature field toc the frontogenetic deformation ig kinematic, 1i.e.
continuous deformation enhances the temperature gradient calculated along
isopycnals (thermoclinicity). The thermoclimicity maximum is narrower than
the baroclinicity maximum. The flow perpendicular to the jet and vertical
transports cause a bending of the isotherms; locally even temperature
inversions are generated. Differeant initfal IPV-conditions wmodify the
dynamical structures of the front significantly. In this way the deepening
of the jet maximum and a Jt with reversed direction 1in the seasonal
thermocline can be simulated. The important result of this sensitivity
study 1is that the baroclinicity can be forced to change sign with time
both close to the surface and In deeper layers. Using different initlal
temperature fields it csn be shown that in fronts the thermocliniecity and
baroclinicity maximum need not necessarily be coincident. The strongest
baroclinicity region even can be accompanied by several thermoclinicity

extremes.

The hydrodynamic instability of the front generated by the frontogenesis
model 1s simulated in Chapter 3. This is carried out using a three-dimensional
hybrid channel model with periodic boundary conditions. This meodel is also
fully nonlinear, prognostic, adiabatic and conserves potential vorticity.
To initialize this model the mass field generated by the frontogenesis
model is copled into the third dimension. The wvelocity field is then
balanced geostrophically. A small amplitude perturbation field is super-—
imposed on the geostrophic jet. In the first part of the investigation this
perturbation field has only a single Fourier component, the waveaumber 3
corresponding to a wavelength of 53 km. After 50 days integration meanders
with about 30 km amplitude and cyclonic and anticyclonic eddies develop.
The weander phase speed is approximately 3 km/d. Vertical speeds of several
metres per day are diagnosed at the eddy peripheries. Characteristic for
the mags fileld is strong baroclinicity fn the region close to the meandering
jet, doming of the isopycnals in the cyclonic eddies and sinking of the
1sopycnals 1in the anticyclonic eddies. The relative vorticity wvalues are

comparable to the planetary vorticity in regions of strongest streamline



curvature. Here also modulations of isopycnal spacing are sfignificant.
Analyzing the temporal evolution of the IPV-field shows a winding~up of
IPV-isopleths in the eddies and a considerable enhancement of IPV-gradients
close to the jet maximum. The isotherms of a passively adwvected temperature
field show identical behaviour. The eddy winding—up process produces banded
structures in the temperature field; thus regions with extreme temperature
gradients are generated. Characteristic of the wertical structure of the
temperature field are locations with extremely strong as well as extremely
weak vertical temperature gradients. Inversions with horizontal scales of
several kilometres occur frequently. The trajectories of individual water
parcels (drifters) are calculated. Depending on the starting positions the
drifter paths are similar te a cycloid with cycloaic and anticyclonic
rotation respectively. Trajectories and streamlines are not coincident.
Analyzing the model's energetics shows that the jet's instability is both
baroclinic and barotrople (mixed instability). An explanation of the
structures produced by the model can be found with the help of potential
vorticity conservation. Accordingly the vertical circulation 1is due to
stretching and compression of wvortex tubes being advected with the jet
passing through regions of different relative vorticity. In locations of
strong streamline curvature the curvature vorticity exceeds the shear
vorticity. Temporal changes of the curvature due to the growth of the
meander amplitude sustain an ageostrophic mass flux perpendicular toc the
streamlines. This explains the IPV-winding-up in cyclones and anticyclones
and the banded temperature structure. In the second part of Chapter 3
hydrodynamic instability is initiated using a perturbation field having a
white spectrum. Spectral analysis of amplitudes and growth rates diagnoses
positive growth for wavelengths greater than 25 km in the first days of the
model integration. Maximum growth rates of about 40 Z per day occur at
around 40 km wavelength. The model response to an initial IPV-structure
characterized by an IPV-gradient changing sign with depth i1s investigated
in the third part of Chapter 3. The result of this study is a shift of the
maximum growth rate to shorter wavelengths. Maximum growth occurs for wave-

lengths between 25 km and 30 km.

The results of both models agree with observations and theory. The fronto-

genesis model confirms observed relative vorticity and isopycnal modulation



- XIT -

structures. The strong vertical circulation explains the anomalous cold and
warm sea surface temperatures in frontal zones. The baroclinicity reversal
observed frequently at fronts and in eddies can be simulated by the model.
The kinempatic thermoclinicity behaviour makes measured thermoclintcity
structures plausible. The meander model confirms the existence of meander
structures having wavelengths and amplitudes with scales between about 20 km
and 50 km and amplitude growth rates of the order of days. Wavelengths and .
growth rates are 1in agreement with analytical predictions. The up~ and
downwelling confined to small areas suggests an explanation for the hori-—
zontal patchiness observed frequently 1in chlorophyll distributions. The
isotherm winding-up in eddies can be seen in sea surface colour and IR
gatellite images. Temperature inversions generated by isopycnic mixing lead
to the conclusion that such Inversions are not an inevitable product of
double diffusive processes. Both the frontegenesils and the meander model
emphasize the influence of mesoscale fronts on the structure and dynamics
of the mixed layer. Different wvertical circulations and static stability
modulations change entraimment and detraimment rates. The temporal IPV-
gradient change wodifies the IPV-structure im the seasonal thermocline.
Both models accentuate the role of mesoscale turbulence in the ocean. On
the one hand MPV-froats sustain the potentfal enstrophy cascade to higher
wavenumbers. On the other hand they contribute to the turbulent kinetic
energy and potential enstrophy leaving the quasi-geostrophic regime due to
diabatic processes such as mixed layer deepening, shear instability and
double diffusion and entering the three-dimensional turbulent cascade.



1 EINFUHRUNG

Ziel dieser Arbeit ist die Entwicklung eines nmumerischen Modells, mit dem
die Erzeugung und Dynamik mesoskaliger Fronten simuliert werden kann. Bevor
das Modell vorgestellt wird, soll jedoch in eiger umfangreichen Einfiithrung

das fiir die Problemstellung notwendige Hintergrundwissen vermittelt werden.

Im Abschnitt 1.1 wird die Theorie ozeanischer Turbulenz umrissen, um daraus
die Forderung nach einer Existenz mesoskaliger Fronten abzuleiten. Ent-
stehungsmechanismen, charakteristische Eigenschaften und die Bedeutung
dieser Fronten werden in Abschnitt 1.2 beschrieben. Abschnitt 1.3 befaSt
sich mit der Modellierung mesoskaliger Fronten. Ein iiberblick iber Strukturen
und Ergebnisse bisher existierender Modelle ozeanischer und atmosphirischer
Fronten dient dazu, die Anforderungen an eln mumerisches Modell zur Unter—
suchung mesoskaliger Fronten zu formulieren. Im Abschnitt 1.4 schlieBlich
sollen die Ziele dieser Arbeit noch einmal besonders deutlich dargestellt

werden.

1.1 Turbulenz im Ozean
l.l.1 Wag ist "Turbulenz"?

REYNOLDS (1895) separierte ian den hydrodynamischen Gleichungen jede
Zustandsvariable in einen zeitlichen Mittelwert und einen fluktulierenden
Anteil. Wihlt man ein hinreichend groBes Mittelungsintervall, dann erhidlt
man im Ozean als Mittelwert des Geschwindigkeitsfelds ein Abbild der
"allgemeinen Zirkulation". Bewegungsvorgdnge, die diesem Abbild nicht
entsprechen, reprisentieren den fluktulerenden Anteil und werden traditiomell
als “"Variabilitit” oder "transiente Bewegungen" klassifiziert. WOODS (1980)

unterteilte diesen fluktulerenden Anteil in zwel Kategorien:

{1) Wellenfdrmige Bewegungen, die sowohl Energie als auch Impuls transpor-—
tieren, ohne daB zwangsldufig ein Massentransport erfolgen muB. Diese kdnnen
mit linearer Theorie beschrieben werden. (2) Adwektive Bewegungen, die
Energie— und Impulstransport pur durch Massentransport bewerkstelligen. Bei
diesen kann weiterhin unterschieden werden zwischen solchen Bewegungen, bei
denen sich (a) Dichteflichen iiberaschlagen und (b) nicht iiberschlagen. Zur
Beschreibung der Bewegungsvorginge In Kategorie (2) reicht lineare Theorle

hdufig nicht aus; man muB deshalb nichtlinear rechnen.



Im Sinne "traditioneller”™ Turbulenzforschung (HAGEN, 1839; REYNOLDS, 1895;
RICHARDSON, 1920) wirde man nur Vorgiéngen der Kategorie (22) das Attribut
"turbulent” verleihen. Definlert man “Turbulenz” jedoch als “die nur
gtatistisch erfaBbaren Bewegungsvorginge”, dann miissen zwangsldufig auch
Phinomene der Kategorie (2b) als “turbulent” eingestuft werden (WOoDs,
1980).

Aufgrund neverer Untersuchungen kann man davon ausgehen, daB wellenférmige
und advektive Bewegungsvorginge miteinander in Wechselwirkung stehen
(REINES, 1975; MILLER, 1977). Theoretische (RHINES and HOLLAND, 1979) und
experimentelle (WEBSTER, 1961) Arbeiten deuten sogar darauf hin, dal die
groBskalige, beckenweite Zirkulation (gyreskalige Zirkulation) in bestimmtem
Umfang @it synoptischskaligen Wirbeln turbulente kinetische Energie

austauscht.

A1l diese Erkenntnisse fithrten in den letzten 10 bis 20 Jahrenm zu einer
neuen Forschungsrichtung in der Ozeanographie, die sich weniger den Einzel-
prozessen ozeanischer Bewegungsformen, sondern mehr den Wechselwirkungen
zwischen verschiedenen Wellenzahlbereichen im Spektrum der Bewegungsvorginge
zuwendet. Ziel dieser Forschungsdisziplin ist, zu beschreiben, wie Energie
und Enstrophie {siehe 1.1.3) von einem Ort zum anderen und von einer
Bewegungsskala zur anderen tramsportiert werden (WOODS, 1980) und welche
Auswirkungen dies auf die Zirkulation hat. Inspiriert wurde dieses Denk-
konzept 1in erster Linie durch die Theorie zweidimensionaler Turbulenz
(siehe 1.1.3), welche In ersten grundlegenden Arbeiten Uiber "(Quasi)-geo—
strophische Turbulenz” (CHARNEY, 1971; RHINES, 1979) breite Anwendung in
der Geophysik fand. Somit 1st es naheliegend, "Turbulenz” als "Wechsel-
wirkungeprozesse 2zwischen verschiedenen Skalen im Spektrum ozeanischer
Bewegungsvorginge”™ zu definieren.

1.1.2 Skalen turbulenter Bewegungsvorginge

Abb. 1.1 zeigt das klimatologische Wellenlingenspektrum turbulenter
kinetischer Energie im Ozean. "Turbulent”™ bedeutet hier, daf die kinetische
Energie aus der rms—Geschwindigkeit berechnet wurde und somit ein MaB fir
die Intensitdt der fluktuierenden Bewegungsvorginge 1ist. Der Ausdruck

"klimatologisch” postullert einen statistischen Gleichgewichtszustand der
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Das (teilweise hypothetische) Spektrum turbulenter kinetischer Energle im

QOzean (nach WOODS, 1980)



Fluktvationen. Inwieweit dieses Spektrum “klimatologisch” und repridsentativ
fiir den gesamten Ozean 1st, wird wohl auf absehbare Zelt noch Spekulation
bleiben, da die wenigen zugrundeliegenden MeBreihen 1lokal begrenszt und
- zumindest flir den langwelligen Teil des Spektrums — zeitlich zu kurz sind.
Diese Darstellung ist jedoch trotzdem gut geeignet, einen {iberblick iiber
die Raum— und Zeitskalen ozeanischer Turbulenz zu vermitteln. Auf den
Abszissen sind der dekadische Logarithmus der Wellenléngen sowie die
Wellenlidnge des betreffenden Phinomens aufgetragen, auf der Ordinate der
dekadische Logarithmus der zu Jjeder Wellenldnge gehbrigen turbulenten
kinetischen Energle pro Einheitsmasse. Die durchgezogenen Teile der Kurve
sind durch Beobachtungen relativ gut abgesichert (mit den oben erwdhnten
Einschrénkungen); gestrichelte Teile sind dagegen nur theoretisch unter—

mauvert oder rein spekulativ.

WOODS (1980) unterteilte dieses Spektrum iIn vier Bereiche - Gyreskala,
synoptische Skala, Mesoskala und Mikroskala. Diese Nomenklatur soll hier imn

abgewande lter Form Ubernommen werden.

Die synoptische Skala ist begrenzt durch die Wellenldngen L, = 400 km und
Ly * 10 km und spannt weniger als zwel Dekaden im Spektrum auf. Charakteri-
stisch fiir diese Skala ist das absolute Energiemaximum (FREELAND, RHINES und
ROSSBY, 1975), das durch energiereiche synoptischskalige Wirbel werursacht
wird. Barokline Instabilitidt (siehe 1.2.2) ist hier der dominierende

turbulente ProzeB. Raum— und Geschwindigkeitsskalen fir synoptischskalige
Phinomene sind L, ~ 100 km und U* ~ 0.1 m/s.

Die Gyreskala schliedt sich im langwelligen Bereich an die synoptische
Skala an. Sie wird reprisentiert durch die groBriumige Zirkulation in den
einzelnen Ozeanbecken. Unterschiedliche Beckendimensionen, starke Anisotropie
im Geschwindigkeitsfeld (westliche Randetrtme) und spirliche Informationen

Uber Zeitskalen eventueller Fluktuationen sind typisch fir dieses Spektral-
band.

Die Mikroskala wird beherrscht durch dreidimensionale Turbulenz. Das sind
solche turbulenten Prozesse, bei denen Dichteflichen sich iiberschlagen.
Dreidimensionale Turbulenz 1im Ozean kann durch Scherungsinstabilitit von
Strimungen und durch Konvektion bel instabiler Dichteschichtung erzeugt
werden (NIHOUL, 1980). Die langwellige Begrenzung der Mikroskala ist somit
von dea Schichtungsverhdltpnissen abhingig. Bel stabiler Dichteschichtung



auftretende dreidimensionale Wirbel (billows) haben maximale Lingeunskalen
Ly = 0.1 m (WOODS, 1980) und Geschwindigkeitsskalen U* ~ 1 mm/s (WOODS,
1979). Bei instabiler Dichtegschichtung in der oberfldchennahen Schicht und
bei doppeldiffusiven Vorgingen im Inneren des Ozeans sind dagegen eher Werte
L, ~10 m typisch. Im Kurzwelligen endet die Mikroskala bei L ~1 mm
(Kolmogorov—Skala). Hier wird turbulente kinetische Energle durch mlekuiare
Vorgidnge dissipiert (WOODS, 1980).

Zwischen synoptischer Skala und Mikroskala liegt die Mesoskala. Je nach
Ausdehnung der Mikroskala kann sie dreli bis fiinf Dekaden umfassen. Eine
ausfihrliche Diskussion mesoskaliger Turbulenz wird in Abschnitt 1.1.5

vorgenommen.

Drei dimensionslose Parameter nehmen im Ubergangsbereich zwischen den vier
genannten Skalenbereichen typlache Werte an. Die Rhines-Zahl Rh = U*/szﬁ
erreicht mit U* = 0.1 m/s und B = 10711 g7l et Ly ~ 100 km den Wert 1. B
ist dabei der nordwirtige Gradient des Coriolisparameters f. Rh =1
bedeutet, daB fir synoptischskalige Wirbel ab hier (zum Langwelligen hin)
der p-Effekt “fiihlbar" wird und sie ihre Energie in Form von Rossby-Wellen
abstrahlen (RHINES, 19753). Rh = 1 1ist also charakteristisch fiir den
ibergangsbereich zwischen synoptischer Skala und Gyre-Skala. Irgendwo im
kurzwelligen Bereich der synoptischen Skala gilt Ro = 0.1. Ro = U*/fo ist
die Rossby-Zahl und f der Coriolisparameter. Setzt man U* ~ 0.1 m/s und
£ =10"% g1 (fir mittlere Breiten) ein, dann ergibt sich als kurzwellige
Grenze fiir die synoptische Skala L, ~ 10 km. Ro > 0.1 bedeutet, dad in der
Mesoskala die lokalen und advektiven Beschleunigungsterme in der Bewegungs-—
gleichung pgegeniiber der Coriolisbeschleunigung nicht mehr wvernachlissigt
werden diirfen. Die Richardson~Zahl Ri = Nz/(i)uli‘iz)2 erreicht im ibergangs-
bereich zwischen Meso— und Mikroskala den Wert 1, wenn man typische Werte
N ~ 1072 g~1 (Brunt-Viisdli-Frequenz) und du/fdz ~ 1072571 (Vertikal-
scherung) elnsetzt. Ri » 1 bedeutet, dafl starke Schichtung bzw. schwache

Vertikalscherung dreidimensionale Turbulenz absterben lassen.



1.1.3 Zweidisensionsle Turbulenz

Zweidimensionale Turbulenz hat die spezielle Eigenschaft, daB es sie weder
in der Natur noch im Labor, sondern mur in Computersimulatiomen gibt. Die
Theorie zweldimensionaler Turbulenz ist jedoch die Basls flir das Verstindnis
und die Modellierung idealisierter geophysikalischer Vorglnge im Ozean und
in der Atmosphiire. Im Verh#ltnis zum Erdradius stellt die Wassersphdre ndmlich
nur ein sehr diinne Schicht dar, so daB man erwarten kann, daB Bewegungs-—
vorgidnge im Ozean fn erster Niherung zweidiwensional (horizontal) sind.
Diese Tendenz wird durch dfe Rotation der Erde noch verstirkt (Taylor-
Proudman-Theorem). Im folgenden wird eine kurze {bersicht iiber die Theorie
zweidimensionaler Turbulenz und relevante Ergebnisse vermittelt. Soweit
keine anderen Quellen angegeben werden, entstammen alle Aussagen KRAICHNAN
und MONTGOMERY (1980).

Ausgangspunkt der Theorie ist die zweidimensionale Vorticitygleichung fiir
eln inkompressibles, homogenes, relbungsfreles Medium der Dichte p in einem

nicht rotlerenden cartesischen Koordinatensystem (x,y),
dw
ac tY - W=0. (1.1)

Dabei ist w(x,y) = [u(x,y), v(x,y)] das zweidimensionale Geschwindigkelits-
feld, Vv = [d/2x, 3/3y] der zweidimensionale Nabla~Operator, 3/dt die lokal-
zeitliche Ableftung. Es wirken keine Gravitations- und Gezeitenkrifte.
Gleichung (l.1) ist Hquivalent mit

Friah A (1.2)

Die Vorticity w ist also eine individuelle Erhaltungsgrdfe. Daraus kann man
schlieBen, daf

1 2
n=% J] v dxdy = constant (1.3)

gilt. n wird als “Enstrophie” bezeichaet und ist neben der totalen Energle



2
E =';- p ”v dxdy = constant (1.4)

eine zwelite quadratische Konstante des zweldimensionalen Systems. Das
Doppelintegral driickt dabei eine Integratiom liber das gesamte betrachtete

Gebiet aus.

Aufgrund von Beobachtungen kann man davon ausgehen, daB Flissigkeitsteilchen
in turbulenten Strbmungen sich voneinander entfernen (BATCHELOR, 1969). In
zweldimensionaler Turbulenz fiihrt dies dazu, da Flilgsigkeitspakete mit
rdumlich variabler Vorticity zu Fiden deformiert werden, deren Linge zu und
deren Breite mit fortschreitender Zeit abnimmt. Dadurch wird der horizontale
Vorticitygradient zwischen benachbarten Paketen werschirft. Die "zufdllige™
Advektion bewirkt also eine Verschiebung der horizontalen Variabilitidt der
Vortieity zu kleineren Skalen (TENNEKES, 1978). LILLY (1971) gelang es,
durch numerische Integration der zweldimensioralen Vorticitygleichung (1.1)
diesen Prozef zu simulieren (Abb. 1.2). Man sieht deutlich die Zunahme der
horizontalen Anisotrople des Vorticityfelds und die Entstehung starker
lokal begrenzter absoluter Vorticitygradienten. Da die Begriffe "Emstrophie”
und "horizontale Varianz der Vorticity” idquivalent sind, stellt dieser
Vorgang einen FluB von Enstrophle zu kleineren Skalen im Wellenzahlspektrum
dar und wird als Enstrophiekaskade bezeichunet (TENNEKES, 1978). Die
theoretische Begriindung fir die Exiatenz dieses zu hheren Wellenzahlen
gerichteten Enstrophieflusses lieferte BATCHELOR (1969). In der gleichen
Arbeit konnte er nachweisen, daB die Enstrophiekaskade einen entgegen-—
gesetzten FluB der turbulentea kinetischen Energie zu kleineren Wellen-
zahlen erfordert. Die Existenz beider Phinomene, der “blauen” Enstrophie-
kaskade und der "roten” Energiekaskade, bildet das Fundament der Theorie

zweidimensionaler Turbulenz.

1.1.4 Quasi-geostrophische Turbulensz

Bewegungsvorginge im Ozean sind mur in erster Ndherung zweidimensional. Die
Schichtung der Wassersphire sowie Divergenzen im Strémungsfeld fiihren zu
efner vertikalen Abhdngigkeit der Stromungen und zu Vertikalgeschwindig-
keiten. Da durch Strecken und Stauchen von Vortexelementen Vorticity erzeugt

werden kann, 1st im Gegensatz zu zweldimensionalen Stromungssystemen die



Abb. 1.2

Zeitliche Entwicklung eines Vorticityfelds in einem numerischen Modell (LILLY, 1971). Dargestellt sind Isoplethen

det Vorticity in konstaaten Intervallen. Durchgezogene Isoplethen bedeuten positive, geriseene Isoplethen negative
Vorticity. Die erste durchgezogene Linie ist die Nullinie.

Das Modellgebiet 1st doppelt zyklisch an den Berandungen, Gitterpunkte (64 x 64) sind durch Strichmarken angezeigt.
(a2) Anfangsvorticityfeld (b) Vorticityfeld nach 100 Integrationszeitschritten
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Vorticity keine individuelle Erhaltungsgrdfe mehr. Da die 1individuelle
Erhaltung von Vorticity jedoch das Fundament zweidimensionaler Turbulenz-
theorie bildet, dirfer die Ergebnisse dieser Theorie nicht auf den Ozean
(und die Atmosphire) iibertragen werden.

Auf der rotierenden Erde ist bei adiabatischen Bewegungsvorgingen einer
reibungsfreien Flussigkelit die potentielle Vorticity

q={E+ Q) 2o (1.5)
H P

eine individuelle Erhaltungsgrife. Dabel ist § = av/dx ~ 3u/dy die relative
Vorticity, H die vertikale Erstreckung, Ap die Differenz der Dichten an der
unteren und oberen Begremzung und p die mittlere Dichte des betrachteten
Flissigkeitselements. CHARNEY (1971) konnte zeigen, daB8 bei quasi-geostro-
phischen Bewegungsvorgidngen zwel quadratische Invarianten existieren: die
totale Energle und die "potentielle Enstrophie™, definiert als Varianz der
potentiellen Vorticity. Strenggenommen benutzte CHARNEY den Begriff “pseudo-
potentielle Vorticity™ statt “potentielle Vorticity". Im pgeschichteten
Medium sind allerdings beide Begriffe iquivalent (CHARNEY und FLIERL, 1981).

Die Existenz dieser beiden quadratischen Invarianten bedeutet starke Ein-
schrinkungen fiir adiabatische Bewegungsvorginge in Ozean und Atmosphire.
Setzt man voraus, daB die Erzeugung synoptischskaliger Wirbel durch baro-
kline Instabilitidc die primdre Quelle fir turbulente kinetische Energie im
"freien Ozean” (d.h. weit weg vom Boden, der Oberfldche und den Kusten) 1ist
(WoODS, 1978b), dann erfordert die gleichzeitige Erhaltung von Energie und
potentieller Enstrophie einen spektralen Fluf turbulenter kinetischer
Energle, der hauptsidchlich zu kleineren Wellernzahlen gerichtet ist, wihrend
potentielle Enstrophie opur zu hdheren Wellenzahlen im Spektrum fliedt
(RHINES, 1979). SALMON (1980) untersuchte diese spektralen Fliisse wvon
Energie und potentieller Enstrophie in einem quasi-geostrophischen Zwel-
Schichten-Modell. Die Ergebnisse seipner Studie sind in einem Wellenzahl-
diagramm (Abb. 1.3) dargestellt. K, und K;, begrenzen das quasi-geostrophische
Regime. SALMON (1980) postuliert, daf8 Windanregung und Nettowirmefliisse
barokiine Energie und potentielle Enstrophie bei Wellenzahlen <Kg generieren.
Durch turbulente Prozesse werden diese beiden Invarianten 2zu hoheren

Wellenzahlen bis zum inversen Rossby-Deformatiomsradius Kp tramsportiert.
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Abb. 1.3

Spektrale Fliisse von Energie (durchgezogene Pfeile) und potentieller
Enstrophie (gerissene Pfefle) in SALMON s (1980) quasi-geostrophischem
Zwel-Schichten-Modell. Die Wellenzahlen K, wnd K; (l(o < I(D) begrenzen das
quasi-geostrophfische Regime. Kz ist der inverse Rossby-Deformationsradius.



Ein groBer Teil der barcklinen Energie wird hier durch synoptischskalige
Wirbel 1in barotrope Energie umgewandelt und flieBt zuriick zu kleineren
Wellenzahlen, wo sie durch Bodenreibung dissipiert wird. Ein geringerer
Energleantell setzt 1in Form von barotroper und barokliner turbulenter
Energie seinen Weg zu htheren Wellenzahlen fort. Im Gegensatz zur Energie
strimt die potentielle Enstrophie von hier ab nur zu htheren Wellenzahlen,
bis schlieBlich beide das quasi~geostrophische Regime bei K verlassen und

via dreidimensionaler Turbulenz dissipiert werden.

1.1.3 Mesoskalige Turbulenz

Mesoskalige Turbulenz sind die turbulenten Bewegungsvorgidnge im Ozean, deren
Raum~ und Zeitskalen typlsch fiir die Mesoskala sind. Nach Abb. 1.1 liegen
die Raumskalen mesoskaliger Turbulenz zwischen ~ 0.1 m wund ~ 10 knm,
erstrecken sich also iiber etwa fiinf Dekaden. Aus den Raum— und Geschwindig-
keitsskalen synoptischskaliger Wirbel und dreidimensionaler “billows™
(Abschnitt 1.1.2) kann man auf Zeitskalen mesoskaliger turbulenter Prozesse

schliefen, die zwischen ~ 100 Sekunden und ~ 10 Tagen liegen.

Die Forderung nach einer Existenz mesoskaliger Turbulenz ergibt sich 1in
erster Linie aus der Theorle quasi-geostrophischer Turbulenz. Abb. 1.3
postuliert, daB turbulente kinetische Energie und potentielle Enstrophie
von der Skala KR zu hoheren Wellenzahlen transportiert werden, bis beide
schlieBlich durch molekulare Reibung und dreidimensionale Turbulenz 1n der
Mikroskala dissipiert werden. Ein spektraler ¥luB von turbulenter kinetischer
Energie und potentleller Enstrophie von KR zur Mikroskala muB also durch
die Mesoskala erfolgen.

Nach WOODS (1979) kann dem mesoskaligen Spektralband durch interne Wellen
und die Umwandlung turbulenter kinetischer Energie in potentielle Energie
bei Auf-/Abtriebsvorgingen turbulente kinetische Energle entzogen werdea.
Allerdings sind diese Senken sehr viel achwdcher als diejenigen, die
auflerhalb der Mesoskala liegen. Im Gegensatz dazu gibt es In der Mesoskala
keine Senken fiir potentielle Engtrophie. Diese kann nimlich mur durch
dreidimensionale Turbulenz (die per Definition ein mikroskaliges Phinomen
ist) vernichtet werden.

Die Schlufifolgerung, dz8 sowohl die turbulente Kaskade kinetischer Energie
als auch die Kaskade potentieller Enstrophie in der Mesoskala keine nennens-
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werten Senken aufweist, bedeutet starke Einschrinkungen fiir die Strukturen
mesoskaliger Bewegungsvorginge. Ein FluB von potentieller Enstrophlie von
kleinen zu griBeren Wellenzahlen in der Mesoskala hat zur Folge, daB sich
die absoluten Gradienten potentieller Vorticity wverstdrken. Zusammen mit
BATCHELORs (1969) Argument, daB Flissigkeitspakete bei turbulenten Bewegungen
zu immer schmaleren und ldngeren Béndern deformiert werden, bedeutet dies,
daB Ubergangszonen entstehen, in demen der Abstand zwischen benachbarten
Isopyknen und/oder die relative Vortiecity riumlich stark variabel sind.
Jeder dieser Teilaspekte flr sich allein und auch beide kombiniert bedingen
gebiindelte Striémungen ("Jets”) in dieser Zone, die als Produkt der turbu-
lenten Energlekaskade zu hiheren Wellenzahlen interpretiert werden kinnen
(WO0DS, 1979).

1.2 Mesoskalige Fronten und Jets

In der ozeanographischen Literatur findet man keine allgemelngiiltige und
—~akzeptierte Definition des Begriffs "Front”. Im Rahmen dieser Arbeit wird
der Ausdruck "Front™ oder “"Frontalzone” filr Regionen im Ozean verwendet, in
denen absolute horizontale Gradienten einer physikalischen oder chemischen
Gride stirker als im umgebenden Wasser ausgeprigt sind. Steht der Begriff
“"Front” allein, sc hat er eimne allumfassende Bedeutung. Er kann dann aowohl
fiir Dichtefronten, thermische, haline oder Fronten anderer Art stehen.
Sofern es sich um einen speziellen Fronteatyp handelt, wird jeweils eine
eindeutige Terminologie dafir sorgen, daB keine Verwirrung darlber aufkommt,
um welches Phi#nomen es sich gerade handelt.

Aus den in Abschnitt 1.1 dargelegten Erkenntnissen kann die Forderung nach
eliner Existenz mesoskaliger Fronten der potentiellen Vorticity {MPV-Fronten)
und Jets abgeleitet werden. Ziel des nun folgenden Abschnitts ist, einen
tieferen Einblick in den BildungsprozeB (Frontogenese, Abschaitt 1.2.1) und
weltere Entwicklungsstadien solcher Fronten (MHander, Abschnitr 1.2.2) zu
vermitteln. Die Ergebnisse bisheriger Beobachtungen an Fronten werden in
Abschnitt 1.2.3 zusammengefaBt. In Abschnitt 1.2.4 schiieBlich soll die
Bedeutung mesoskaliger Fronten ndher untersucht werden.
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1.2.1 Frontogenese

Eine Definition des Begriffs "Frontogenese"” findet man beit HALTINER und
MARTIN (1957): Sei 6 eine skalare Eigenschaft, dann kann man eine "fronto-

genetische Fuonktion"”
d
F = qc IVO' (1.6)

definieren. V ist dabei der dreidimensionale Nabla-Operator und d/dt die
individualzeitliche Ableitung. "Frontogenese™ liegt vor, wenn F > 0 gilt;
den Fall F < 0 bezeichmet man als “"Frontolyse". "Frontogenetische Mechan-
nismen” im Ozean sind also Mechanismen, die in der Lage sind, Gradienten
eines Skalars innerhalb eines Wasserkirpers absolut zu werstirken. Einen
Uberblick liber die Vielfalt denkbarer frontogenetischer Mechanismen 1in
Atmosphiire und Ozean geben HOLTON (1979) und WOODS (19782a).

Der "klassische™ frontogenetische Mechanismus ist das horizontale Deforma-
tionsfeld, das wvon BERGERON (1928) in die meteorologische Begriffswelt
eingefiihrt wurde. Abb. 1.4 zeigt, daB ein solches Deformationsfeld den
absoluten horizontalen Gradienten einer passiv adwvektierten skalaren
Eigenschaft © verschidrfen kaan. Im Ozean konnen sclche Deformationsfelder
im horizontalen Strdmungsfeld synoptischskaliger Wirbel entstehen. Diese
Wirbel sind der gyreskaligen Zirkulation ilberlagert. WOODS (1979) vertritt
die Ansicht, das MPV-Fronten dadurch entstehen, daB synoptischskalige
Deformationsfelder werschirfend auf den absoluten gyreskaligen Gradienten
der poteantiellen Vorticity wirken. Im Unterschied zu BERGERONs (1928)
iberlegungen, die wmur fir die Advektion eines dynamisch passiven Skalars
gelten, bedeutet dies, da8 das Deformationsfeld werstirkend auf den abso-
luten Gradienten efner GridBe wirkt, die dynamisch aktiv ist. Potentielle
Vorticity ist nimlich dynamisch aktiv, da eine Anderung ihrer Vertelilung
elne Veridnderung des Stromungsfeldes nach sich zieht. WOODS (1985b)
bezeichnet den Respons eines passiven Skalarfelds auf frontogenetische Pro-
zesse als "kinematische Frontogenese”, den eines dynamisch aktiven Skalar-

felds als "dynamische Frontogenese”.

Die Lebensdauver synoptischskaliger Wirbel liegt in der GroBenordnung von
Monaten; die Zeitskala, 1in der sich das synoptischskalige Strimungsfeld
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Stromlinien eines horizontalen Deformationsfelds und Isoplethen ©; und 6,
eines passiv adwektlerten Skalars © zu werschiedenen Zeitpunkten t, und

t, + 4t (PALMEN und NEWTON, 1969). Das Deformationsfeld verschirft den

horizontalen Gradienten von © und filhrt zu einer Drehung der Isoplethen
parallel zur Dilatationsachse.



dndert, wird deshalb im Bereich von Wochen anzusetzen sein. Man kann somit
annehmen, daB die Lebensdaver von MPV-Fronten ebenfalls mehrere Wochen
nicht iiberschreitet. Vergleichsweise kurz - einige Tage - muB dagegen der
Froutogeneseprozel sein (WOODS, 1979).

1.2.2 Miander

Stromungen in Atmosphidre und Ozean sind unter bestimmten Voraussetzungen
instabil: Sie beginnen zu miandrieren, d.h. die Stromlinien sind nicht mehr
geradlinig, sondern werden wellenfdrmig ausgelenkt. Die Amplitude dieser
Wellen kann schlieBlich so groB8 werden, daf die Stromung sich in Wirbel
aufspaltet. Aufgrund von Beobachtungen (siehe Abschnitt 1.2.3) kann man
davon ausgehen, daB mesoskalige Fronten im allgemeinen einen wellenfdrmigen
Verlauf in der Horizontalebene aufweisen. WOODS (1979) vermutet, daB baro-
kline und/oder barotrope Instabilititen die primdre Ursache Ffiir diese
Mianderbildung darstellen.

Barokline wund barotrope Instabilitidt repriisentieren mur eine bestimmte
Erscheimingsform aus der Vielfalt mdglicher Instabilitidtsarten von
Stromungen. lhre systematische Untersuchung begann in den 20er Jahren dieses
Jahrhunderts im Zusammenhang mit der Erforschung der Ursachen fiir groBskalige
wandernde Wellen der atmosphidrischen Zirkulation i1in der Westwindzone
mittlerer Breiten. Eg wurden im wesentlichen zwel Quellen 1identifiziert,
die als Energielieferanten fiir die Ipstabilitdt dieser Wellen fungleren:
Erste Energiequelle 1ist die wverfiighare potentielle Energie im horizontalen
Temperaturgradienten der Atwmosphire, der durch die meridionale Variation
der solaren Einstrahlung aufrechterhalten wird. Da der daraus resultierende
zonale Wind geostrophisch balanciert ist, muB die Strtmung wertikal
geschert sein. Zweite Energiequelle ist die verfiigbare kinetische Energie
in der horizontalen Scherung des zonalen Windes. Die gleichzeitige Prisenz
beider Energiequellen wirft erhebliche mathematische Schwierigkelten bel
der theoretischen Behandlung des Problems auf;, deshalb beschridnkten sich
erste Untersuchungen auf Beispiele, in deren our die eine oder andere

Quelle vorhanden ist.

Im ersten Beispiel, dem sogenmannten "baroklinen” Problem, weist die Grund-
stromung nur eine vertikale, aber keine horizoatale Scherung auf. Grund-

legende Untersuchungen wurden von CHARNEY (1947), EADY (1949) und KUO (1952)



durchgefihrt. Eine solche Strtmung Ist unter bestimmten Voraussetzungen
instabil. Die kinetische Energie der Instabilitdt wird dabei mittels der
Vertikalscherung dem Reservoir der potentiellen Energie entzogen. Diese
Art von Instabilitdt wird als "barokline Instabilitét” bezeichnet. Das
“barotrope” Beispiel wurde zuerst von KUO (1949) eingehend studiert. Hier
besitzt die Grundstrdmung lediglich horizontale aber keine vertikale
Scherung. Die dabel wigliche Instabilitdt wird "barotrope Instabilitut”
genannt. Sie bezieht ihre kinetische Energie iiber die horizontale Scherung
aus der kinetischen Energle der Grundstrdmung. Grundlegende Arbeiten iiber
die Stabilitlit von Strémungen geschichteter Flissigkeiten in Atmosphidre und
Ozean, die sowohl horizontal als auch vertikal geschert sind, stammen wvon
PEDLOSKY (1964), ORLANSKI (1968) und KILLWORTH (1980). In diesen Arbeiten
wird auch die “"gemischte Instabilitdt” beschrieben, die 1ihre kinetische
Energie sowohl aus der potentiellen als auch aus der kinetischea Energile
der Grundstrdmung bezieht.

In einer sehr umfassenden Studie untersuchte KILLWORTH (1980) Stromungen,
die mindestens eine notwendige Instabilitidtsbedingung (siehe Abschunitt 3.2.5)
erfiillen, hinsichtlich der Art threr Instabilitit in einem Zwei-Schichten—
und einem stetig geschichteten Modell. Hier sollen mur die Ldsungen seines
Zwel-5chichten-Modells vorgestellt werden. Diese stellte er in Abhingigkeit
dreier dimensionsloser Parameter A, & und f* dar. A = LxILD ist das Ver-
hdltnis aus der horizontalen Li#ngenskala L, und dem Rossby-Deformations-
radius Ly, & = 1«11/112 das Verhdltnis der Schichtdicken und p* = Lx’ B/U* die
inverse Rhipes-Zahl. Abb. 1.5 faBt KILLWORTHs Ergebnisse schematisch
zusammen. Danach gibt es im A~&-Raum zwel Regime, in denen jeweils barotrope
oder barokline Instabilitdt dominieren, getrenat durch einen Ubergangsbereich
gemischter Instabilitdc. Bs fdllt auf, daB die Art der auftretenden Insta- -
bilitdt primir von A und wenfger von § abhiingt. Die P-Abhidngigkeit wird in
diesem Diagramm nicht berilicksichtigt; B ist zwar ein entscheidender Para-
meter, der dariiber bestimmt, ob eine gegebene Stromung stabil oder lnstabil
ist, die Art der Instabilitdt ist jedoch weniger von B abhdngig. Nimmt man
an, daB fiur mesoskalige Fronten Lingenskalen Ly zwischen 10 km und 100 km
sowle Rossby-Deformationsradien Lp = 10 km (abgeleitet aus sommerlichen
Schichtungsverhiltoissen 1z wmittleren Nordatlantik, BAUER et al., 1985)
typisch sind, dann tberstreicht log A in Abb. 1.5 den Bereich zwischen
0 und 1. Man kann also davon auagehen, daf diese Fronten (genau: die an der
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Darstellung der Ergebnisse des Zwei-Schichten-Modells von KILLWORTH (1980)
im (3, 68)-Diagramm (Reproduktion)
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Front vorhandeme Strimung) weder rein barotrop noch rein baroklin instabil

sind.

1.2.3 Beobachtungen an Fronten

Wie in Abschanitt 1.2.1 dargestellt, nimmt man an, da8 MPV-Fronten im
Deformationsfeld synoptischskaliger Wirbel durch Verstidrkung horizontaler
absoluter Gradienten der potentiellen Vorticity entstehen. Da ein Deforma-
tionsfeld gleichzeitig horizontale absolute Gradienten passiv advektierter
Skalare vergroBert, kann man erwarten, daS der frontemnahe Bereich nicht
aur betrdchtliche Variabilitdt der potentiellen Vorticity und starke Jets
aufweilst, sondern auch durch erhebliche horizontale Anderungen der
Temperatur und/oder des Salzgehalts und/oder anderer skalarer GriySen wie
z.B. Tribung, N#hrstoffgehalt oder Sauerstoffkonzentration gekennzelichnet
ist. Der umgekehrte SchluB 1st aber nicht erlaubt: Aus der bloBen Existenz
extremer Cradienten sclcher passiver Skalare kann man nicht unbedingt auf
das Vorhandensein einer MPV-FPront schlieBen. Das Auftreten starker absoluter
Gradienten passiver Skalare 1ist somit nmur eine notwendige, aber keine
hinreichende Bedingung fiir MPV-Fronten.

Die Beobachtung von Strukturen und zeitlicher Entwicklung der MPV-Fronten im
Ozean fst #Hubferst problematisch. Nach Gleichung (1.5) erfordert dies einer-
seits die Bestimmung horizontaler Scherungen 3v/dx und 3u/3y und anderer~
seits eine vertikale Abstandsmessung zwischen Isopyknen. Berechnungen meso-
skaliger Stromscherungen sind nur erfolgvwersprechend bei hochauflésenden
Stromungsmessungen. Diese sind - zumindest im offenen Ozean - infolge zu
ungenauer Navigation und wenlg ausgereifter MeStechnik Jedoch nur bedingt
adglich. Prinzipiell weniger fehlerbehaftet f£st die wertikale Abstands-—
measung zwlschen Isopyknen. Migliche PFehler hierbel resultieren 1In erster
Linie aus der Auslenkung der Isopyknea durch interne Wellen. Man kann jedoch
davon ausgehen, daB nur interne Wellen htherer Modes den Isopyknenabstand
modulieren (FISCHER, 1986). Neben der Bestimmung von Strukturen der poten~
tiellen Vorticity erfordert die Vermessung elner MPV-Front auSerdem eine
Aufnahme des synoptischskaligen Umfelds, die dariiber AufschluB geben kana,
welche Prozesse filr die Genese dieser Front verantwortlich gind. FEine
derartige synoptischskalige tr¥umlich und zeitlich hochaufldsende Vermessung
ist aber mur bei gleichzeltigem Einsatz einer Vielzahl von Forachungs—
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schiffen denkbar und ist bis heute noch nicht durchgefiihrt worden. Die zur
Zeit einzige Moglichkeit, hochauflisend synoptischskalig zu vermessen, ist
die Erfassung physikalischer Parameter mittels Flugzeugen oder Satelliten.
Nach dem derzeitigen Stand der Technik sind damit allerdings nur Bestimmungen
der Meeresoberflidchentemperatur, der Seewasserfarbe und der Auslenkung der
Meeresoberflidche mbglich. Einblicke in die innere Dynamik von Fronten sind
mit derartigen MefSverfahren werwehrt. Aufgrund dieser Limitierungen der
meBtechnischen und logistischen Verfahren existiert bis heute keine
Beobachtungsstudie, die die Entwicklung, Dynamik und Struktur einer MPV-
Front beschreibt. Es gibt Jedoch elne Vielzahl von Arbeiten, in denen
Frontenbeobachtungen beschrieben werden. Im folgendem s0ll npun anhand
einiger ausgewihlter Studien ein iiberblick iiber die Phidnomene gegeben
werden, die hiufig an Fronten registriert wurden. Ob und inwliewelt es sich
dabel um Eigenschaften handelt, die typisch fir MPV-Fronten sind, bleibt
dahingestellt, da in keinem der betrachteten Fille das Becbachtungsmaterial
ausreichend dariiber AufschluB8 gibt, welche Krifte zur Erzeugung der jeweils
betrachteten Front filhrten. Trotz diesea Mangels ist es nicht unsinnig,
bisherige aus Beobachtungen resultierende Erkenntnisse zusammenzufassen.
Zumindest kitnnen sie dazu dienen, tiefere Einblicke in diejenigen dyna-
mischen Prozesse zu vermitteln, die mbglicherweise auch fiir MPV-Fronten

relevant sind.

Extreme horizontale Temperaturgradienten an der Meeresoberfliche dienen oft
als Indikator fiir das Vorhandensein elner Front. Mittels Fernerkundung
durch Satelliten konnte in den letzten 10 - 15 Jahren gezeigt werden, daB
solche “Thermalfronten” iberall im Weltmeer vorkommen und eine durchaus
gewdhnliche Erscheinung sind. Besonders intenslve Temperaturgegensiitze
findet man dort, wo warme und kalte Meeresstrtmungen aufeinanderprallen. In
der Ubergangszone zwischen Golfstrom und Labradorstrom stelite LEGECKIS
(1978) Temperaturgradienten bis zu 10 K/km fest. Weniger starke Gradienten
(1 — 2 K/10 km) wurden von VOORHIS und HERSEY (1964) in der Sargasso—See
sowlie von LEVINE und WHITE (1972) im Mittelmeer gemessen. Ein an Thermal-
fronten h#ufig beocbachtetes Phinomen sind Bipderatrukturen in der hori-
zontalen Temperaturverteilung, d.h., die Temperaturzu- bzw. -abnahme erfolgt
nicht monoton. Ein solcher Fall ist in Abb. 1.6 dargestellt: Der “groB-
skalige”™ Temperaturgradient ist von Westen nach Osten gerichtet; in diesen
Trend sind jedoch ein besonders kaltes Band ("cold ribbon™) westlich und
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Abb. 1.6

Die Meeresoberflidchentemperatur an einer Front im Mittelmeer (WOODS et al.,

1977). Temperaturmessungen wurden mit einem StrahlungsmeSgerit vom Flugzeug
aug vorgenommen.



- 21 -

anomal warme Flecken ("hot spots”) dstlich der Zone des stidrksten Temperatur-—
gradienten eingebettet. WOODS et al. (1977) werten dies als Resultat
besondetrs intensiver Vertikalzirkulsation in Frontalzonen. Ein weiteres
Indiz dafiir liefern Temperaturschnitte (Abb. 1.7): JOHANNESSEN et al. (1977)
fihren die starke Modulation der Deckschichttiefe in der linken Hilfte der
Abbildung auf betrdchtliche Auf- und Abtriebsvorginge zuriick. Proflle und
Schoitte in Frontennihe zeigen oft Temperaturinversiomam, die allerdings
iibe rwiegend durch den Salzgehalt kompensiert sind, so daB keine statische
Instabilitdt eintritt. Abb. 1.8b zeigt einen rdumlich hochaufgeldsten Verti-
kalschnitt senkrecht zu einer Front (FISCHER, 1986). Um den Einflul interner
Wellen weitgehend zu eliminieren, wurde als Vertikalachse die Dichte o
dem Druck vorgezogen. Die Lage des Schnittes geht aus Abb. 1.8a hervor, in
der die Temperatur auf der Fldche g, = 26.9 kg m™3 dargeatellt ist. Deutlich
ist in der Mitte des Schnittes eine Region besonders starker Thermoklimitit
erkennbar. Thermoklinitdt ist dabei definiert als horizontaler Temperatur-
gradient auf einer Dichtefldche. Diese Fromntalzone ist in Abb. 1.8b durch
eine Vielzahl von Inversionen gekennzeichnet, widhrend der kalte Bereich
westlich und der warme Bereich dstlich von dieser Zone iiberwiegend vertikale

Monotonie in den Temperaturstrukturen aufweist.

Die Mehrzahl aller Frontenbeobachtungen stitzt sich auf Messungen horizon-
taler und vertikaler Temperaturstrukturen. Detaillierte Untersuchungen des
Salzgehalts sind dagegen nicht so hiufig. Registrierungen von Salzgehalt
und Temperatur sind aber Voraussetzung fir Dargstellungen des Dichtefelds.
Aus Dichteschnitten 14¥Bt sich mittels der thermischen Windgleichung das
horizontale Geschwindigkeitsfeld senkrecht zum Schnitt berechnen. Das
bedingt allerdings die fragwlirdige Annahme geostrophischer Balance und
eines "levels of no motion". RODEN (1981) diagnostizierte mit dieser Methode
das Oberflichengeschwindigkeitafeld an einer Dichtefront im subtropischen
Pazifik. Abb. 1.9 zeigt horizontale Strukturen von Temperatur, Salzgehalt,
Dichte und geostrophischer Stromung an der Meeresoberflidche, die aus dieser
Studie hervorgingen. Temperatur— und Salzgehaltsgradienten ergeben eine
horizontale Anderung der Dichte von = 0.3 kg m~3 quer iiber die Front. Die
aus dem Dichtefeld gewonnenen Felder der dynamischen Hohe unterhalteu maxi-
male Strdmungen von 0.33 m/s. Direkte Stromungsmessungen mittels GEK senk~
recht zu einer Front fihrten VOORHIS und HERSEY (1964) durch. Dabel wurden
Spitzengeschwindigkeiten von liber 0.6 m/s in der Ndhe der stdrkstea hori-
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Vertikalschnitt der Temperatur (°C) quer zu einer Front im Mitrtelmeer (JOHANNESSEN et al., 1977). Temperatur
wurde mit einer geschleppten Thermistorkette gemessen. Avf der Horizontalskala sind Stunden aufgetragen. Eine
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Temperaturstrukturen an der Nordatlantischen Polarfront (FISCHER, 1986)
a) Synoptischskalige Temperaturverteilung auf einer Dichtefliche

b) Vertikalschnitt der mesoskaligen Temperaturverteilung entlang der

a) markierten Linie

in



o b . - 3 o e
4 | z 4
4 F / 4 § 4
Jul IR 1.
4} i 5
4 -

LN\
\\

Wl ] .

R 2 2me A el
4T‘(J]a‘-lS() JAN 19&.}' \ :‘CIM J:AN‘H FEB 19l60 S %e 24;30 JAN 1900I b 5% 37 JIAN-H FEB 1980
a2 n 3 3 1 1 1 L " y L L 1 L L
155+ 184% 53¢ 182 158° 154° 183 152% o : 184° 153° — 152 185¢ ' 154 3y "
LONGITUDE WEST LONGITUDE WEST
BAROCLINIC FLOW
T T ] T T T T omA
T T L I T M ] L 1 4
i 3t JAN-H FEB 1900 Om .
= W /’ b Bl \"/\l / -
2 -/
L / ]
s -—\/ “ - d \ - < /
| Ve e
(::)gla- wi- \\ / = Ca ’ - 7
]
wd

3 ra \ k—b - L \/ Iy\ \‘\\ i
29— 2430 JAN 1980 Om
- Pk v T PR RS | 1
Id\q{kqj‘ SP&IN 195“) — s ey 1.3 18 1960 e " 12°
155 154 153 192+ 155° 1544 %3 %2
LONGITUDE WEST
Abb. 1.9

Temperatur (a), Salzgehalt (b), Dichte (c) und geostrophische Strdmungen (d) an der Meeresoberfléche an der
Subtropenfront im Pazifik (RODEN, 1981)
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zontalen Temperaturinderung gemessen. GEK-Measungen liefern allerdings mur
die Stromungskowmponente senkrecht zum Schiffsekurs. Detailliertere Measuungen
des Geschwindigkelitsfeldes ermiglicht der Einsatz eines Doppler-Somar-
StromungsmeBgerites, mit dem FIEKAS {1986) das Stromungsfeld an einer Front
diagnostizierte (Abb. 1.10), Man erkennt deutlich, daB die Stromungsvektoren
iiberwiegend parallel zu den Isothermen verlaufen. Maximale Geachwindigkeiten
treten dabel in unmittelbarer Nachbarschaft des Thermoklinititsmaximunms

auf.

Dort, wo Fronten die  Meeresoberfliche schneiden, werden gelegentlich
Ansammlungen von Treibgut, wie z.B. Tang oder Schaum (VOORHIS, 1969) beob—
achtet. Zusammen mit den beschriebenen Temperatur-, Salzgehalts- und
Dichtegradienten 148t dies darauf schlieBen, daB Frontalzonen Begrenzungen
zwischen werschiedenartigen Wassermassen sind, die hier konvergieren.
Eine umfangreiche Wassersmassenapalyse In der nidheren Umgebung einer Fromt
nahm KATZ (1969) vor. Abb. lL.lla =zeigt die Position der Front anhand der
19°C-Isotherme in einer Tiefe von 112 m sowle die Lage von CID-Stationen.
Abb. 1.11b stellt Temperatur— und Salzgehaltswertepaare der Stationen 9 und
18 in einem T~S-Diagramm dar: Im Temperaturbereich » 19 °C treten deutlich
zwei Wassermasgsen hervor, elne salzreiche atidlich und eine salzdrmere
ndérdlich der Front. In Tiefen mit Temperaturen < 19 °C vereinigen sich die
beiden Aste im T-S-Diagramm und lassen dort auf eine bezliglich Temperatur
und Salzgehalt homogene Wassermasse schlieflen, die sich iiber das gesamte
Mefigebiet erstreckt. Unter Beriicksichtigung der anderen CID-Stationen
skizzierte KATZ (1969) den Aufbau der Front (Abb. 1l.llc): Sie eracheint
dabei als geneigte scharfe {ibergangszone zwischen einer warmen salzreichen
Wassermasse II und einer kidlteren salzarmen Wassermasse I, die lediglich
durch das Vordringen einer Zunge der Wassermasse I in dle Wassermasse II
gestirt wird. Unterhalb dieser belden Wasserkirper identifizierte er eine
Wassermasse II11, die er als Mischwasser aus 1, II und IV interpretiert.
Wassermasse IV schlieBlich ist der bereits erwidhnte homogene Wasserkirper.
Die Beschaffenheit der von KATZ (1969) gewonnenen CTD-Daten und die darauf
basierende Wassermassenanalyse liefern efoe eilnfache eilnprigsame Skizze
der Struktur einer Front zwischen zwel Wassermassen. Ein komplizlerteres
Bild der am Aufbau einer Front beteiligten Wasserkdrper ergab eine Wasser—
massenanalyse in der bereits erwdhnten Frontemuntersuchung von JOHANNESSEN

et al. (1977). Senkrecht zur Front orientierte Vertikalschnitte der Dichte
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Abb. 1.10

Vergleich der Strukturen von Temperatur auf einer ut-Flache und Strdmungen
an der Nordatlantischen Polarfront (FIEKAS, 1986). Die Stromungen wurden
mit einem akustischen Doppler—Sonar-Strdmungsmesser kontinuierlich in
63 Schichten zwischen dea Schiffsboden und ca. 200 m Tiefe registriert. Die

in dieser Abbfldung dargestellten Strdmungsvektoren stellen gemittelte
StrSmungen im Tiefenbereich zwischen 22 m und 53 m dar.
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Abb. 1.11

Wassermassenanalyse In der Umgebung einer Front in der Sargassosee
(KATZ, 1969)

a) Positionen der CTD—-Stationen. Die Orieatierung der Front ist durch
den Verlauf der 19°C-Isotherme in 112 m Tiefe skizziert.

b) T-S5-Diagramm der CID-Stationen 9 und 18. DPargestellt ist die
T-S-Relation in den obersten 500 m.

c) Skizze des CTD-Schnitts. Stationsnummern sind unten markiert.
I = nrdliche Wassermasse, 11 = siidliche Wassermasse,
III = Mischwasser aus I und II, IV = Tiefeowasser
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und des Salzgehalts (Abb. 1.12) lassen die Poslition der Front deutlich am
Dichtegradienten an der Meeresoberfldche erkennen {Abb. 1.12a). Eine T-5-
Analyse ergab Im Gegensatz zu KATZ (1969) drei unmittelbar am Aufbau der
Front beteiligte Wassermassen. Die dritte Wassermasse ist oberhalb 100 m
durch einen besonders hohen Salzgehalt > 38.5 °/os charakterisiert.
JOHANNESSEN et al. (1977) vermuten, daB dieses salzreiche Wasser aus groBerer
Entfernung durch den Frontenjet adwektiert worden 1st. Spekulationen, dal
dieses Wasser durch Vertikalbewegung aus grtBeren Tiefen zur Oberfliche
gebracht worden sein kinate, wurden anhand der T-S~Relation widerlegt.
Beobachtungen einer solchen advektiven Zunge, d.h. einer Wassermasse, deren
T-S-Charakteristik atypisch fiir das MeBgebiet ist, werden auch in anderen
Studien dokumentiert.

Gezielte Untersuchungen der Struktur von MPV-Fronten erfordern Bestimmungen
des Vertikalabstands zwischen Isopyknen und der relativen Vorticity T .
Ungeachtet der oben erwihnten Schwierigkeitean, diese Quantititen zu erfassen,
wurden im Rabhmen des Sonderforschungsbereichs 133 an der Universitit Kiel
dahingehende Feldexperimente an der nordatlantischen Polarfront durchgefiihrt.
FISCHER (1986) werglich entlang des in Abb. 1.8a markierten Schnittes die
Abstandsanomalie H'/ H zwischen benachbarten Isopyknen mit der relativen
Vorticity £ an der Meeresoberfliche, die aus Strimungsmessungen ermittelt
worden ist. H ist dabel der iiber den Schnitt gemittelte Abstand H zwischen
benachbarten Isopyknen und H' = H - H die Abweichung des tatsidchlichea Ab-
stands H vom mittleren Abstand H. H' / H ist also ein relatives MaB fiir die
Abstandsmodulation. Abb. 1.13b zeigt Isoplethen von H' / H und Abb. 1.13a
die Verteilung der relativen Vorticity an der Meerescberfliche. Man erkeunnt
deutlich eine Korrelation zwischen H' / H und der relativen Vorticity.
liegt teilweise in der gleichen GrdBenordnung wie f (f = 1.13 « 1074 5~1),
Pogitives H' / H herrscht dort vor, wo [ positiv (zyklonal) ist, negatives
H' /ﬁ, wo § negativ (antizyklonal) ist. Besonders groBe Abstdnde zwischen
Isopyknen sind also mit zyklonaler und besonders kleine Abstidnde mit anti-~
zyklonaler rvelativer Vorticity korreliert. Aus Messungen des Isopyknen-
abstands H und der lokalen relativen Vorticity [ ergibt sich prinzipiell
die Mbglichkeit, die potentielle Vorticity auf Isopyknen, IPV (= iamopycnic
poteatial worticity) und damit letztendlich die Struktur von MPV-Fronten

bestimmen. Derartige Untersuchungen sind aber bis Jetzt noch nicht
erfolgreich uaternommen worden.
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Abb. 1.13: (aus FISCHER, 1986)

a) Oberfliéchenstrymungen und relative Vorticity entlang eines Schnitts an

der nordatlantischen Polarfront im Sommer 1981.
V; ist die StrYmungskomponente senkrecht zum Schnitt (Jet).

b) Vertikalstruktur der normalisierten Abstandsanomalie H'/ H zwischen Iso—

Ppyknen entlang des selben Schnitts.

H ist der iber den gesamten Schnitt gemittelte Abstand zwischen zwel Iso-

pykoen und B' die lokale Abweichung des Abstands woun H.
Die Schoittposition ist in Abb. 1.8a eingezeichnet.



Aus der Modulation des Isopyknenabstands 148t sich die Forderung nach Zonen
unterschiedlicher statischer Stabilitiit im Bereich einer MPV-Front ableiten.
Zusammen mit der vertikalen Stromscherung driickt sich die statische Stabi-
1itdt in der Richardeon-Zahl aus, die Augkunft dariiber gibt, ob Scherungs-
instabilitdt wahrscheinlich ist. Scherunginstabilitdt ist ein Mechanismus,
der zum Abbau einer Front filhren kann. Regionen unterschiedlicher statischer
Stabilitit beilderseits der Front sind deutlich in Abb. 1.12a erkennbar.
(Inwieweit die in Station 5 diagnostizierte statische Instabilitit der
Realitit eatspricht, bleibt fragwiirdig.) JOHANNESSEN et al. {1977) bestimmten
an dieser Front auch die geostrophische Richardson-Zahl (d.h. die vertikale
Stromscherung wird durch die Scherung der geostrophisch berechneten
Stromung ersetzt) und erhielten Werte zwischen 2 und 5. Die Richardson-Zahl
liegt also durchaus in einem GréBenordnungsbereich, der Scherungsinstabilitidt
moglich erscheinen ldBt. Neben der Scherungsinstablilititc kann auch Doppel-—
diffusion zur Abschwichung von Fronten fihren. Dahingehende Untersuchungen
wurden von SCHMITT und GEORGI (1982) im nordatlantischen Strom durchgefiihrt.
Sie konnten zeigen, daB die bereits erwdhnten im Bereich von Fronten auf-
tretenden Temperatur— und Salzgehaltsinversionen ein Potential fiir den Abbau
der Fronten durch doppeldiffusive Instabilitit darstellen. Weitere fronto-
lytische Mechanismen sind barotrope wuad baroklime Imstabilitlit. Der in
zahlrelichen Frontenstudien dokumentierte midandrierende Verlauf wvon Fronten
1liB8t vermuten, daB zumindest eine dieser Instabilitdten hduflg prisent 1ist.
Untersuchungen von Midandern beschrdnkten sich in erster Linie auf Bestim-
mungen ihrer Wellenldngen und Amplituden. Daraus geht hervor, dasf sowohl
besonders kurze Wellenlingen von etwa 8 km und kleine Amplituden von einigen
Kilometern (siehe Abb. 1.6) als auch Wellenlingen und Amplituden auftreten
kénnen, die im GroBenordnungsbereich einiger hundert Kilometer liegen
(Abb. 1.8a und 1.10). Andere Beobachtungen belegen die Existenz von Wellen—
lingen und Amplituden, die gwischen diesen beiden Extrema liegen (BRISCOE
et al., 1974; VAN WOERT, 1982).



1.2.4 Die Bedeutung mesoskaliger Froaten

Nimmt man an, daB der in Abschnitt 1.2.1 skizzierte zur Bildung von MPV-
Fronten fihrende Mechanismus der Realitdt entspricht und die in Abschnitt
1.2.3 an Fronten beobachteten Phdnomene ebenfalls fir MPV-Fronten zutreffend
sind, dann ergibt sich folgendes Bild: MPV~Fronten sind Konf luenzzonen, die
im Deformationsfeld synoptischskaliger Wirbel entstehen. Das Deformations-—
feld wirkt verstirkend auf deu absoluten gyreskaligen IPV-Gradieaten und
schafft Zonen verstdrkter Baroklinité#t mit hohen horizontalen Strom-
geschwindigkeiten und betrichtlicher Vertikalzirkulation, die sich uw.a. in
starker horizontaler Variabilitdt der Deckschichttiefe widersplegelt. Die
relative Vorticity liegt in der gleichen GridBenordunung wie der Coriolis-
parameter £, d.h. die Rossby-Zahl liegt im Bereich von 1. Der unmittelbare
Frontenbereich 1st durch starke Variabilitdt der statischen Stabilitidt
gekennzeichnet, verursacht durch Modulationen des Isopyknenabstands. Zusam—
men mit bectrichtlicher wvertikaler Stromscherung ist Scherungsinstabilitiat
(Ri ~ 1) wahrscheinlich. MPV-Fronten sind Regionen verstidrkter Thermo- und
Haloklinitit (Definition analog wie Thermokliinitidt), Inversionem von
Temperatur und Salzgehalt treten vermehrt auf. Barotrope und/oder barokline
Instabllitdt fithren zur Bildung von Mdandern. MPV-Fronten sind “transiente”
Phinomene, d.h. ihre Lebensdauer liegt im Bereich von Wochen.

Aus dieser bewuBit sehr grob gehaltenen Skizzierung der Struktur von MPV-

Fronten ergeben sich mun weitreichende Konsequenzen, die im folgenden ndher
diskutiert werden sollen.

MPV-Fronten prigen Struktur und Dynamik der turbulent durchmigchtea Deck-
schicht und damit die Struktur der Grenzflidche zwischen Ozean und Atmosphiire.
Auf- und Abtriebseffekte sowle unterschiedliche horizontale Advektion
resultieren in starken horizontalen Temperaturgradienten an der Meeresober-
fldche, die bedeutsam fiir regionale Unterschiede im latenten WirmefluB und
im langwelligen StrahlungsfluB sind. Diese Flisse sind signifikante
Bestandtelle des Wirmehaushalts der Deckschicht. Regionale Variationen der
statischen Stabilitdt bedingen unterschiedliche Entraimment-/Detrainment-

raten und beeinflussen damit Prozesse, die zu elner Vertiefung/Verflachung
der Deckschicht fijhren.

Die dreidimensionale Struktur des IPV-Felds ia der saisonalen Sprungschicht
wird wihreuad der frihjdhrlichen Verflachung der Deckschicht erzeugt (WOODS,



1985a). Abb. 1.14 zeigt den Verlauf der maximalen Deckschichttiefe und die
Vertikalstruktur des Dichtefelds, die aus der Integration eines eindimen-
sionalen Deckschichtmodells gewonnen wurden (WOODS und BARKMANN, 1986).
Dieses Deckschichtmodell wird durch klimatologische Energlefliisse an der
Meeresoberfliche angeregt und ilber einen Zeitraum wvon fiinf Jahren entlang
der in der kleinen Skizze markierten Trajektorie integriert. Man erkennt,
daB wihrend der Formation der salsonalen Sprungschicht im Friihjahr die IPV-
Struktur (d.h. der Isopyknenabstand) "eingefroren” wird. Die Zeitpunkte des
"Abtauchens™ einzelner Isopyknen werden durch die momentane Tiefe der tur—
bulent durchmischten Deckschicht bestimmt. Dz aber, wie oben beschrieben,
MPV-Fronten einen EinfluB auf die Dynamik der Deckschicht und damit auch
auf deren momentane Tilefe ausiiben, kann der Zeitpunkt des Abtauchens einer
Isopykne durch die Existenz eimer MPV-Front zeitlich verschoben werden und
damit auch die eingefrorene IPV vom klimatologischen Mittel abweifchen. Die
in Abb. 1.14 betrachtete Wassersiule kreuzt im zwelten Jahr ihrer Integration
die klimatologische Nullinie des Netto-Oberflichenwidrmeaustauschs sidwirts,
d.h., wihrend der nichsten Jahre ist die Wirmebilanz der Wassersdule positiv.
Deshalb reicht die winterliche Vertikalkonvektion nicht mehr so tief wie in
den ersten belden Wintern {~ 250 m), sondern nur noch bis zu Tiefen zwischen
50 und 100 Metern. Dadurch {(und zusidtzlich durch "Ekman pumping") bestimmt
die im letzten Frihjahr generierte IPV-Verteilung der saisonalen Sprung-
schicht nun die IPV-Struktur der permanenten Sprungschicht. Dieser Vorgang,
obwohl hier nur stark wvereinfacht dargestelit, ist soumit von erheblicher
Bedeutung fiir die Erneverung des Wassers in der permanenten Sprungschicht
{("thermocline ventilation”, LUYTEN et al., 1983; WOODS, 1985a).

MPV-Fronten generieren Senken fir zweidimensionale turbulente kipetische
Energie und potentielle Enstrophie. Beobachtete Richardson-Zahlen in der
GrioBenordnung von 1 deuten an, daB hier zweidimensionale turbulente Energle
durch Scherungsinstabilitdt in dreidimensionale turbulente kinetische
Energie transformiert und schlieglich durch molekulare Viskositit dissi-
plert wird. Durch das bel diesem Vorgang auftretende 'ﬁberschlagen von
Dichteflichen wird gleichzeitig die potentielle Vorticity elnes Wasserpakets
neu definiert und damit die Kaskade potentieller Enstrophie zu htheren
Welleazahlen abgebrochen. Eine weitere Senke fiir potentielle Enstrophie ist
Doppeldiffusion: Die in der Ndhe von Fronten hdufig registrierten Inversionen
in Temperatur— und Salzgehaltsprofilen bilden ein Potential fiir den Abbau
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Abb. 1.14

Verlauf der maximalen téglichen Deckachichttiefe und Isopyknen als Ergebnis einer funfjihrigen Integration eines
eindimensionalen Deckschichtmodells entlang der in der kleinen Skizze markierten Trajektorie (WOODS und BARKMANN,
1986). Abstdnde zwischen Strichmarken auf der Trajektorie entsprechen einem Jahr.

Im Modell wurde die vereinfachende Annahme gemacht, daB die betrachtete Wassersule barotrop advektiert wird.
Energlefliisse an der Meeresoberfldche (auBer der kurzwelligen Strahlung) wurdem durch monetlich beobachtete
Mittelwerte vorgegeben, die kurzwellige Strahlung mit dem Modell von HORCH et al. (1983) berechnet. Die in der
kleinen Skizze markierte pestrichelte Linie kennzeichnet den Verlauf der Nullinie des Nettooberfldcheawdrme-

austauschs.
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der Dichteschichtung durch doppeldiffusive Instablilitdr. MPV-Fronten
erscheinen somit als ein letztes Glied in der zweidimensionalen Kaskade
turbulenter kinetischer Energie und poteuntieller Enstrophie, indem sie die
Voraussetzungen fiir das Wirkea diabatischer Prozesse schaffen, die schlief-
lich zur Dissipation von turbulenter kinetischer Energie und potentieller
Enstrophie fiuhren.

Vertikalbewegungen an MPV-Fronten sind bedeutsam fir das marine Leben: Auf-
triebsprozesse sorgen fiir eine stindige Nachfihrung von Nihrstoffen in die
euphotische Zone; dies kann die Primirproduktion positiv beeinflussen
(WOLF, 1985). Eine Steigerung der Primirproduktion bewirkt glelichzeitig
eine Verinderung der Attenuation in den oberen Wasserschichten (DORRE,
1985), was wiederum Riickwirkumgen auf die Deckschichtdynamik haben kann
(HORCH et al., 1983).

SchlieBlich sei noch die Bedeutung der MPV-Fronten filr das Fortschreiten
interner Wellen und die Schallausbreitung im Meer erwdhnt: OLBERS (1981)
konnte zeigen, da8 Dichtefronten als "Wellenleiter" fiir interne Wellen
wirken. Die von RODEN (1981) dokumentierte Modifikation der Schallgeschwin-
digkeit an Dichtefronten kann zur Refraktion von Schallstrahlen fihren und
beeinflubt somit meBtechnlsche Verfahren, die sich die Schallausbreitung im

Meerwasser zunutze machen (Sonar, akustische Tomographie).

1.3 Modellierung mesoskaliger Frontea
l.3.1 Notwendigkeit von Modellen

Im ersten Teil des Abschnitts 1.2.3 sind bereits die Schwierigkeliten ange-
sprochen worden, Struktur und zeitliche Eatwicklung von MPV-Fronten mef-
technisch zu erfassen. Diese Probleme sind jedoch nicht der einzige Aspekt,
der die Simulation von MPV-Fronten mit Modellen notwendig erscheinen lidBt.
In diesem Abschnitt sollen nun weitere Gesichtspuankte diskutfert werden,
die die Limitierungen meBtechnischer Verfahren aufzeigen, Einblicke in die

Dynamik von MPV-Fronten zu gewinnen.

Da MPV-Fronten kurzlebige Phinomene mit relativ geringer horizontaler
Erstreckung sind, ist es bereits ein Problem, sie iiberhaupt erst eimmal zu
finden. Mit groBer Wahrscheinlichkeit wird man sie in Zonen starker Wirbel-
aktivitdt wie z.B. im Nordatlantischen Strom antreffen. Eine genauere Loka-
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lisierung einer solchen Front kann mittels vom Schiff geschleppten kontinu-
ierlich messenden Systemen wie dem Kieler "SEA-ROVER" (BAUER et al., 1985)
vorgencmmen werden. Allerdings erfordert dies viel kostbare Schiffszelt.
Eine andere Moglichkeit, MPV-Fronten aufzuspliren, ergibt sich durch die
Bestimmung von Temperaturverteilungen an der Meeresoberfldche durch
Satellitenfernerkundung. Mit dieser Methode evtl. entdeckte starke Thermal-
fronten lassen aber nicht unbedingt auf das Vorhandensein einer MPV-Front
schlieBen. AuBerdem sind gerade die wirbelaktiven Zonen mittlerer Breiten
hdufig wolkenbedeckt und entziehen sich Fernerkundungsmethoden. Die bereits
erwihnte Problematik, Strdmungen direkt zu messen, lassen die Anwendung
indirekter Methoden angebracht erscheinen, wie z.B. die dynamische Methode
zur Bestimmung des horizontalen Geschwindigkeitsfelds wnd die Ableitung
von Vertikaltransporten aus der Horizontaldivergenz. Rossby-Zahlen in der
GroBenordnung von 1 deuten aber auf nicht zu wernachlidgsigende ageostro—
phische Transporte hin, die mit der dynamischen Methode nicht erfaft werden
ktnnen. Die Berechnung von Vertikalgeschwindigkeiten aus der Horizontal-
divergenz wiederum erfordert exakte Kenntnis des horizontalen Strimungs-
felds.

Die physikalische Intepretierbarkeit von MeDergebnissen ist begrenzt. Dies
insbesondere dadurch, daB die Zeitskala der Dauer einer Frontenvermessung
mit einem Schiff in der gleichen GriBenordnung wie die Zeitskala der Anderung
des synoptischskaligen Umfelds liegt (Wochen). Dies fithrt dazu, daB8 zeit-

liche und rdumliche Variabilit#t nicht mehr hinreichend voneinander getrennt
we rden konnen.

Aufgrund dieser Begrenzungen meBtechnischer Verfahren und der Interpretier—
barkeit der Mefergebnisse existieren bisher nur verschwommene Vorstellungen
iber das Zustandekommen, die Struktur und zeitliche Entwicklung wvon MPV-
Fronten. Bisher vorliegendes Beobachtungsmaterial gibt zwar einen Einblick
ia die Vielfalt und Qualitdt der an Fronten vorkommenden Erscheimungen
(z.B. Vertikalzirkulation, Inversionen, Deckschichttiefenmodulation,
Bénderstrukturen), Erklidrungen fiir fhr Zustandekommen wund quantitative
Aussagen fehlen bel vielen Phinomenen aber vdllig oder sind rein spekulativ.
In diesem Punkt heifen Modelle weiter: Unter der Annahme 1dealisierter
Bedingungen und frei won Einfliissen, die bei MeBverfahren limitierend
wirken, kinnen sie wertvolle Aufschlisse iiber Qualitdit und Quantitit
physikalischer Prozesse und ihre Auswirkungen liefern. Voraussetzung dafir



ist jedoch, daB die dem Modell zugrundeliegenden Gleichungssysteme dem zu
untersuchenden Problem angepaBt sind und sinnvolle Anfangs- und Rand-

bedingungen vorgegeben werden.

Im folgenden Abschnitt {1.3.2) sollen nun bisher vorliegende Modelle vor-
gestellt werden, die sich mit Genese und Dynamik ozeanischer Fronten
befassen. Da, wie schon in Abschnitt 1.2.1 angedeutet, Fronten in Ozean und
Atmosphire mbglicherweise durch gleichartige frontogenetische Mechanismen
erzeugt werden, faft Abschnitt 1.3.3 die Ergebnisse atmosphirischer Fronto-
genesencdelle zusammen. Im Abschnitt 1.3.4 schlieBlich sollen mittels
SchluBfolgerungen aus existierenden Modellen und Frontenbeobachtungen die
Anforderungen bzgl. der Ef{genschaften wund Struktur eines numerischen
Modells klar umrissen werden, mit dem die Erzeugung und Dynamik wvon MPV-

Frontea simuliert werden kann.

1.3.2 Modelle ozeanischer Fronten

Modelle ozeanischer Fronten konnen in zwel Kategorien eingeteilt werden:
Modelle, die den ProzeB der Entatehung wvon Fronten simulieren (Fronto-
genesemodelle) und Modelle, die AufschluB tiber die Dynamik bereits exi-

stierender Fronten geben.

Frontogenesemodelle klassifiziert man zweckmidBigerwelse mach den erregenden
Faktoren, die primir zur Erzeugung der modellierten Fronten fiihren. Danach

kann man zwischen fiinf Modelltypeu unterscheiden:

~ Modelle, die die Bildung von Auftriebsfronten an den Berandungen der
Ozeanbecken beschreiben, wurden z.B. wvon HURLBURT und THOMPSON (1973},
BLECK (1978a) und CHIEN-FOO (198l) vorgestellt. HURLBURT und THOMPSON
(1973) untersuchten dieses Problem mit einem zweidimensicnalen wind-
getriebenen Zwei-Schichten-Modell auf der P-Ebene. Die zweidimensionale
Modellebene ist dabel sevnkrecht zur Ostkiiste eines Ozeanbeckens orien~
tiert. Sie konnten zeigen, daf die anfdnglich horizontal verlaufenden
Isopyknen an der Kiiste innerhaib von etwa 30 Tagen die Meeresoberfliche
schneiden und dort eine Dichtefront entstehen lassen. Angeregt wird
dieser ProzeB durch winderzeugte horizontale Divergenz des Strimungs—
felds. BLECK (1978a) modellierte diesen Vorgang an der Westkiiste eines

Ozeanbeckens mit einem dreidimensionalen nichtlinearen adiabatischen Vier—
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Schichtea—Modell auf der f-Ebene, das durch einen antizyklonalen Wind-
streB angetrieben wird. Im Unterschied zum davor erwdhnten Modell dient
hier die Dichte als Vertikalkoordinate. Zweck dieses Modells war weniger,
Kiistenauftrieb realistisch zu simulieren, sondern vielmehr, die Mtglich-
keiten eines isopyknischen Modells fiir die Behandlung dieses und art-
verwandter Probleme aufzuzeigen. CHIEN-FOO (198l) verwendete in einem
zwelidimensionalen Auftriebsmodell dieselben Gleichungen wie BLECK (1978a),
parametrisierte aber zusdtzlich diabatische Prozesse wie vertikale Durch-
mischung des Dichtefelds. Er konnte zeigen, dald eine Auftriebefront mit
einem starken Jet und einer quer zur Front gerichteten Zirkulation

innethalb weniger Tage entsteht.

DE SZOEKE (1980), CUSHMAN-ROISIN (1981, 1984) und DE RULITER (1983)
konstruierten Modelle, mit denen die Erzeugung permanenter Fronten 1im
Ozean simuliert wird. Erzeugende Krifte 1in diesen Modellen sind wind-
bedingte Konvergenzen des gyreskaligen Stromungsfelds und regionale
Unterschiede 1im Feld der klimatologischen Oberflidchenenergiefliisse.
CUSHMAN-RQISIN (198l) kombinierte dazu ein zweldimensionales Advektions—
modell mit einem eindimensionalen Deckschichtmodell. Der essentielle
froantogenetische Mechanismus in seinem Modell ist dabel der Windstre8,
der sowohl horizontale Advektion als auch wvertikale Durchmischung
bewirken kann. Belde Effekte fihren in den Westwindzonen zu einer
Erhohung der Dichte der oberflidchennahen Wasserschicht. Dort, wo Bstliche
Winde vorherrschen, sind sle gegenelnander gerichtet, da hier die wind-
getriebene Strimung leichteres Wasser adwvektiert. In der Konvergenzzone
dieser siid— und nordwidrts gerichteten Triftstrime entstehen dann gyreska-
lige Frontalzonen. Das Modell von DE SZOEKE (1980) ist dhnlich konzipiert.
DE RULJTER (1983) stellte ebenfalls ein advektives Deckschichtmodell vor,
erlaubte aber regional unterschiedliche Oberflichenenergiefliisse. Diese
Flisse produzieren einen horizontalen Gradienten der Deckschichttiefe und
- kombiniert mit efnem windgetriebenen Transport - fuhrt dies zur Erzeugung
von Fronten durch Zusammenfilhren von Wasserkdrpern mit verschiedener
Deckschichttiefe und -temperatur. CUSHMAN-ROISIN (1984) bezweifelt, daB
allein die Ekman-Konvergenz zur Erzeugung von permaneaten subtropischen
Fronten fithren kann. Mit einem analytischen Modell demonstrierte er die
Moglichkeit, daB diese Fronten das Produkt divergenter thermisch
bedingter geostrophischer Strimungen auf der f~Ebene sind.
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- Modelle, die die Prdsenz von Fronten an Schelfridndern und Ridndernm won
Flachwassergebieten zu erkliren versuchen, sind die von ENDOH (1977) und
GARWOOD et al. (1981). Diese Fronten sind das Produkt unterschiedlicher
Wasser- und Energlebilanzen In Flachwassergebieten und im offenen Ozean.
Flachwassergebiete werden oft durch Frischwasserzufuhr ausgesiidt und
zeigen eimen stdrkeren Jahresgang der Temperatur als Wassermassen des
of fenen Ozeans. ENDOH (1977) untersuchte dieses Problem mit einem zwei-
dimenslicnalen rotationsfreien Modell mit wvariabler Bodentopographie. Er
konnte zelgen, da8 eiperseits durch unterschiledliche Oberflidchenenergie-
fliisse 1n den Flach~ und Tiefwassergebieten und andererseits durch
Frischwasserzufuhr vom Festland Dichtefronten an der Begrenzung zwischen
diesen beiden Wasserkdrpern entstehen. GARWOOD et al. (1981) konnten den
gleichen Effekt mit einem eindimensionalen Deckschichtmodell erzielen.
Sie untersuchten den Respons dleses Modelis auf unterschiedliche Wetter-
sltuationen und simulierten damit den Jahresgang der Front, die die Grobe
und Kleine Bahama-Bank (Flachwassergebiete) umgibt. Vom Konzept her
dhnlich sind

- Modelle, mit denen die Entstehung und Position gezeiteninduzierter Fronten
in Flachwassergebleten simuliert wird. Diese Fronten sind das Resultat
aus dem Zusammenwirken wvon Gezeltenstromturbulenz und Bodentopographie.
Starke Gezeltenstrime sorgen In flachen Meeresgebieten fiir eine permanente
Durchmischung der Wassersidule und verhindern den Aufbau einer sommerlichen
Schichtuang. Mittels eines Kriteriums, das aus der Stromungsgeschwindigeit
der Gezelt und der Wassertiefe abgeleitet werden kann, konnten SIMPSON et
al. (1978) sowie FEARNHEAD (1975) die Ubergangsbereiche zwischen durch-
mischten und geschichteten Wasserktrpern und damit die Position wvon
Fronten rund um die Britischen Inselan recht genan (d.h. iibereinstimmead
ait Beobachtungen) fixleren.

- Das bisher elnzige Modell, das die Erzeugung von Fronten im Deformations~
feld synoptischskaliger Wirbel beschrelbt, ist das von MACVEAN und WOODS
(1980, im folgenden als MW bezeichnet). MW simullerten mit diesem zwei-
dimensionalen adiabatischen Modell die Entwicklung einer MPV-Fromt, dile
dadurch entsteht, daB ein synoptischskaliges Deformationsfeld auf die
gyreskalige Baroklinitidt einwirkt. Innerhalb von drei Tagen entsteht eine

Frontalzone, die durch efnen starken Dichtegradienten an der Meeresober—
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fliche (0p/dx > 3+103 kg/m™ %) und einen Jet mit Spitzengeschwindigkeiteo
von iiber 0.45 m/s und betridchtlicher Horizontalscherung (-0.5 < § /£ < 15)
gekennzeichnet ist. Das Modell ist semi-geostrophisch, d.h. es wird ange-
nommen, daB der Jet in geostrophischer Balance mit dewm quer zur Front
gerichteten Druckgradienten steht. Das zeitabhingige Geschwindigkeitsfeld
wird aus dem durch die Deformation verlinderten Massenfeld diagnostiziert;
die Modellgleichungen sind also nicht prognostisch. Abb. 1.15 zeigt den
Zustand des Massen— und Geschwindigkeitsfelds zu drei aufeinanderfolgenden
Zelten. Man erkennt deutlich die Verstlrkung der Baroklinitidt und die
Intensivierung des geostrophischen Jets. Im weiterean Verlauf ihrer Studie
untetrsuchten MW den EinfluB der wihrend der Frontogenese erzeugten Zirku-
lation auf ein passiv advektlertes Temperaturfeld. Sie konnten zelgen,
daBp aus einer anfidnglich schwach vorgegebenen Thermoklinitdt sich in
wenigen Tagen eine scharfe Temperaturfront entwickelt (Abb. 1.16). Im
unmittelbaren Bereich des Thermoklinititsmaximums kommt es dann sogar zur
Faltung von Isothermen (= Inversionen im Temperaturprofil). In einer
weiteren Anwendung ihres Basismodells wiesen MW nach, daf die wihrend der
Frontogenese vorherrschende Zirkulation die Tiefe einer dem Modell passiv
iiberlagerten Deckschicht moduliert. Diesen Vorgang zeigt Abb. 1.17.

Eine sinnvolle Klassifizierung der Modelle, die AufschluB Hiber die Dynamik
bereits existierender Frounten geben, ergibt sich aus der Zielsetzung des
Modells.

— Erste Untersuchungen der Zirkulation an stationiren Fronten (das sind
Fronten, deren Position ortsfest bzgl. der rotierenden Erde 1ist) fithrten
zur Margules—Gleichung, die wvon MARGULES (1906) erstmals fir Strdmungen
an atmosphdrischen Fronten hergeleitet und von DEFANT (1929) auf das Meer
Ubertragen wurde. Sie beschreibt die horizontalen frontenparallelen
Stromungen an einer stationdren im dynamischen Gleichgewicht befindlichen
Front, dle durch die geneigte Grenzfliche zwlschen zwel Wasserkorpern mit
verschiedenen Dichten reprdsentiert wird. Vertikalbewegungen an ozeanischen
Frontea wurden erstmals von DEFANT (1961) beschrieben. Grundlage der
Theorie ist die Folgerung, daB an Fronten, die sich nicht im stationdren
Gleichgewicht befinden, horizontale frontenparallele Beschleunigungen
auftreten. Diese Beschleunigungen resultierea in Vertikalbewegungen, die
versughen, durch Verdnderung der Position der Frontfliche diese in efnen
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Abb. 1.15

Zeitliche Entwicklung des Massen- und Geschwindigkeitsfelds im Modell von
MACVEAN und WOODS (1980)

Durchgezogene Isoplethen: Isopyknen; Abstand: 0.2 kg m 3

Gerissene Isoplethen: Isotachen des Jets; Abstand: Q.04 m/s

a) Anfangsfeld beli t = O h

b) t = 57.76 h; Pfeile stellen ageostrophische Geschwindigkeiten dar

c) t = 83.21 h
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Abb. 1.16

Zeitliche Entwicklung eines thermoklinen Felds im Modell von MACVEAN und WOODS (1980)
Durchgezogene Isoplethen: Isothermen; Abstand: 0.8 K bei t « O h, 0.4 K bei{ t = 83.21 h

- 7% -

Gerissene Isoplethen: Isopyknen; Abstand: 0.2 kg m™ 3
Dargestellt ist die Entwicklung zweier Fidlle mit verachiedenen Anfangsbedingungen. Die Neigungen von Isothermen
und Isopyknen beli t = 0 h haben

(a) veraschiedenes Vorzelchen, (b) gleiches Vorzeliches.
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Abb. 1.17

Zeitliche Entwicklung des Massen— und Ceschwindigkeltsfelds und der Deck~
schichttiefe im Modell von MACVEAN und WOODS {1980}
Durchge zogene Isoplethen: Isopyknen; Abstand: 0.1 kg w3

Gerisseune Isoplethen: Isotachen des Jets; Abstand: 0.04 w/s

Dicke Linie: Peckschichttiefe

a) Anfangsfeld bel t = 0h

p) t = 57.76 h; Pfeile stellen ageos trophische Geschwindigkeiten dar

¢c) t=177.02h



Gleichgewichtszustand zu bringen. Anhand mehrerer Fallstudien mit Jewells
verschiedenen Dichten und frontenparallelen Beschleunigungen in den zwel
Wassermassen beiderseits der Front bietet diese Theorie elme Erkldrung

fiur Auf- und Abgleitvorginge.

Die Vertikalzirkulation an Fronten, deren Position nicht ortsfest ist,
wurde erstmals von RAO und MURTY (1973) berechnet. Grundlage ihrer Studien
sind Datensitze, die aus Frontenvermessungen von CROMWELL wund REID
(1956) sowle VOORHIS und HERSEY (1964) resultieren. Ahnlich wie DEFANT
(1961) steliten sie die Front als geneigte Fliche zwischen zwel Wasser—
kérpern dar, an der die Dichte sich abrupt #ndert. Allerdings erlaubten
sie zusdtzlich, daB sich die Neigung dieser Fliche horizontal und die
Dichte der beiden Wassermassen wvertikal indert. AuBerdem lieBen sie
Wandergeschwindigkeiten der Frontfldche bls zu 0.5(!) m/s zu. Ihr theore—
tischer Ansatz geht von der stationiiren, linearisierten hydrodynamischen
Bewegungsgleichung auf der f-Ebene aus. Turbulente Vermischung wird
durch wertikal wveridnderliche Austauschkoeffizienten parametrisiert. Als
Ergebnis erhielten sie maximale Vertikalgeschwindigkeiten bis zu 3 mm/s
{# 300 m/d!) und eine geschlossene Zirkulationszelle in der Vertikal-~

ebene senkrecht zur Front.

Ein zweldimensionales nichtlineares Modell der Dynamik an instationiren
ozeanlschen Dichtefronten auf der f-Ebene stellte GARVINE {197%a,b) vor.
GARVINE konnte das Iinstationidre Problem auf ein stationires reduzieren,
indem er seln Koordinatensystem an die sich bewegende Front anheftete.
Ahulich wie bel DEFANT (1961) ist die zu untersuchende Front durch eine
geneigte Gremzfliche zwischen zwei homogenen Wasserkdrpern mit werschie-
denen Dichten idealisiert dargestellt. Relativbewegung beilder Wasser-
korper zuelpander in der zweidimensionalen Vertikalebene wird vorgegeben.
Die Losungsvielfalt seines Modells stellte GARVINE (1979a,b) in Abhingig-
keit eines "Rotationsparameters”™ P, dar, der aus dem Verhiltnis des baro-
klinen Rossby~Radius' zu einer dissipativen Lingenskala resultiert. GroBes
P, bedeutet, da8 Rotationseffekte iiberwiegen, kleines P steht fir die
Dominanz dissipativer Prozesse. Auf diese Weise konnte GARVINE (1979a,b)
die Dynamik von Fronten mit verschiedenen Lingenskalen studieren, ange~—
fangen bei kleinskaligen FlubBwasserfrontem bis zu grofiskaligen Fronten
der gyreskaligen Zirkulation, wie z.B. der Subtropenfront. Die Ergebnisse
zeigen, daB der frontenparallele Jet mit steigendem P, wichst, wihrend



die senkrecht zur Front gerichtete ageostrophische Geschwindigkeit immer
schwidcher wird. In gleicher Weise nimmt die Vertikalzirkulation ab, eine
Konvergenz der Oberflichenstrmungen wund daraus resultierende Absink-
bewegungen an der Front sind jedoch auch noch im Fall P, * <« vorhanden.
GARVINE (1980) stellt lediglich eine Erwelterung dieses Modells durch die
Bericksichtigung thermodynamischer Effekte dar.

Ein nichtlineares, zelitabhingiges zweidimensionales Modell von KAO et al.
{1978) simuliert die Bildung und den quasi-stationdren Endzustand einer
Front auf der f-Ebeue, die durch das Einstrdmen spezifisch leichteren
Wassers In eine Umgebung mit spezifisch schwererem Wasser entsteht. Der
quasi-stationdre Endzustand wird dadurch erreicht, daB die Bewegung der
Front relativ zum schwereren Wasser immer langsamer wird und nach eilner
Zeitspanne 10/f durch Erreichen eines geostrophischen Gleichgewichts
nahezu zum Stehen kommt. In diesem Stadium hat sich ein starker Fronten-
jet pgebildet; die quer zur Front gerichtete Geschwindigkeit entspricht
etwa 1/10 der Einstrémgeschwindigkeit des leichteren Wassers, die Verti-
kalgeschwindigkeit an der Front liegt zwischen dem 10~ 3~ ynd 10™ “-fachen
der Jetgeschwindigkeit. Die Studien von KAO (1980, 1981) sind eine Anwen-

dung dieses Modells auf den Golfstrom und auf Schelffronten.

Die Anzahl der Modelle, die hydrodynamische Instabilititen von Strdmungen
beschreiben, hat inzwischen einen enormen Umfang angenommen. Es Ist
deswegen an dieser Stelle nicht mSglich, einen vollstidndigen {iberblick zu
geben. In diesem Zusammenhang sel auf Lehrbiicher wie PEDLOSKY (1979) und
GILL (1982) verwiesen. Im folgenden sollen deswegen nur Modelle beschrieben
werden, die sich speziell dem Problem der Instabilitdt wvon Fronten bzw.
Frontenjets zugewandt haben und die Entwicklung und Strukturen von Miandern
detailliert beschreiben.

ORLANSKI und COX (1973) entwickelten ein dreidimensionales nichtlineares
Modell auf der f-Ebene, das die Instabilitidt der Golfstromfront beschreibt.
In ihrem 15-Schichten—Modell betrachtetean sle die zeitliche Entwicklung
eines anfangs geostrophisch balanclerten Jets, dem sie eln Storfeld mit
kleiner Zufallsamplitude iiberlagerten. Dadurch angeregt bilden sich inner—
halb von acht Tagen Miander mit einer typischen Wellenlinge wvon = 120 km
heraus. ORLANSKI und COX (1973) konnten zeigen, daf das Wachstum dieser

Wellen in den ersten Tagen des Experiments exponentiell verliuft und nach



etwa acht Tagen verschwindet. Eine umfangreiche Energiediagnostik zeigt,
daB die kinetische Energie der Wellen in erster Linie dem Reservoir der
poteatiellen Energle entzogen wird - barokline Instabilitdt ist also der

dominante physikalische ProzeB.

IKEDA (1981) simulierte in einem dreidimensionalen quasi-geostrophischen
Zwei-Schichten-Model]l die Instabilitdt eines starken von Westen nach
Osten strtmenden Jets. Im Cegensatz zu ORLANSKI und COX (1973) ist in
seinem Modell potentielle Vorticity eine ErhaltungsgrtBe. Seine LUsungen
beschreiben die Entwicklung von Mdandern und die Abschniirung von zyklonalen
und antizyklonalen Wirbeln. Ein Vergleich mehrerer Modelliufe mit und
ohne p-Effekt, aber mit den gleichen Anfangsbedingungen, zelgt, daf der
Abschniirproze8 durch ein von mull verschiedenes P begiinstigt wird.

Zum Schlup dieses Abschnitts sel noch das Modell von JAMES (1983) erwdhnt.
Hier wird in einem dreidimensionalen nichtlinearen Modell die Instabilitdt
einer idealisierten Front in Schelfgebieten simuliert. Das Modelligebiet
erstreckt sich iiber eine Fliche von 30 km x 50 km, die Gitterweite betrigt
ca. 1 — 2 km. Die Geschwindigkeir des Frontenjets von = 1 m/s und die Jet-
breite von ~ 10 km lassen auf eine Rossby-Zahl in der Ndhe von 1 schliefBen.
Innerhalb von drel Tagen wird der Jet zu einem Miander von etwa 40 km
Wellenldnge deformiert uwnd ein zyklonaler Wirbel abgeschnlirt. Dieses
Modell wird an dieser Stelle weniger wegen selner Ergebnisse zitiert,
sondern deswegen, weil es das erste Modell darstellt, das die Instabilitidt
einer mesoskaligen Front simuliert. Die geringe GriBe des Modellipeblets
und die horizontale AuflSsung sind ndmlich eine GréBenordnung kleiner als
in den vorher beschriebenen Modellen. Es werden also turbulente Prozesse

aufgeltst, dle in groBskaligen Modellen nur parametrisiert werden.

1.3.3 Frontogenesemodelle der Atmosphire

Die Untersuchung des Entstehungsprozesses atmosphirischer Fronten mit ana-
lytischen und numerischen Modellen hat eine lingere Tradition als die
Modellierung ozeanischer Fronten. Die Bedeutung horizontaler Deformations-
felder synoptischskaliger Wirbel als primdre Ursache fiir die Formation von
Frouten in der Atmosphiire wurde bereits in den 20er Jahren dieses Jahr-
hunderts von BERGERON (1928) herausgestellt. Diese Erkenntnis fand Nieder-
schlag 1in einer Vielzahl won Frontogenesemodellen, die etwa ab Mitte der
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50er Jahre in der meteorocloglischen Literatur verBffemntlicht worden sind. Da
das Deformationsfeld synoptischskaliger Wirbel mtglicherwelse auch der
essentielle Mechanismus ist, der zur Bildung ozeanischer MPV-Fronten flihrt,
501l an dieser Stelle ein kurzer Uberblick tiber Formulierung und Ergebnisse
atmosphirischer Deformationsmodelle pegeben werden. Eine ausfiihrliche

Abhandlung lber die mathematische Theorie der Frontogenese findet man beil
HOSKINS (1982).

Zweldimensionale Modelle, die Frontogenese 1in einem vorgegebenen gros-
skaligen horizontalen Deformationsfeld beschreiben, wurden erstmals wvon
STONE (1966), WILLIAMS (1968) und WILLIAMS und PLOTKIN (1968) vorgestellt.
Diese quasi-peostrophischen Modelle sind zwar in der Lage, die Entwicklung
einer "Pseudo-Front” mit starken Temperaturgradienten an der Erdoberfliche
zu simulieren, bieten aber keine zeitabhingige Lisung ~ nur gewisse Grenz-
falle werden betrachtet. Dariiber hinaus erstrecken sich die modelliertean
Fronten vertikal — die in der Realitdt beobachtete Neigung der Frontfliche
wird also nicht erfafit. Eine weitere ynrealistische Eigenschaft der Modell-
fronten besteht darin, daB8 im umnmittelbaren Frontenbereich die relative
Vorticity gleich 0 wird, cbwohl Beobachtungen zeigen, daB die relative
Vorticity dort 1im allgemeinen maximal ist. Nach WILLIAMS (1972) ist die
Hauptursache fiir diese Schwidchen der quasi-geostrophischen Modelle die Tat-
sache, daB im spiteren Stadium der Frontogenese dle Rossby-Zahl sehr grof
wird (Ro = 1), so daB die Voraussetzung fiir Quasi-Geostrophie (Ro << 1)
nicht mehr pgegeben ist und ageostrophische Effekte eine dominante Rolle
splelen. Diese Erkenntnis fiihrte zur Entwicklung voll-nichtlinearer nume-
rischer Modelle durch WILLIAMS (1972, 1974). Die Ldsungen dieser Modelle
gleichen weitaus mehr den Strukturen, wie sie an Fronten beobachtet werden;
die Frontfldche ist mit der Hohe genelgt und im "Zentrum” der Froant produ-
zieren sle eine Region maximaler zyklonaler Vorticity. Die Bildumg von
Diskontinuitdten, d.h. extrem starken horizontalen Gradienten der poten~
tiellen Temperatur, konnte mit diesen Modellen wegen der limitferten hori-
zontalen Aufltsung des Modellgitters {20 km) aber nicht simuliert werden.
Einen Ausweg aus dieser Situation bietet die Transformation der Bewegungs—
gleichungen auf Horizontalkoordinaten, die mit dem groBskaligen Deforuwations—
feld advektiert werden. Damit ergeben sich Vereinfachungen 1m Gleichungs-
system und hohe horizontale Aufldsung 1m Bereich der Dilatationsachse des
Deformationsfelds (sieche Abb. 1.4) im fortgeschrittenen Stadium der Fronto-



genese. HOSKINS (1971), HOSKINS und BRETHERTON (1972) und HOSKINS {1974)
konnten damit die Entstehung von Diskontinuititen in Frontalzomen simu-
lieren, obwohl ihre Modelle lediglich auf der semi-geostrophischen Approxi-
mation (siehe Abschnitt l.3.2) basieren. Diese Gleichungen wurden bereits
von SAWYER (1956) und ELIASSEN (1962) zur diagnostischen Untersuchung von

Vertikalzirkulationen an atmosphirischen Fronten angewendet.

Der mniichste Schritt zur realitdtsnahen Modellierung atmosphirischer Fronto-
genese war die Entwicklung von Modellen, in denen die Bildung vom Froaten
im Strimungsfeld eioer baroklin instabilen Welle untersucht wird. Im
Unterschied zu den oben beschriebenen zweidimensionalen Deformationsmodellen
wird hier also nicht eiﬁ idealisierter frontogenetischer Mechanismus vor-
gegeben, sondern das Zirkulatifonsschema, daf letztendlich zur Bildung von
Fronten fihrt, muB sich vielmehr erst selbst aus einer instabilen Welle
heraus entwickeln. Dieses Problem wurde erstmals von WILLIAMS (1967) in
einem zweidimensionalen Modell behandelt. Dreldimensionale Modelle wurden
ue.as von MUDRICK (1974), HOSKINS und WEST (1979), HOSKINS und DRAGHICI
(1977) sowie HOSKINS und CAETANO NETO (1984) wvorgestellt. Die Ergebmisse
besagen, daB das Strdmungsfeld einer baroklin instabilen Welle in der
Lage 1ist, 1in kurzer Zeit Frontalzonen zu generieren, deren Strukturen
generell mit den Vorhersagen der zweidimensionalen Deformationsmodelle
dbereinstimmen. Das 1ldealisierte horizonmtale Deformationsfeld scheint somit

eine gute Approximation zu sein, Frontogenese realititsnah zu simulieren.

1.3.4 Anforderungen an ein mumerisches Modell

Nach den oben getroffenen Aussagen kdnnen mun prizise Anforderungen an die
Beschaffenheit eines numerischen Modells gestellt werden, mit dem die Eat-

wicklung und Dynamik von MPV-Fronten im Ozean untersucht werdewn soll.

~ MPV-Fronten sind ein Produkt der zu hbheren Wellenzahlen gerichteten
Kaskade potentieller Enstrophie im Spektrum ozeanischer Turbulenz. Das
dem Modell zugrundeliegende Gleichungssystem sollte also individuelle

Erhaltung von potentieller Vorticity und Erhaltung potentieller Enstrophie
garantieren.

= An MPV-Fronten erreicht die Rossby-Zahl Werte in der Nihe von 1. Die
Voraussetzung filr Quasi—Geostrophie (Ro << 1) ist also nicht mehr erfillt.
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Semi-geostrophische und diagnostische Modelle produzieren unrealistische
Losungen im spdteren Stadium der Frontogemese. Das Modell sollte also

voll-nichtlinear und prognostisch sein.

~ MPV~Fronten sind Zonen starker horizoataler Variabllitdt. Dem sollte

durch hohe horizontale Aufldsung (~ 1 km) Rechnung getragen werden.

Die Forderung nach individueller Erhaltung potentieller Vorticity bedeutet
zwangsliufig starke Einschridnkungen fiir die Struktur des Modells. In erster
Linie konnen diabatische Prozesse nicht beriicksichtigt werden. Da die Zeit~
skala der Frontogenese in der GroBenordnung von Tagen liegt, st die Ver-
nachlidssigung diabatischer Abkithlung und Erwirmung des Ozeans In dieser
Phase vertretbar. Problematischer ist dagegen die Nichtberiicksichtigung
turbulenter Vermischung durch Scherungsinstabilitit. Hier kann man sich aur
auf Ergebnisse des MW-Modells stiitzen, in denen zum Ausdruck kommt, daf die
Richardson=Zahl erst im fortgeschrittenen Stadium der Frontogenese GrofSen-
ordoungen von 1 erreicht. Fraglich ist auch, inwieweit die Vernachlissigung
doppeldiffusiver Vorginge die Modellergebnisse wverfdlachen kann. Die Tat-
sache, dal Temperaturinversionen an Fronten wermehrt beobachtet wurden,
deutet zwar einerseits darauf hin, daB Doppeldiffusion bevorzugt in Frontal-
zonen auftritt; aodererseits kann man jedoch davon ausgehen, da8 die
Existenz wvon Inversionen iiberhaupt erst ein Produkt der Frontendynamik
selbst ist. Insofern erscheint eine Vernmachlidssigung diabatischer Veridnde-
rungen des Dichtefeldes durch doppeldiffusive Instabilitdten zumindest

wihrend der Frontogenese wvertretbar.

1.4 Ziele der Arbeit

Ziel dieser Arbeit ist die Entwicklung eines prognostischen, nichtlinearen,
adiabatischen numerischen Modells, in dem die potentielle Vorticity eine
individuelle Erhaltungsgrife ist. Mit diesem Modell soll die Genese einer
MPV-Front im Deformationsfeld synoptischskaliger Wirbel und die Entwicklung
von Miandern auf dieser Front simuliert werden. Sowohl das Frontogenese- als
auch das Midandermodell sollen dazu dienen, tlefere Elnblicke 1in die meso-
skalige Dynamik des Ozeans zu gewinnen. Es soll versucht werden, an Froaten
beobachtete Phinomene zu erzeugen und elne Erkldrung fir ihr Zustandekommen

zu liefern.
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Mit dem Frontogenesemodell soll gezelgt werden, daB ein synoptischskaliges
Deformationsfeld in der Lage 1ist, innerhalb weniger Tage durch absolute
Verschirfung eines vorgegebenen gyreskaligen Gradienten der potentiellen
Vorticity elne MPV-Front zu erzeugen. Dabei soll insbesondere die zeltliche
Entwicklung der horizontalen und vertikalen Strukturen des Massen- und
Geschwindigkeitsfelds sowie die Auswirkungen des Frontogeneseprozesses auf
die Umverteilung passiv akvektierter Skalare untersucht werden.

Mit dem Mdandermodell soll die zeitliche Entwicklung von Horizontal- und
Vertikalstrukturen des Massen~ und Geschwindigkeitsfelds einer baroklin/
barotrop instablilen MPV~-Front untersucht werden. Weiterhin soll das Modell
Aufschlisse liber Wachstumsraten und Energleumwandlungsprozesse wihrend der
Entwicklung der Instabiiitdt geben. Die Umverteilung passiver Skalare 1st
ebenso wie beim Frontogenesemodell Gegenstand der Betrachtungen. Zusitzlich
sollen Trajektorien markierter Wasserpartikel in der instabilen Front dar-
gestellt werden.
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2 DAS FRONTOGENESEMODELL

In diesem Abschnitt wird das numerische Modell wvorgestellt, mit dem die
Erzeugung von MPV-Fronten simuliert werden soll. Das Modellkonzept mit den
zugrundeliegenden Gleichungen, Randbedingungen, technischen Details wund
Anfangsbedingungen wird in Abschnitt 2.1 beschrieben. Im Abschuitt 2.2
werden die Ergebnisse des grundlegenden Modellaufs FGO (FG = Frontogenese)
dargestellt. Anhand dieses Laufs wird ein Eindruck in rdumlich/zeitliche
Strukuren der sich entwickelnden Front vermittelt und die lokale Dynamik
analysiert. Die Abschaitte 2.3 und 2.4 beschreiben die Sensitivitit der
Modellergebnisse auf verschiedene Anfangsbedingungen der IPV-Struktur und
des Temperaturfelds. Im Abschnitt 2.5 schlieBlich werden die Ergebmisse

zusammengefabt und daraus resultierende SchluBfolgerungen gezogen.

2.1 Formulierung des Modells
2.1.1 Wahl der Vertikalkoordinate

Die Forderung nach individueller Erhaltung der potentiellen Vorticity in
den Modellgleichungen kann nur erfiillt werden, wenn die Dichte als
Vertikalkoordinate bermtzt wird. Die Verwendung einer isopyknigchen {d.h.
lagrangeschen) Vertikalkoordinate bietet dariiber hinaus den Vorteil, dad
die Anzahl der Gitterpunkte in der Vertikalen im allpemeinen geringer ist
als in eulerschen Modellen, um das gleiche Spektrum barokliner Strukturen
aufzulosen. Ein fundamentaler Nachtell 1isopyknischer Vertikalkoordinaten
ist die Tendenz von Isopyknen, 1n Regionen mit starker Baroklinitit nahe
der Meeresoberfliche diese zu schneiden. Da die Meeresoberfliche selbst
eine Koordinatenfliche darstellt, bedeutet dies einen Schnitt von Koordi-
natenflichen und verhindert damit die Anwendung wvon Operatoren in den
Differenzengleichungen, die eine Division durch den vertikalen Gitterabstand
vorschreiben. Eine Mdglichkelt, dieses Problem zu umgehen, besteht darin,
den Vertikalabstand zwischen Isopvyknen so gro8 zu wihlen, daB ein Schnitt
von Koordinatenflichen wihrend der Integrationsdaver des Modells aus—
geschlossen werden kann. Dies bedeutet aber, daB vertikale Dichtestrukturen
nur noch ungeniigend aufgeldst und die fiir Frontalzonen typischen horizontalen

Dichtegradienten an der Meeresoberfliche nicht wiedergegeben werden kinnen.



In diesem Modell wird ein anderer Ausweg gewdhlt - die Verwendung von
Hybridkoordinaten, wie sie won BLECK (1978b, 1979) entwickelt worden sind.
Hybridkoordinaten bieten einergeits die Moglichkeit, Modellgleichungen
streng isopyknisch anzuwenden, andererseits erlauben sie den bergang zu
einer vertikal eulerschen Darstellung in Regionen, wo die Verwendung iso-
pyknischer Koordinaten die erwdhnten Schwierigkeiten bereitet. Da dieser
{ibergang von fsopyknischen zu eulerachen Koordinaten in bestimmten Tellen
des Modellgebiets mit dem Verlust der individuellen Erhaltung potentieller
Vorticity bezahlet werden muB, stellt die Formulierung in Hybridkoordinaten
somit einen KompromiB zwischen Anspriichen an die physikallischen Eigen-
schaften des Modells und numertsch bedingten Notwendigkeiten dar.

2.1.2 Die Modellgleichungen in Hybridkoordinaten

Ein nlchtlineares prognostisches Gleichungssystem zur Beschrelbung des
Massen—~ und Geschwindigkeitsfelds in werallgemeinerter Vertikalkoordinaten
wurde von BLECK (1978b) erstellt. In einem rechtshindigen Kcerdinateunsystenm
(x,y,8) lagten die Bewegungsgleichuagen

u -
(R lerv-Turig-mm-al(F)-(g), @
) .
[-E;‘t-’}s+v-v8v+s%+fu=-a(—%)s-[—gy9)s. (2.1b)

Dabei ist s die verallgemeinerte Vertikalkoordinate ( s zeigt positiv nach
oben), 8 bedeutet ds/dt, x und y die horizontalen Koordinaten ( nicht ent-
lang einer s-Fldche gemessen, sondern in der Projektion auf efue horizontale
Fliche), v = 1u + jv ist der horizontale Geschwindigkeitswektor. Der Index
8 soll daran erinnern, daB partielle Differentiationen entlang einer s~
Fliche ausgefihrt werden, somit fst V_ = 1(3/2x)_ + I( o/ ay), (weitere Efn-
zelheiten siehe BLECK (1978b) ). Die anderen Symbole haben die tibliche Bedeu-
tung: t (Zeit), f (Coriolisparameter), a (spezifisches Volumen), p (Druck)
und & (Geopotential). Die hydrostatische Approximation driickt sich als



g N - (2.1c)
aus und die Kontinuitidtsgleichung lautet

T (®yrv w2y L 2.0, (2.2)

Individuelle Erhaltung des spezifischen Volumens (ohne Beriicksichtigung von
Kompressibilitdt, Diffusion und anderen diabatischen Effekten) wird durch
die thermodynamische Gleichung

&s(-—-)s+v-vsa+(§%]%‘:=o 2.3)

beschrieben.

2.1.3 Das Deformationsfeld

Die Frontogenese wird in diesem Modell durch ein statlondres barotropes
Deformationsfeld (Abb. 2.1) angetrieben. Das Deformationsfeld wird durch

die Stromfunktion
= - yxy (2.4)

beschrieben. y ist die Deformationsrate. Die Deformationsgeschwindigkeiten
in x- und y-Richtung sind

1LD= %;?-—Yx (2-58)
VD’-%‘ Yy - (2.5b)

Das Deformatlionsfeld ist vorticity— und divergenzfreil:
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Abb. 2.1

Stromlinien des horizontalen barotropen Deformatfonsfelds. Das gerasterte
Rechteck stellt die Modellbox dar.



u
-?D = O (2.6a)

va
+52= 0. (2.6b)

Ein Rechteck behilt somit widhrend der Deformation die Form eines Rechtecks.

Die momentane Position X(t) = (x(::), y(t)] eines Wasserpartikels mit einer
anfianglichen Position X, = (x(to), y(to)] ist gegeben durch

X (t) = (x(t) *e "5, y(t,) + ™), (2.7a)

wenn es mit der Deformationsgeschwindigkeit advektiert wird. Die "Querfront-
skala" Lo = L(t=0) schrumpft also wihrend der Deformation zu

L(t) = Ly * e Mt (2.7b)
und die “Langsfrontskala” Bo = B{t=0) dehnt sich auf
B(t) =By *e't (2.7¢)

aus.

2.1.45 Transformation der Horizontalkoordinaten

Die rechteckige Modellbox ist in das oben beschriebene Deformationsfeld
elngebettet (Abb. 2.1). Die Seiteowinde sind parallel zur x~ bzw. y—Achse
orientiert und werden mit der Deformationsgeschwindigkeit adwvektiert. Die
Box wird also in x—Richtung komprimiert und in y-Richtung gestreckt. Da das
Interesse lediglich den durch das Deformationsfeld induzierten sekundidren
Bewegungsvorgingen gilt, ist es angebracht, die Modellgleichungen auf ein
Koordinatensystem zu transformieren, das materiell beziiglich des Deforma-~
tlonageschwindigkeitsfelds ist. Dles ist gleichbedeutend mit einer Separa-
tion des Geschwindigkeitsfelds in einen Deformationsanteil und einen sekun-
diren Anteil



u= uD + u' (2.8a)

v o=V, + v' (2.8b)

und der Suche nach Lésungen fur (u',v'). Substitution von (2.8) in die
Bewegungsgleichung (2.1) ergibt

(et o R e (),
+u'(-gl’:-'—)s+vn(;y—')s+v'(%‘)3+5-2'-fvb-fv'
=-—a:z ——::2 -a(%]g*(:)s (2.9a)

(;it']s+vn %Q +v' ayD +vD(-—:-:-'—)s
+v-(~;-—‘;l)s un(%)s+u'(%)s+s'al+fun+fu'
e - w2 () (3 - 2.90)

Dabei wurde von der Tatsache Gebrauch gemacht, daB up unabhidngig von y und
s sowle vp unabhidngig von x und s ist (Gleichung (2.5)). Pie Gradienten des
Drucks und des Geopotentials auf der rechten Seite von (2.9) sind in elnen
Antell {pD, db) aufgespalten worden, die das Deformationsgeschwindigkeits-
feld (uD, vD) antreiben und einen Anteil (pc, q%), die das Geschwindigkeita-
feld (u’, v') unterhaltea. Aus der Substitution von (uD, vD) anstelle von
(u, v) in (2.1) folgt deshalb



- 57 -

: %, 2%
u, %;— - va - - a-;(— - -a—x-— {2.10a)
dv op 9
vD;D + fu = - a?l)“—ay— . (2.10b)

ou’ u' '
(o) +ur (o) vuy (o) +ur (),

(2.11a)

tvp () so (B pi B () 4 ()

ov' GvD ' n'
— + L — -+ JR—— + ’ —
(o ), * v (), 4w (o) + v (o),
(2.11b)
_6‘L' L) M .i | P, ﬁ ll
+vD (ax ]s+v (&x ]s+sas+fu (by)s.‘.pc(Bys.
M(x,y,8) = ap, + & (2.12)

ist dabei das von MONTGOMERY (1937) fiir die isopyknische Analyse eingefiihrte
"Montgomery—Potential”. Setzt wan voraus, dal das barokline Massenfeld y-
unabhdnglg ist, dann sind u' und v' nur noch Funktionen von x und s und die
Ableitungen (2u'/dy)g, {&r'/ay)s, (dx fdy), und (2/3y), verschwinden in
(2.11):

' ' da' . W'
() () +er(22) +wr(m s — -
-- (2, 0, (), (2.13a)
av' v’ va v’ . o'
(6!: )s+vD(bx )s-i-v (-5;-]+u (-g;—)s+8'5's—+fu = 0. (2.13b)
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Jetzt wird eine Variable € definiert, die eine lagrangesche Koordinate fir
Flissigkeltselemente darstellt, die mit deam uD-Feld advektlert werden. Da
diese Elemente wihrend des Zeltintervalls t sich von ihrer Anfangsposition
x = x  mach x = x Oe-Yt bewegt haben, ist ihre Koordinate ® (welche synonym

mit der Startposition ist) gegeben durch
f = xet, (2.14)

Differentiation von (2.14) nach der Zeit ergibt elne Beziehung zwischen den
Geschwindigkeitskomponenten § = d2/dt and u = dx/dt:

u=ge" Y 4+ up . (2.15)

Rdumliche Ableitungen im x—~ und %~System sind verkaiipft durch

2 - L
~ e~ Yt = (2.16)
wihrend (2.15), angewendet auf die Identitit
d o0 _ 0 KB
PR R T b E (2.17)

einen Ausdruck ergibt, der die lokalzeitlichen Ableitungen im x~ und R-Systen
miteinander in Beziehung setzt:

3
31_:;--&_‘*“03 . (2018)

Zusammenfassung der ersten beiden Terme in (2.13a) und (2.13b) mit Hilfe

von (2.18) und Umordnen der wverbleibenden Terme ergibt die transformierten
Bewegungsgleichungen:



' 3 u' ! o' mD , o'
(s tm (7 )-v (gt )+ru g +s g
M )
ov! 2 v, |,
(?)g +u’ (—&—+f)+v'—0y— +8 53— =0 (2.19)

Un die Gleichungen tibersichtlich zu halten, wurden die Indices "s” und "c”
weggelassen. Die hydroatatische Gleichung (2.l¢) bleibt unverindert. Zur
Transformation der Kontinultidtsgleichung (2.2) wird erneut Gebrauch von
(2.18) gemacht. Da ?p/% y-unabhingig ist, vereinfacht (2.2) sich zu

 BrEed)dere e

In gleicher Weise reduziert sich die thermodynamische Gleichung (2.3) auf

s [] B o da
a:[——ki—-&(u'j&')+(s%]'&'-0. (2.21)
Die Gleichungen (2.19), (2.20) und (2.21) bilden zusammen mit der hydrosta-

tischen Gleichung (2.ic), welche in der Form

2l

-p 2 (2.22)

geschrieben wird, das gewinschte Gleichungssystem in (R, s)-Koordinaten.
Mit Ausnahmen der Terme u'le&t * =yu' and v avD/By = yw' in (2.19) sind
die Gleichungen fiir (uf, v') im £-System formal fdentisch mit den Gleichun-
gen fir (u, v) im x-System, die von BLECK und BOUDRA (1981, ab jetzt als BB
bezeichnet) in einem Zirkulationsmodell benutzt wurden. Es sei{ darauf hin-
gewlesen, daf die rdumlichen Ableftungen in (2.19), (2.20) und (2.21) nicht

in %-, sondern in x-Koordinaten ausgerechnet werden.



2.1.5 Individuelle Erhaltung potentieller Vorticity

In diesem Abschnitt soll gezeigt werden, daB im Speziallfall s = a (d.h. bei
einer rein isopyknischen Vertikalkoordinate) bzw. 8=0 (wegen 2.21) die
potentielle Vorticity im £-System eine individuelle ErhaltungsgriBe ist.

Die Ableitung von (2.19b) nach £ ergibt eine Gleichung fiir die relative
Vorticity {(Man beachte, daB eine Ableitung nach x nicht die Vertauschung
von riumlichen und zeitlichean Ableitungen Im ersten Term erlauben wiirde.):

d ov’ 0 o' ﬁVD
m(EmIrE e (mre)evg -0, 2-23)

Da es winschenswert 1ist, die Einheitlichkeit der Gleichungen 2zu wahren,
werden die Ableitungen 3 ® durch 3/ & ausgedriickt. Unter Bemutzung von
(2.16) und (2.18) kann der erste Term in (2.23) als

—ye i '
s (e T ) [y R g ()] (2.24)

geschrieben werden. Nochmalige Anwendung von (2.16) auf den zweiten Term in
(2.23) erlaubt die Elimination des Faktors e~ Yt aus der gesamten Gleichung.
Da avD/by = y iat, heben sich zwel Terme gegenseitig auf und es verbleibt

Foirrd (o (Fer o,

Zur Vorbereitung einer Glelchung fiir die potentielle Vorticity wird der
Term (dv'/3x + f) in (2.25) durch Qdp/d& ersetzt, wobei

Q- HE £
YR

die potentielle Vorticity in s-Koordinaten darstellt. Dies fihrt zu
K .. 2> 3
as[ar.g] +Qacg(as)+§[u’%<!]=0- (2.26)

Davon wird die mit Q multiplizierte RKontinuitdtsgleichung (2.20) subtra-



hiert. Ubrig bleibt die gewlnschte Gleichung flur die potentielle Vorticity

(%%)g“"% -0 . (2.27)

Die potentielle Vorticity Q ist somit in Gitterregionen, in denen s = a gilt,
eine mit dem u'-Feld advektierte individuelle ErhaltungsgriBe.

2.1.6 Modellgleichungen in endlichen Differenzen

Glefchungen in endlichen Differemzen fiur (2.1), (2.2) und (2.3) sind von
BLECK (1978b, 197%9) und BB fiir ein gestaffeltes Gitter hergeleitet worden,
das nach ARAKAWA und LAMB (1977) als "C"-Gitter bezeichmet wird. In end-
lichen Differenzen lautet die Bewegungsgleichung

(), + o [ -V + (87" V' (52 o
= - 5% - 8T (2.28a)
"'_'.___y_"_"_“_"'s

ES

SR 5y39 - 5),? . {2.28b)

(u,v) = (ués'f)'x, vés?) sind dabei die Komponenten des MassenfluBvektors und

By¥ ~ éyu + £
59"

Q (2.29)

ist die GriBe, die in s-Koordinaten poteuﬁielle Vorticity repridsentiert.
Querbalken iiber einem Symbol bedeuten einen MittelungsprozeB iiber zwei
benachbarte Gitterpunkte (diese Mittelungsprozedur kann, wie z.B. in ;xy’
auch in wverschiedenen Richtungen gleichzeitig durchgefiihrt werden), die



Operatoren bx, 6y und 6s sind die Darstellung von d/dx, d/dy und 3/ds in
endlichen Differenzen. Die rechten Seiten von (2.28a) und (2.28b) kionnen
mit Hilfe des Montgomery-Potentials umgeformt werden. Die Anwendung der
"Produktregel™ in endlichen Differenzen (BLECK, 1978b, Gleichung (17b)],
Ausnutzung der Distributivititseigenschaft des &y~Operators und die

Erkeantnis, da a_ps + @ ein Ausdruck in endlichen Differenzen fiir M ist,
fithrt zu

- F 5p° - & = - &M+ p°F Sa (2.30a)

fur die rechte Seite won (2.28a). In gleicher Weise werindert sich die
rechte Seite von (2.28b) zu

-7 @?-ay?--ayu+?lf Sy . (2.30b)

Die hydrostatische Gleichung, wmit dem Montgomery~Potential ausgedriickt,
erhilt man durch Ableitung von (2.12) (ohne den Index "c") nach s und nach-
folgende Substition von (2.1c). Die daraus resultierende Gleichung

BgM = p §3a (2.30c)
kann von einer beliebigen Tiefe ausgehend vertikal aufintegriert werden, um
M (bis auf eine Integrationskonstante) zu bestimmen. Man beachte, daB M

sich mur dort idndert, wo a sich #ndert, d.h., M ist lanerhalb einer s-Schicht
{siehe Abschnitt 2.1.8) vertikal konstant.

Die Kentinuitdtsgleichung (2.2) lautet in endlichen Differenzen:

..g.gasp+axu+6yv+6s[6-§§]-o (2.31)

und die thermodynamische Gleichung (2.3)
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——— e

G [TEE +VEP + (2 ) ga ]=0. (2.32)

L

Fir den Gebrauch in diesem Modell werden die Gleichungen (2.28), (2.30),
{2.31) und (2.32) 1n folgender Weise modifiziert:

alle y-Abletitungen in endlichen Differenzen werden verschwinden,

«~ Mittelung iiber y entfdllt,

- Mittelung iiber x wird ersetzt durch Mittelung iiber ¥,

- zeitliche Ableitungen 3/ werden durch Ableitungen (2/0t)g ersetzt,
- statt u,v wird u',v' substituiert,

— Ausdrilcke In endlichen Differenzen fiir die Deformationsterme u'i)u.Dlax
und v'avD/by in (2.19a,b) miissen zur rechten Seite von (2.28a,b) addiert
werden.

Dann reduzieren sich die Bewegungsgleichungen (2.28a,b) auf

.
5+v'2 —% - s

{gt;)s 6x[ 1-v*+ ( &p )‘1(5%)63u-_w.

= -sM + 7% b (2.33a)
L] - 8
(..a.y__ _572‘62.’_ (681-_.) 1 ( .@ ) 6Bv' + yw' =0,

otg °s (2.33b)

wobei U' = u'éspg, V' o=y ésp und Q = (6 v + f)/6 p ist. Die Kontinuitlts-
gleichung (2.31) vereinfacht sich zu

._g.é.;aspa»axuwas(s%)-o (2.34)

und die thermodynamische Gleichung (2.32) nimmt nun die Form



5 + (5%)55: 1-0 (2.35)

bt+5P[

an. Glefchung (2.30c) zur Bestimmung des Montgomery~Potemtials bleibt

unveriandert.

In diesem Modell soll auBerdem die rdumlich/zeitliche Struktur eines passiv
advektierten Skalarfelds simuliert werden. Temperatur T auf Isopyknen ist
ein solch passiver Skalar. Da bei adiabatischen Bewegungsvorgingen dT/dt = 0
gilt, kann die thermodynamische Gleichung (2.32) deshald formalidentisch als
prognostische Gleichung fiir das Temperaturfeld gemutzt werden. Sie lautet

dann

(Toit+ (E2 ) gt 1=0. (2.36)

L
'6':'§+63p

2.1.7 Randbedingungen

Das zweldimensionale Modellgebiet ist eine wertikale Ebene, die parallel
zur =x-Achse im Deformationsfeld positioniert 1ist (siehe Abb., 2.1). Es
wird bei £ = + L°/2 durch feste Winde begreuzt, die mit der Deformations-
geschwindigkeit u bewegt werden. Dort glile

u' = 0Qund W'/2x = 0 ("free slip™).

Oberfldchen~ und Bodenrandbedingungen driicken aus, daB es sich hierbei um

materielle Fldchen handelt, d.h. ein Massentransport sernkrecht dazu ist
untersagt:

s 0p/ds = 0 bel p =0 Pa und p = 1000 Pa.

Diabatische Erwirmung/Abkithlung im Modellgebiet ist nicht zugelassen.



2.1.8 Technische Details

Das Modellgebiet ist in der Horizontalen in 64 gleiche Intervalle Ax unter—
teilt. In der Vertikalen besitzt das Modell zehn Schichten, die durch Flichen
s = constant voneinander getrennt sind. Die "Dicke” Ap einer jeden Schicht
kana sich mit x und/oder der Zeit Hadern. Die Flichen mit s = constant
werden als "Koordinatenflidchen” oder "s—Flichen" bezeichnet. s~Fliche 1
ist die Meeresoberfliche, s-Fliche 11 der Boden. (Um der Tatsache Rechnung
zu tragen, daB s von der Meeresoberfliche positiv nach oben zeigt, miiBten
die s~Flichen korrekterweise wvon -1 bis -11 durchnumeriert werden. Aus
Vereinfachungsgriinden wird dies jedoch unterlassen.) Die Schichten zwischen
diesen s-Flichen heiBSen "Koordinateaschichten” oder "s—Schichten™ (siehe
Abb. 2.2). Da die Gitterpunkie mit dem Deformationsfeld advektiert werden,
ist die horizontale Gitterwelte Ax zeltabhidngig:

Mx(t) = Bx o e T,

Axo = Ax(t=t0) wurde auf 3.125 km gesetzt. Die anfidngliche Querfrontskala
ist somit L0 = 200 km. Um die lineare numerische Stabilitidtsbedingung zu
erfillen, mub die Zeirschrittweite At sich im gleichen Sione wie die Gitter—
weite Ax(t) dndermn, d.h.,

BE(e) = At » e YE

wobei Ato = At(tsto) = 150 Sekundea gewdhlt wurde.

Zur Spezifierung des Anfangsmassenfelds ist es notwendig, das spezifische
Volumen o und die Schichtdicke A 1in jeder s-Schicht an Jjedem Ort x zu
definferen. Obwohl die Vertikalkoordinate prinzipiell nicht isopyknisch
geln muB, erfordert der im nidchsten Absatz beschriebene Algorithmus eine
x-unabhiéngige Definition von « in jeder s-Schicht zum Zeitpunkt t = t,-

In jedem Zeitschritt wird der Abstand zwischen Jewells zwel benachbarten
s-Fldchen tberpriift. Falls diese Distanz unter den Wert Ap, fallen sollte
(8py,» die minimal zuldssige Schichtdicke, wurde auf den Wert 3-104 Pa
festgelegt), sorgt ein Algorithmus dafiir, daB durch die s-Flichen soviel
Wasser hindurchstrimt, daB der Minimalabstand Ap, aufrechterhalten wird.
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Dadurch wird wverhindert, da8 Koordinatenfldchen die Meeresoberflidche
schneiden, bzw. Division durch &p 1in (2.33), (2.35) und (2.36) ist erlaubt.
Die Dichte innerhalb einer s—Schicht kann sich somit ridumlich und zeitlich
dndern. Zu gleicher Zelt versucht ein anderer Algorithmus, in jeder s-Schicht
isopykni_sche Verhdltnisse wiederherzustellen, sofern diese vorher einmal
gestort worden sein sollten. Auf diese Weise 1ist gewdhrleilster, daB poten-
tielle Vorticity so gut wie mglich erhalten werden kann. Eine komplette
Beschreibung dieses Mechanismus' findet man bei BB, Appendix C.

Um zu verhindern, daB dieser ProzeS abrupt in Gang gesetzt wird, werden als
Anfangsbedingung die s—Schichten als isopyknische Schichten mit Dicken Ap,
oder grofGer definiert. Infolgedessen existiert {(im Gegensatz zu MW) kein
horizontaler Dichtegradient an der Meeresoberfliche zum Zeltpunkt t = 0.
Eine wvon diéser Anfangsbedingung ausgehende Integration des Modells wiirde
bedeuten, dal sich kein signifikanter Dichtegradient an der Meeresober—-
fliche entwickeln kidnnte. Dies wire nicht wlnschenswert, da Fronten in den
weisten Fidllen einen bedeutenden Dichtegradienten aufweisen. Um dies zu
verhindern, werden die obersten 10 - 104 Pa der Wassersidule nach und nach
in jedem Zeitschritt widhrend der ersten 24 Stunden eines Modellaufs “ver—
dunstet™. Sobald die Dicke der s—Schicht 1 dann unter den Wert #p, fille,
wufl s—Fliche 2 schwereres Wasser von unterhalb passieren lassen und ein
horizontaler Dichtegradient kann sich an der Meeresoberflidche entwickeln.
Dieser “VerdunstungsprozeB" wird beendet, bevor die lokale Rossby-Zahl 0.1
iberschreitet (silehe Abschnitt 2.2.1), wmd geschieht somit wihrend der
kinematischen Phase der Frontogenese. Die dynamische Phase der Fromto-
genese, gekennzelchnet durch signifikantes Strecken und Stauchen von Vortex-
elementen, wird dadurch aicht beeinfluBt (siehe Abschanitt 2.2.2). Zweck
dieses Vorgangs ist lediglich, die durch das Hybridkonzept auferlegten Re-—
striktionen beziiglich der Definition des Anfangsmassenfeldes zu umgehen und
realistischere Anfangsbedingungen zu schaffen. Die Zeitspanne der "Verdun-
stung” 1ist wegen des Massenaustauschs 2zwischen dean s~Schichten durch starke
Vertilkalbewegung é d3p/d relativ zu den s-Flichen gekennzelchnet. Um dem
Modell pgeniigend Zeit zu geben, sich dieser externen Anregung anzupassen,
wird ein konstanter kurzer Zeltschritt vom At = 27 Sekunden wihrend der
ersten beiden Tage der Integration benutzt.

Zwel Arten von Wellem werden durch das Modell eliminiert. Schnelle bavotrope
Schwerewellen werden in jedem Zeitschritt durch eilne "rigid-lid"-Approxima-



tion aus den LBsungen herausgefiltert (siehe BB, Appendix D); zur Dampfung
von 2-Ax~Rauschen wurden zu den rechten Seiten der Gleichungen (2.33a,b),
(2.35) und (2.36) Austauschterme addiert:

(27w - [Zvy (-gp' gw )]

(2 7! o[ Rvy, (-tn’ v )],
Diese biharmonische Formulierung des horizontalen Austauschs wird benutzt,
da sle weitaus effektiver auf kurzen Lingenskalen ist als die monoharmonische.
Der Austauschkoeffizient v entspricht dem 0.4-fachen des Absolutwerts der
totalen Deformation des horizontalen Geschwindigkeitsfelds, multipliziert
mit sz {siehe BB). Der Wert fiir h ist 2500 m.

Ein zeitlich zeatriertes Differenzenverfahren ("leap frog") wird auf alle
Terme in den prognostischen Gleichungen angewendet. Ausgenommen davon sind
die Austauschterme, die vorwirts in der Zeit integriert werden, um lineare
numerische Instabilitét zu vermelden. Die FluBterme U'§,2 in (2.35) und
U'5T 1in (2.36) werden mit dem aptidiffusivem Schema wvon SMOLARKIEWICZ
(1983) berechnet. Dies minimiert numerische Diffusion und verhindert ein
"overshooting” der Dichte und der Temperatur. Hochfrequente Fluktuatiomen
im Geschwindigkeitsfeld werden durch eine auf die prognostischen Variablen
(u',v') angewendete Drei-Punkte-Zeitglittung (0.25 - 0.5 - 0.25) gedimpft
(ASSELIN, 1972). Weniger stark (0.01 - 0.98 - 0.01) wird das §p-Feld
gegldtter. Statische Instabilitit, die gelegentlich bei Auftriebsereignissen
durch fehlerhafte Advektion von « hervorgerufen werden kann, wird durch
einen einfachen konvektiven Angleichungsmechanismus eliminiert, der das a—
Profil monotonisiert, sobald da/dp > O diagnostiziert wird.

2.1.9 Anfangsbedingungen

Das Anfangsdichtefeld ist in Abb. 2.3 dargestellt. Die horizontale Druck-

verteilung auf der k-tea s-Fldche (die zum Zeitpunkt t = O eine Isopykne 1st)
ist gegeben durch
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Das schraffierte Gebiet 1st die Schicht, die wihrend des erstean Tags der
Modellintegration “verdunstet” wird, um einen Dichtegradienten an der

Meeresoberfliche zu schaffen.



L 2Cx C Apmaxk
p. (x) =p, (x=--2 )+ [taoh (—~=)+11]-~ . (2.37)
k k 2 L2 2

Fiir die Konstante C, die die "Schdrfe” des Tangens hyperbolicus bestimmt,
wurde der Wert 3.5 gewdhlt. Die Druckwerte p bel x = - L°/2 und die maxi-
male Druckdifferenz zwischen x = - L,/4 und x = 3 L /4 (der Tangens hyper-
bolicus ist symmetrisch zu x = Lolft) filr die s~Flidchean k = 1 bis 11 sowie die
Schichtmittelwarte der Dichten %y = "1 - 1000 fiur die s-Schichten k = 1
bis 10 sind in Tabelle 2.1 zusammengestellt. Ein Vergleich der Tabellenwerte
mit den in Abb. 2.3 dargestellten o —Fldchen offenbart, dad einige o.-Flidchen
mit s-Fldchen deckungsgleich sind und andere nicht. Dies ist ein Effekt der
linearen Interpolation des bemutzten Programms zur Zeichmng der Isoplethen.
Die Lage der op—Fldche 26.1 kg m™3 igt z.B. durch den Schichtmittelwert der
Dichte in s~Schicht 2 festgelegt, wihrend die Lage der Fliche op = 26.2 aus
einer Interpolation der Schichtmittelwerte der s-Schichten 2 und 3 hervor-
geht.

Zusdtzlich zu den bereits in Abschnitt 2.1.8 definierten Modellparametern
wird die Coriolisfrequenz £ = 1074 s ! (diese entspricht einer geographischen
Breite von 43° N) benutzt. Die Deformatiomsrate y = 107° g~ ! ist die gleiche
wie die von MW verwendete. Dort wird auch die Wahl des y-Werts diskutlert.
Es wird angenommen, daB das anfidngliche Geschwindigkeitsfeld gecstrophisch
balanciert 1ist. Das ist gerechtfertigt, da die Rossby—Zahl am Beginn des
Modellaufs kleiner als 0.0l ist. Die relative Vorticity 1ist also wernach-
ldssigbar gegeniiber f.

Die Neigung alletr durch (2.37) definlerten Isopyknen ist tiefenunabhingig
fir konstantes x. Der vertikale Abstand zwischen jewells zwel Isopyknen ist
somit x-unabhingig, und es existiert kein nennenswerter entlang von Iso-
pyknen gemesser Gradient der potentiellen Vorticity (IPVG = {isopycnic
potential worticity gradient) in den Schichten 2 bis 9, da die relative
Vorticity des Jets zum Zeitpunkt t=0 nahe null ist. Ein signifikanter IPVG
von 3.3 rad/Gmes (Definition dieser Dimension siehe WOODS, 1985a) tiiber
eine Horizontalskala von 200 km befindet sich mur in der obersten Schicht
zwischen den oy~Fldchen 25.9 und 26.0 kg n™ 3, Bestimmt man den IPVG zwischen
den op~Fldchen 25.9 und 27.1 kg mﬂa, dann erhdlt man als mittleren Wert fir
die "salsonale Sprungschicht” 0.2 rad/Gmes iiber 200 km. Der IPVG am Boden
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Gt pk(x = -Lolz) Apmax

X k
k by i

kg m~ 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 2.1l: Lauf FGO: Dichtemittelwerte der s—-Schichten und Positionierung
der s-Flidchen



ist eine GrtBenordnung kleiner. Da durch die “Verdungtung”™ der obersten
10 » 10“ Pa dicken Wasserschicht lediglich ein geringer Teil des Wassers mit
der niedrigen potentiellen Vorticity in Schicht 1 verloren geht, wird die
generelle Struktur des IPV-Felds nicht entscheidend modifiziert.

Die Wahl der Anfangsbedingungen prigt die Modellergebnisse mwdglicherwelse
in entscheidender Welse. Der ausschlaggebende Parameter, der die Dynamik
einer Fliussigkeit bestimmt, {st der IPVG (HOSKINS et al., 1985). Es wurde
deshalb ein Dichtefeld gewihlt, das so einfach wie mbglich und #hnlich dem
von MW verwendeten ist. Die IPV-Differenz zwischen =x = Lol2 und x = —Lolz
reprisentiert den grodskaligen IPVG, der aus Atlasdaten der IPV-Vertellungen
im Nordatlantik (STAMMER und WOODS, 1986) abgeleitet werden kann. Fir den
Monat August ergeben diese im ndrdlichen Teil des Nordatlantiks einen meri-
dionalen IPVG von l.4 rad/Gmes iiber eine Distanz von 1000 km auf der o~
Fliche 26.5 kg m~ 3. Das bedeutet eine Anderung der IPV von 0.28 rad/Gmes
iber 200 km. Dieser Gradient ist wmit dem als Anfangsbedingung im Modell
vorgegebene IPVG vergleichbar. Da der Atlas-IPVG aus IPV-Differenzen iber
eine Distanz von 1000 km bestimmt worden ist, sind lokale IPVG-~Maxima, die
eine GrdBenordnung umfangreicher sein kinnen, herausgemittelt worden. Der
im Modell benutzte anfidngliche IPVG scheint somit ein recht niedriger Wert
filr die salsonale Sprungschicht zu seln, der eher charakteristisch fiir das
Rezirkulationsregime 1im ©Ostlichen ¥Nordatlantik ist (STAMMER und WOODS,
1986}.

Dem Anfangsdichtefeld wird ein x~unabhingiges dynamisch passives Temperatur-
feld iiberlagert. Fiir die Temperatur an der Meeresoberfldche wird I, = 20 °c
angencmmen. Die Temperaturabnahme mit der Tiefe erfolgt linear (siehe
Abb. 2.11a). Eine Diskussion dariiber, inwieweit dieses Temperaturfeld reali-
stisch fir eine bestimmte Regfon im Weltmeer ist, eriibrigt sich, da ledig-
lich untersucht werden soll, in welcher Weise sich die wdhrend der Fronto-

genese auftreteade Zirkulation auf die Struktur eines passiv adwektierten
Skalarfelds auswirkt.



2.2 Ergebnisse
2.2.1 Rdumliche und zeitliche Struktur der Front

Das Modell wurde ilber einen Zeitraum von drei Tagen integriert. Bei der
Untersuchung zeitlicher Anderungen des Dichtefelds darf der erste Tag der
Integration wegen der "Verdunstung” der Oberfldchenschicht nicht beriick-
sichtigt werden. Deshalb werden jJetzt op-Vertikalschnitte zu den Zeit-
punkten t = 1 d und t = 3 d miteinander werglichen (Abb. 2.4): Die Tiefen—
lage der Isopyknen hat sich wverindert. Die gepunktete Linie verbinder die
Pogitionen miteinander, an denen sich die Isopyknen vertikal nicht wverlagert
haben. Links von dieser Linie sind alle Isopyknen an konstanten Positionen
x/L{t) abgesunken. Maximale Tiefeninderungen liegen bei =~ 10 m/2d; dies 1i8t
auf eine mittlere Abtriebsgeschwindigkeit von = 5 m/d schlieBen. Rechts von
dieser Linie haben Auftriebsprozesse mit mittleren Geschwindigkeiten von
= 15 m/d zu einer Verringerung der Tiefenlage aller Isopyknen gefilhrt. Die
anfingliche Tangens—hyperbolicus-Form der Isopyknen ist "verbogen” wordean.
Inshesondere die horizontale Verlagerung des Schnittpunkts der o —Fliche
26.0 kg a~3 mit der Meeresoberfliche zwischen Tag 1 und Tag 3 148t auf ageo~
gtrophische horizontale Bewegungsvorginge schlieBen. Der Vertikalabstand
zwischen einzelnen Isopyknenpaaren hat sich vervindert. Zum Zeitpunkt ¢ = 0
war der Abstand zwischen jeweils zwel Isopyknen in den s-Schichten 2 bis 9
per Definition x-unabningig. Abb. 2.4 zeigt deutlich, daB dieser Abstand im
linken Teil des Modellgebiets profler und im rechten Teil geringer geworden
ist. Dies deutet ebenfalls auf einen ageostrophischen Massentransport ent-

lang von Isopyknen hin.

Die Baroklinitdt b, definiert als Druckgradient entlang einer Isopykne, ist
fiir die o.~Fldchen 26.8 kg o3 (mittlere Tiefenlage ~ 70 m) und 27.3 kg m™ 3
(= 330 m) berechnet worden (Abb. 2.5). Um Trigheitswellen zu eliminleren,
wurde b liber den Zeitraum einer Trigheitsperiode 1 = 17.45 Stunden gemittelt.
Auf der Fliache op = 26.8 kg w~3 {gt die Wachstumsrate der Baroklinitit am
Anfang des Modellaufs gro8, nlmmt Jjedoch mit fortschreitender Zeit ab.
Zwischen t = 2.2 4d und t = 2.9 4 ist kaum noch Wachstum festzustellen. Das
Baroklinititsmaximum verschiebt sich mit fortschreitender Zeit nach links.
Diese Verschiebung kann man auch auf der tieferen Fliche o, = 27.3 kg n 3
beobachten; die Baroklinitit jedoch, die den gleichen Anfangswert wie auf
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der oberen o -Fldche hatte, wichst weitaus langsamer und niomt bereits ab
t = 1.5 d wieder ab.

Abb. 2.6 zeigt die zeitliche Entwicklung des v'-Felds. Innerhalb von drei
Tagen ist die maximale Jetgeschwindigkeit von 0.18 m/s auf 0.41 m/s ange-
wachsen. Die Strdmung in den oberen Schichten ist in die Bildebene hinein-
gerichtet, unterhalb =~ 500 m verliuft sie entgegengesetzt, ist aber sehr
schwach. Spitzenwerte dort sind = - 0.05 m/s. Im Laufe der Zeit wird der
Jet flacher. 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 erhilt
man, indem man die maximalen v'-Werte in jJeder Schicht miteinander verbindet)
von der Vertikalen nimmt zu. Ihre Neigung betrigt = 5 -« 1073 am Tag 3 in
den oberen 30 m. Die horizontale Ausdehnung des Jets hat betrdchtlich
abgenommen. Die Distanz zwischen den Schnittpunkten der 0.1 m/s-Isotache mit
der Meeresoberfldche z.B. schrumpft von = 50 km am Tag O auf = 10 km am
Tag 3. Abschitzungen der Richardson—Zahl im Bersich stidrkster Jetgeschwin-
digkeit ergeben Werte um 1.

Das der Deformationsgeschwindigkelit U ilberlagerte Feld der ageoatro-
phischen u'-Komponente 1ist 1in Abb. 2.7 dargestellt. Das u'-Feld ist
charakterisiert durch negative Werte (Bewegung nach Iinks) in den oberen
Schichten (Extremwerte sind ~ -0.07 m/s am Tag 2.25) und recht kleine
positive Werte (=~ 0.01 m/s) in den Schichten darunter. Der Tiefeanbereich
mit stark negativen u' wird im Laufe der Zeit flacher. Am Tag 1 erstreckt
sich die -0.02 m/s-Isotache z.B. bis etwa 60 m Tiefe, wihrend sie am Tag 3

nur noch bis etwa 35 m reicht.

In jedem Zeitschritt diagnostiziert das Modell das Vertikalgeschwindigkeits-
feld. Da die Vertikalgeschwindigkeit ebenso wie dle Baroklinitit stark fluk-
tufert, wurde sie liber eine Trigheitsperiode zeitlich gemittelt. Das Ergebnis
(Abb. 2.8) bestdtigt die bereits bei der Analyse der zeitlichen Entwicklung
des Dichtefelds ausgesprochene Vermutung: Wihrenud des gesamten Modellaufs
findet Auftrieb Im rechten und Abtrieb 1im linken Teil des Modellgebiets
statt. Maximale Auftriebsgeschwindigkeiten in den oberen 150 m sind > 14 m/d,
extreme Abtriebsgeschwindigkeiten < -~ 8 m/d. In einer Tiefe von ~ 400 m
existieren lokale Maxima von =~ % 35 m/d.

Aus der v'-Vertellung kann das Peld der relativen Vorticity £ = ov'/dx (das
Deformationsfeld ist vorticityfrei) abgeleitet werden. Abb. 2.9 zeigt Iso-
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plethen von §/f am Tag 2 und Tag 3. C/f stellt eine lokale Rossby—~Zahl Ro
dar (PEDLOSKY, 1979). In den ersten belden Tagen der Modellintegration ist
Ro wegen des schwachen Jets und der groBeren Querfrontskala relativ klein.
Innerhalb von drel Tagen hat sich nahe der Meeresoberfliche efne Zelle
starker zyklonaler relativer Vorticity entwickelt. Extremwerte liegen bei
Ro = 1.2, Die antizyklonale Zelle ist weniger intensiv; Minimalwerte liegen
bei Ro = — 0.5, Die Zellen zyklonaler und antizyklonaler relativer Vorticity
sind nicht symmetrisch; ein Vergleich der Isoplethen filr Ro = 0.4 und
Ro = — 0.4 ergibt, daB horizontale und wvertikale Ausdehnung des antizyklo-
nalen Bereichs nahezu doppelt so grofS wie die entsprechenden Werte des
zyklonalen Bereichs sind.

Individuelle Erhaltung potentieller Vorticity fordert eine Balance zwischen
der relativen Vorticity und dem vertikalen Abstand von Isopyknen. Abb. 2.10
zeigt die zeitliche Anderung der Schichtdicke in s-Schicht 6: Wihrend der
Modellintegration vexgroBert sich die Dicke auf der zyklonalen Seite stdndig,
wihrend sie er auf der antizyklonalen Seite geringer wird. Die Position der
Maximaldicke verschiebt sich auBerdem immer mehr nach links.

Abb. 2.11 zeigt die zeitliche Entwicklung des Temperaturfelds. Die anfidng-
lich lineare Abnahme der Temperatur nit der Tiefe geht aus Abb. 2.1la hervor.
Der Verlust eines betridchtlichen Teils der Wassermasse mit 19.5 °C < T <20 °C
zwischen Tag O und Tag 1 wird durch den in Abschnitt 2.1.8 beschriebenen
VerdunstungsprozeB8 hervorgerufen. Die Veridnderung des Temperaturfelds
zwischen Tag 1 und Tag 3 1ldBt sich folgendermaBen beschreiben: Auf der
zyklonalen Seite des Modellgebiets (vgl. Abb. 2.9) werdean die Isothermen
abgesenkt, auf der antizyklonalen Seite pgehoben. Der Vertikalabstand
zwischen Igothermenpaaren nlmmt auf der zyklonalen Seite zu, auf der anti-
zyklonalen Seite ab. Dadurch werden die Isothermen werbogen. In einer
Region (zwischen den Flidchen o = 26.0 und ¢ = 26.4 kg n™3 apn Tag 3) kommt
es sogar zu elner Faltung won Isothermen, d4.h. es werden Inversionen

erzeugt.

Die zeitliche Euntwicklung der Thermoklinitit (OT/2x); in einer oberfldchen-
nahen (mittlerer Druck = 44 » 10’+ Pa) und einer tieferen Schicht (mittlerer
Druck = 430 - th Pa} ist in Abb. 2.1Z dargestellt. In beiden Schichten
zeigt sich eine Verstirkung des absoluten Thermokllinititsmaximums mit der
Zeit, 1o der tieferen Schicht jedoch mehr ausgepridgt als in der oberflichen-
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nahen. In der tieferen Schicht dodert sich der Extremwert von = — 0.05 K/km
(Tag 0) auf = - 0.7 K/km (Tag 3), in der oberfldchennahen Schicht betrigt
der Extremwert am Tag 3 lediglich = —~ 0.5 K/km {die Anfangswerte in beiden
Schichten sind per Definitlon gleich). AuBerdem ist hier deutlich eine
Veraschiebung des Extremwerts mit der Zeit nach linka festzustellen, in der
tieferen Schicht jedoch unlcht.

2.2,2 Lokale Dynamik

Als Lleiltfaden fiir eine physikalische Interpretation der Modellergebnisse
bietet sich die individuelle Erhaltung poteantieller Vorticity von Vortex-
elementen zwischen isopyknischen Flichen an. Abb. 2.13a zeigt eine Skizze
der Modellbox zu Beginn des Deformartionsprozesses. Dle durch die Reiguag
der Isopyknen Py Py und P3 reprisentierte Baroklinitdt ist klein. Infolge-
dessen ist der barockline Jet (durch Stromungspfeile angedeutet) relativ
schwach. Zwel Vortexelemente sind mit Q1 und Q2 markiert. Man beachte den
Unterschied zwischen diesen beiden: Q1 liegt zwischen zwei Isopyknen, deren
Abstand auf der zyklonalen und antizyklonalen Seite des Jets werschieden
ist. Da die relative Vorticlty zu diesem Zeitpunkt wernachlidssigbar klein
ist, bedeutet dies einen quer zur Front gerichteten von null wverschiedenen
IPVG in dieser Schicht. Im Gegensatz dazu befindet sich Q; in einer Schicht,
die iberall die gleiche Dicke besitzt. Der IPVG ist im dieser Schicht also
gleich mull. Abb. 2.13b zeigt die Modellbox zu einem spiteren Zeitpunkt.
Die horizontale Deformation hat die Box zusammengequetscht. Dies fithrt zu
elnem kinematisch bedingten Anwachsen der Baroklinitidt (Abb. 2.5) und damit
zu elner Beschleunigung des Jets (Abb. 2.6). Das Anwachsen der kinetischen
Energie muBf von einem Absinken der potentiellen Energie begleitet seln.
Dies kann nur dJdurch einen ageostrophischen Massenfluf von der antizyklo-
nalen zur zyklonalen Seite des Jets bewerkstelligt werden. Zu gleicher Zeit
bewirken die Schrumpfung der Querfrontskala und die Beschleunigung des Jets
eine Verstidrkung der Zellen relativer Vorticity beiderseits der Jetachse
{Abb. 2.9). Individuelle Erhaltung potentieller Vorticity erfordert mun ein
Arwachsen des Isopyknenabstands auf der zyklonalen Seite (Strecken von
Vortexelerenten) und eine Verringerumg desselben auf der antizyklonalen
Selte (Stauchen). Dieser ProzeB induzlert den quer zur Front gerichteten
MassenfluB (Abb. 2.7} und treibt die Vertikalzirkulation an (Abb. 2.8). Die
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vertikalintegrierte MassenfluBdivergenz fithrt zu einer Verstirkung der
absoluten Vertikalgeschwindigkeit mit der Tiefe. Das auf diese Weise
erzwungene Auf-/Abtriebsschema 1st dem durch die Deformation bewirkten rein
kinematischen Anwachsen der Baroklinitidt entgegengesetzt, besonders 1n
tieferen Schichten (Abb. 2.5b): Der Jet wird flacher. Die starken zeit-
lichen Anderungen der relativen Vorticity sind somit auf die oberen
Schichten begrenzt und halten dort elnen besonders starken ageostrophischen
MassenfluB aufrecht (Abb. 2.7). Dies ist die Ursache fiir die Neigung der
Jetachse. Erhaltung wvon potentieller Vorticity erlaubt ein unbegrenztes
Anwachsen zyklonaler Vorticity; das Wachstum der antizyklonalen Vorticity
ist jedoch durch -f begrenzt. Dadurch sind die unterschiedlichen Intensi-
titen der Zellen zyklonaler und antizyklonaler relativer Vorticity bedingt.

Die Auswirkungen dieser Zirkulation spiegeln sich in der Anderung des
Temperaturprofils (Abb. 2.11) wider: Vertikalbewegungen und wvertikal-
integrierte ageostrophische MassenfluBdivergenz bewirken die Verblegung
der anfangs horizontal verlaufenden Isothermen sowie die Zunahme des
vertikalen Isothermenabstands auf der zyklonalen und die Abnahme auf der
antizyklonalen Seite. Der in den oberflichennahen Schichten entlang von
Isopyknen verlaufende verstdrkte ageostrophische Masseafluf von der
antizyklonalen zur zyklonalen Seite fithrt zum Aufgleiten won kaltem iber
warmes Wasser und zu einer Faltung von Isothermen. Damit 1lidBt sich
auch die horizontale Verschiebung des Extremwerts der Thermoklinitit
erkldren. Die zeitliche Anderung der Thermoklinitdt wird einerselts durch
das kinewatische Schrumpfen der Querfrontskala hervergerufen, anderer-
seits kann eine von null verschiedene Divergenz im entlang von Isopyknen
verlaufenden ageostrophischen MassenfluB den 1isopyknischen Temperatur-
gradienten wveridndern. Abb. 2.7 enthiillt, daB im oberflichennahen Bereich
dieser MassenfluB tiber griBere Distanzen divergent 1st, d.h. zu einer
Aufficherung der Isothermen und damit zu einem Abbau der absoluten Thermo-
klinitdt fihrt. Diesem Vorgang entgegengesetzt ist die kinematische
Deformation, die die Isothermen horizontal zusammendringt. Der rein kinema-~
tische Effekt mifte hler eine Anderung des Extrenwerts der Thermoklinitit
von = =0.05 K/km am Tag 0 auf = ~0.65 K/km am Tag 3 nach sich ziehen, die
MassenfluBdivergenz 1iBt aber lediglich einen Wert von =~ -0.5 K/km am Tag 3
zu. Anders dagegen die Situation in der tieferen Schicht: Hier wverstirkt
sich das absolute Thermoklinitidtsmaximum um nahezu das 13-fache. Die
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Schrumpfung der Querfrontskala von 200 km auf =15 km in diesem Zeitraum
deutet darauf hin, daB in dieser Tiefe nur noch kinematische Effekte eine
Rolle spielen.

Bis jetzt 1ist noch nicht die Frage beantwortet worden, was geschieht, wenn
der Deformationsproze8 tiber den Tag 3 hinaus verlidngert wird. Wihreud
dieser Phase wird die Querfrontskala unrealistisch klein und der Jet sttdt
gegen den linken Rand des Modellgeblets. Trotzdem wurde 1in einigen Li#ufen
die Integration des Modells bis zum Tag 5 fortgesetzt. Wichtigstes Ergebnis
ist, daB der Jet nicht weiter beschleunigt wird. Dies kann man bereits aus
Abb. 2.5 ablesen: Zwischen Tag 2.2 und Tag 2.9 flandet in den oberen
Schichten kein Wachstum der Baroklinitdt mehr statt. In tieferen Schichten
nimmt die Barcklinitit bereits wieder ab. Dies geschieht, obwohl die Quer—
frontskala in diesem Zeitraum Im gleichen Maf geschrumpft ist wie zwlischen
Tag 0.7 und Tag 1.5. Um mehr Aufklidrung iiber die Hintergriinde dieses
Vorgangs zu erhalten, wurde die dynamische Balance des Jets diagnostiziert.
Abb. 2.14a zeigt 1in elner Isoplethendarstellung das iber eine Trigheits-
periode T gemittelte Verhidltnis zwischen der lokalen Beschleunigung du/dt
und der Coriolisbeschleunigung fev' des Jets am Tag 2.9. Vergleich wmit
Abb. 2.6d ergibt, daB in Regionen mit Jetgeschwindigkeiten > 0.1 m/s der
lokale Beschleunigungsterm etwa 30 Z der Corlolisbeschleunigung erreicht.
In der Nihe des rechten und linken Rands iiberschreitet das Verhdltnis den
Wert 1, da hler v' gegen mull geht. In der gleichen Weise wird der adwek-
tJ‘:ve Term u+du/dx mit fev' werglichen (Abb. 2.l14b); dieses Verhdlenis ist
jedoch eine GridBenordnung klefner als das vorherige. Aus diesen Betrach-
tungen kann man schliefSen, daf in der Anfangsphase der Integration der
Respons des Modells auf die externe Anregung linear ist. Es bietet sich
an, diesen Zelitabschnitt der Frontogenese als “kinematische Phase”™ zu
bezelchnen, da sich die Isobaren auf Isopyknen wie Isoplethen eines passi-
ven Skalars verhalten. Die Linearitit erlaubt keine quer zur Front gerich-
teten oder vertikalen Bewegungsvorginge, die das Wachstum der Baroklinicﬁt
bremsen kinnten. In der spdteren Phase der Integration nzhert sich die
Rossby-Zahl 1 und die agecstrophischen Terme erhalten mehr und mehr
Gewicht. Das beschleunigt die quer zur Front gerichtete Zirkulation und
resultiert in der "Selbstlimitierung”™ des Jetwachstums. Dies 1ist die
"dynamische Phase” der Frontogenese. Abb. 2.15 bestdtigt, daB die Selbst-
limitierung nicht das Resultat der Zerstrung kinetischer Energlie durch
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viskose Dissipation ist. Wihrend der ersten drei Tage der Modellintegration
idbersteigt der barokline Umwandlungsterm, der die Umwandlung potentieller
in kinetische Energie beschreibt, den Dissipationsterm um mehrere GrdBen—
ordnungen. Der Energleumwandlungsproze8 ist nach filnf Tagen beendet. Dies
wird jedoch nicht durch die Viskositdt bewirkt, sondern durch den Umstand,
dafB das Reservoir der wverfiigbaren pofentiellen Energle durch Anndherung der
Isopyknen an eine Horizontallage nahezu erschipft ist. Es erhebt sich die
Frage, ob etwa die Gitteraufldsuang oder die Wahl der Deformationsrate das
unlimitierte Anwachsen der Jetgeschwindigkeit wverhindern. Der Modellauf
wurde deswegen mit der halben Gitterweite wiederholt - das Endresultat ist
jedoch das gleiche. Nochmalige Wiederholung des Laufs mit einer Deformations—
rate y = 1076 57! ynd einer Integrationsdauer von 30 Tagen (diese Dauer ist
kinematisch iquivalent zu drei Tagen bei y = 1075 571) ergibt die gleiche
Frontenstruktur und Jetlimitfierung am Tag 30. In beiden Fidllen erreicht der
Jet eine bestimmte Maximalstidrke und wird danach nur noch flacher.

2.2.3 Diskussion der Ergebnisse

Die oben illustrierten Ergebnisse zeigen, dad MPV-Fronten durch Verschirfung
des gyreskaligen IPVG der salsonalen Sprungschicht 1n elnem synoptisch—
skaligen Deformationsfeld erzeugt werden kdnnen. Im folgenden sollen nun die
Ergebnisse mit den Resultaten bisheriger Frontogenesemodelle wmd den an
Fronten beobachteten Phiinomenen verglichen sowie thre Bedeutung fiir dynamische

Prozesse im Ozean diskutiert werden.

Das MiW~-Modell ist das einzige bisher existierende Modell, das dynamische
Frontogenese ait Rossby-Zahlen in der Ndhe von 1 beschreibt. Es ist, wie
bereits 1n Abschnitt 1.3.2 bemerkt, semi-geostrophisch und diagnostisch. In
der kinematischen Phase der Modellintegration sind die Ergebnisse des Mw-
Modells und des hier vorgestellten durchaus vergleichbar; in der dynamischen
Phase divergierea die Losungen aber. Dies zeigt, daB die Annahme geostro-
phischer Balance des Jets mir g0 lange gerechtfertigt ist, wie die Rossby~
Zahl klein bleibt. In diesem Zeitabschnitt fiihrt die semi-geostrophische
Methode lediglich zu hinnehmbaren quantitativen Fehlern. In der dynamischen
Phase der Frontogenese aber produziert das MW-Modell nicht mur quantitative
Fehler, sondern die Losungen (Diskontinuitdt der Dichte an der Meeresober-
fldche, sich kreuzende Isopyknen, I/f > 15) sind auch qualitativ falsch.



Diese unrealistischen Resultate sind offenbar eine Konsequeunz der Vernach-
lissigung des du/dt-Terms. Dadurch iast das MW-Modell nicht in der Lage, die
von dem hier vorgestellten Modell starken ageostrophischen Massenfliisse und
das damit verbundene betridchtliche Strecken und Stauchen von Vortexelementen

sowie die daraus resultierende Limitierung des Jetwachstums wiederzugeben.

Das in dieser Arbelt vorgestellte Frontogenesemodell gibt in vielerlel
Hinsicht AufschluB lber das Zustandekommen dynamischer Strukturen, die an
Fronten bisher beobachtet und in Abschanitt 1.2.3 bereits beachrieben worden
sind. Die im Modell diagnostizierte Vertikalzirkulation unterstiitzt die u.a.
von WOODS et al. (1977) und JOHANNESSEN et al. (1977) geiduBierte Vermutung,
daB Frontalzonen Regionen intensiver Auf- und Abtriebsvorgidnge sind. Die
von FISCHER (1986) beobachtete Korrelation zwischen der Abstandsmodulation
von Isopyknen und relativer Vorticity (Abb. 1.13) an eilner Front spiegelt
durchaus die vom Modell prognostizierten Strukturen wider. Die Uberein-
stimmung erstreckt sich sogar bis 1ns Detail: Der horizontal relativ
schmale Bereich zyklonaler und der breite Bereich antizyklonaler Scherungs—
vorticity entsprechen ziemlich genau den Modellvorhersagen (Abb. 2.9, 2.10).
Die Modulation des Isopyknenabstands bietet dariiber hinaus eine Erklirung
fiir die in Abb. 1.12a von JOHANNESSEN et al. (1977) dokumentiertean Reglonen
unterschiedlicher statischer Stabllitdt. Obwohl das 1im Modell wverwendete
Anfangstemperaturfeld nur 1in grébster Ndherung wahren Temperaturverhidlt-
nissen im Ozean entspricht, produziert das Modell nach drel Tagen Integra-—
tionsdauer Temperaturstrukturen, deren Qualitdt typisch fir Frontalzonen
ist. Die wvon FISCHER (1986) beobachtete Zone starker Thermoklinitit
(Abb. 1.8) sowie die Erzeugung von Temperaturinversionen finden sich auch
in den Modellvorhersagen wieder (Abb. 2.11, 2.12). Sogar die vom Modell
prognostizierte Neigung des Thermoklinitidtsmaximums und die Verstdrkung des
Thermoklinititssignals mit der Tiefe kann man aus Abb. 1.8 ablesen. Inwie-
weit allerdings Im Modell und an der beobachteten Front die gleichen dyna—
mischen Prozesse flir derartige Strukturen verantwortlich sind, bleibt der
Spekulation iberlassen.

Beobachtungen (z.B. FISCHER, 1986) zeigen oft, daB in Frontennihe die Zone
signifikanter Anderungen der Baroklinitit viel breiter als die Zone starker
Thermoklinitidt ist. Verglelch der Abbildungen 2.5 und 2.12 zeigt, daB dieser
Sachverhalt vom Modell reproduziert wird: Wihreand die "Halbwertsbreite" der
Baroklinitdt (in f-Koordinaten) mit fortschreitender Zeit immer griofer wird



- 90 -

(d.h. die Varianz der Baroklinitit einer Isopykne nimmt zu), bleibt sie beim
Thermoklinit#tssignal in erster Naherung konstant. Diese Tatsache offenbart
den gravierenden Unterschied zwischen dem Verhalten wvon aktiven (= Baro-
klinitdt) und passiven (= Thermoklinitit) GritBen: Passive Grofen “wehren”
gsich nicht gegen eine Anderung ihrer Gradienten durch exterpe Kridfte; ihr
Respons 1ist kinematisch. Aktive GroBen dagegen reagleren auf eine externe
Anderung ihrer Gradienten dynamisch, indem sie versuchen, dieser Tendenz durch
Verinderung der Dynamfk der Fliissigkeit entgegenzuwirken. Dieses Verhalten
wird 1ihnen durch Zwangsbedingungen (Erhaltuag potentieller Vorticity)
auferlegt. Passive GroSen unterliegen nicht solchen Zwangsbedingungen;
lediglich molekulare Diffusion kann sich der fortgesetzten Verstidrkung ihrer

absoluten Gradienten entgegenstemmen.

Der im Modell als Anfangsbedingung verwendete IPVG ist relativ schwach,
verglichen mit den aus Atlasdaten ermittelten. Man kann daraus schlieBen,
daB MPV-Fronten und Jets ein hidufig anzutreffendes Phinomen der salsonalen
Sprungschicht sind. Synoptischskalige Deformationsfelder sind in der Lage,
durch hinrefichende Verschirfuog des IPVG gyreskalige potentlelle Energle in
mesoskalige kinetlache Energie umzusetzen. Dieser UmwandlungsprozeB induziert
eine betrdchtliche Vertikalzirkulation. Auftriebsvorginge an der anti-
zyklonalen Flanke des Jets kidnnen Ndhrstoffe in die euphotische Zone bringen
und somit ein Anwachsen der Primdrproduktion bewirken. Obwohl im Modell
keine Deckschicht explizit vorgesehen ist, kann man davon ausgehen, daf die
Deckschichttiefe durch Vertikalzirkulation 1m Bereich von MPV-Fronten
starke horizontale Variationen aufwelst. Richardson-Zahlen in der GriBen-
ordaung von 1 sowle Temperaturinversionen bekriftigen die Vermutung, das
MPV-Fronten Vorbedingungen fiir diabatische Vorgidnge wie Scherungsinstabilitidt
und Doppeldiffusion schaffen kinnen. Dies bestdtigt die geforderte Rolle
der MPV~Fronten als Bindeglied im iibergangsbereich zwischen zweidimensionalen
und dreidimensicnalen turbulenten Bewegungsvorgingen im Spektrum turbulenter
kinetischer Energie des Ozeans (Abb.l.l1).

2.3 Variationen der IPV-Anfangsbedingung

Wie bereits in Abschnitt 2.1.9 angedeutet, ist der IPVG ausschlaggebend fiir
die Dynamik einer Fliissigkeit. Deshaldb soll in diesem Abschnitt der Respons
des Modells auf wverschiedene Vertikalverteilungen des IPVG untersucht



werden. Zieht man den wernachlissigbaren IPVG in der Bodenschicht des
Modellaufs FGO nicht in Betracht, so existlert in dieser Modellwersion ein
nennenswerter IPVG nur an der Meeresoberfldche. Im folgenden werden die
Resultate dreier Modelliufe ¥Gl, FG2, FG3 miteinander verglichen, die jewells
mit eloer anderen IPVG-Anfangsbedingung initialigiert werden.

Die Anfangsbedingung des Laufs FGlL entspricht im wesentlichen der des Laufs
FGO. Es wird allerdings -~ wie in den Folgeliufen FGZ und FG3 -~ auf den iIn
Abschnitt 2.1.8 beschriebenen Verdunstungsproze8 der obersten Wasserschicht
verzichtet. AuBerdem wird das vertikale Dichteprofil leicht modifiziert. Da-
durch soll ausgeschlossen werden, daB wihrend der Modellintegration irgendwo
die minimale Schichtdicke Z#p, unterschritten wird (vgl. Abschnitt 2.1.8)
und ein Massenfluf durch die s—Flichen hindurch erfolgt. Auf diese Weise
bleibt das Modell widhrend der gesamten Integrationszelt rein 1isopyknisch,
und exakte Erhaltung potentieller Vorticity ist iiberall gewdhrleistetr, da
s = 0. Im Unterschied zu FGL verlaufen im Anfangsfeld von FG2 die Isopyknen
{= g-Flichen) Iin der Nihe der Meeresoherfldche horizontal, d.h. dort
existiert kein von mull wverschiedener IPVG. Im Lauf FG3 schlieBlich wird
von einer Anfangsbedingung ausgegangen, die eine Vorzeichenumkehr des IPVG
mit der Tiefe beinhaltet. Eine genaue Beschrelbung der Anfangsbedingungen
dieser drei Modelldufe wird im nun folgenden Abschnitt gegeben.

2.3.1 Formuiierung der Anfangsbedinguangen

Die exakte Spezifizierung der Anfangsbedingungen filr FGl, FGZ und FG3
erfolgt wiederum durch die Gleichung (2.37). Um die gewiinschten Unterschiede
in den Anfaogsfeldern zu erlangen, ist es lediglich notwendig, fiir den
Parameter Ap,., elne k—Abhiingigkeit einzufithren. Die Anfangswerte der Para-
meter py, Gtk und Apmaxk filr die dret Liufe sind in Tabelle 2.2 zusammen-
gestellt. Abb. 2.16 zeigt die daraus resultierenden Dichteverteilungen und
das geostrophisch balancierte Geschwindigkeitsfeld. Die zu jeder dieser
drei Abbildungen gehOrende IPVG-Vertikalstruktur ist 1n den Skizzen darunter
wiedergegeben. Der IPVG wird dabei als Differenz der IPV iiber die Quer-
frontskala ausgedriickt.
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g pk(x - -LOIZ) L

k - R 0 “k

kg m 3 10 Pa 10 Pa
PGl [FG2 | FG3 FGL | ¥62 | 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: Liufe FGl, FG2, FG3: Dichtemittelwerte der s-Schichten und
Positionierung der s-Flichen.
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Anfangsdichte~ und Geschwindigkeitsfelder sowie die daraus abge-

Abb. 2.16

leitete AIPV-Vertikalstruktur

b) Lauf FG2 ¢) Lauf FG3

a) Lauf FGl



Ap 1 1
AIPY = £ o« — | - ]. (2.38)
P H( x-LO/ 2)  H( x*—Lol 2)

Dabei ist Ap = 0.1 kg m~ 3 die Dichtedifferenz zwischen Ober- und Untergrenze
der betrachteten Dichteschicht. Fur die mittlere Dichte Bo wird fiir alle
Schichten p_Z 1026.5 kg ™3 verwendet. H(x) ist die Schichtdicke in Metern.
Wie iun Abschnitt 2.1.9 wird angenommen, daf die relative Vorticity ver-
nachlissigbar ist. Demnach existiert fin FGl ein signifikantes AIPV wvon
s — 3,2 rad/Gmes 1lediglich zwischen den oberflidchennahen Dichtefldchen
op = 25.8 kg w~3 und o, = 26.1 kg w~3, Darunter ist die Differenz mull.
Ahnlich bei FG2: Hier beschrdnkt sich ein von null verschiedenes AIPV auf
das Dichteintervall zwischen o = 26.1 kg o3 ynd o = 26.5 kg o~ 3, Unter-
halb und oberhalb diegses Dichtebereichs ist kein AIPV mehr vorhanden. FG3
weist zwischen o = 25.8 kg w'3 und o = 26.1 kg o~ 3 qualitativ die
gleiche AIPV-Vertikalstruktur wie FGl auf; zwischen g = 26,1 kg m~3 und
g = 27.1 kg w~3 ist AIPV jedoch nicht null, sondern positiv, d.h. bei o =
26.1 kg m~ 3 erfolgt eine Vorzeichemmkehr. Das geostrophisch balancierte
Geschwindigkeitsfeld ist in allem drel Liufen wverschieden stark ausgeprigt:
Maximalwerte fidr v' sind ~ 0.18 m/s (FGl), =~ 0.14 m/s (FGZ) und » 0.07 m/s
(FG3). Ein passives Skalarfeld ist nicht definiert.

2.3.2 Ergebnisse

Un den Uwfang dieses Abschnitts in Grenzen zu halten, werden nur die
Resultate dargestellt, die sgignifikante Unterschiede 1in den drei Modell-
ldufen belnhalten und neue Erkenntnisse gegeniiber dem Lauf FGO bringen.

Abb. 2.17 zeigt Dichte- und Geschwindigkeitsfelder am Tag 3. Ein Vergleich
zwischen Abb. 2.17a und Abb. 2.6d4 offenbart qualitetive Gleichheit in den
Strukturen. Der Verzicht auf die Verdunstung der obersten Wasserschicht
hat demnach nur einen quantitativen EinfluB auf die Stdrke des Jets. Die
Struktur der Dichtefelder in Abb. 2.17b,c zeigt ein bemerkenswertes Phinomen:
Die anfdnglich horizoantal verlaufenden Isopyknen (o, = 26.0 kg mw ¥ {n FG2
und op = 27.2 kg u~3 in FG3, vgl. Abb. 2.16b,c) welsen eine negative Baro—
klinitdt auf; die Isopykme o = 27.0 kg w 3 {n FG3 kehrt sogar ihre Baro-
kiipitdt um: Zum Zeitpunkt t = O d ist ihre Baroklinitdt positlv, nach drel
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Tagen dagegen negativ. Die Jetgeschwindigkeiten in 2.17a,b,c¢ sind sowohl
quantitativ als auch qualitativ stark unterschiedlich: Wdhrend die Maximal-
geschwindigkeit in PGl Werte iiber 0.3 m/s erreicht, liegt das Maximun in
FG2 bei =~ 0.22 m/s und in FG3 lediglich bei =~ 0.19 m/s. Man beachte, daf die
maximale Geschwindigkeit in FG3 zwischen t = 0 d und t = 3 d aich nahezu
verdreifacht hat. Die Besonderheit in FG2 liegt darin, daB der Jet seine
Maximalgeschwindigkeit nicht an der Oberflidche, sondern in etwa 20 m Tiefe
erreficht. Charakteristisches Merkmal des Laufs FG) iat die Umkehrung der
Jetgeschwindigkeit unterhalb = 60 m sowle ein gegenldufiger Jetkern in einer

Tiefe von = 80 m.

Die Strukturen der Vertikalgeschwindigkeitsfelder in FGl und FG2 sind der
Struktur in FGO hnlich (vgl. Abb. 2.8). Die w -Verteilung in FE3 weicht
dagegen erheblich von diesem Schema ab (Abb. 2.18). Man erkennt zwar noch
die Trennung in ein Auftriebsregime im rechten Teil des Modellgeblets und
ein Abtriebsregime im linken Teil, die Strukturen innerhalb dieser Regiomen
s5ind jedoch weitaus differenzierter als in den anderen Liufen. Sowohl die
Auftriebs— als auch die Abtriebsgebiete sind durch absolute Maxima in etwa
50 m bzw. 30 m Tiefe gekennzeichnet. Die Extremwerte dort sind =~ 10 m/d
bzw. = -4 m/d.

Abb. 2.19 zeigt Vertellungen der lokalen Rossby-Zahl am Tag 3. Abgesehen
von der Stdrke der zyklonalen Zelle glefcht Abb. 2.19a der Abb. 2.9b.
Abb. 2.19b zeligt zwar auch die Zwei-Zellen—Struktur, die Extremwerte der
zyklonalen und antizyklonalen Zelle liegen jedoch nicht an der Meeresober—
fliche, sondern in einer Tiefe von etwa 20 m. AuBerdem ist das Maximum der
zyklonalen Zelle nicht mehr grdfer als der Absolutwert des Extremms der
antizyklonalen Zelle. Ein villig anderes Bild zeigt die Struktur der lokalen
Rossby~2ahl des Laufs FG3 (Abb. 2.19c¢): Hier befindet sich je eine Zelle
maximaler zyklonaler relativer Vorticity an der Oberfliche in der Iinken
Hilfte des Modellgebiets und in etwa 70 m Tlefe am rechten Rand des Gebiets.
Belde Zellen werden durch ein von rechts oben nach linka unten verlaufendes
Band antizyklonaler relativer Vorticity voneinander getreont. Diese besitzt
elnen Extreuwert an der Meeresoberfliche und schiebt sich zungenftrmig
zwischen die beiden Regionen zyklonaler relativer Vorticity. .

Die Entwicklung der Schichtdicken im Lauf FG3 fiir eine oberflichennahe
Schicht und eine Schicht, die sich in ~ 80 m Tiefe befindet, geht aus
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Abb. 2.20 bevor. Schicht 2 (Abb. 2.20a) zeigt qualitativ die gleichen ridum—
lich/zeitlichen Strukturen, wie Abb. 2.10: VergrioBerung der Schichtdicke im
zyklonalen Bereich (vgl. Abb. 2.19¢c) und Verringerung derselben im anti-
zyklonalen Bereich. Gleiches gilt fiir Schicht 6 (Abb. 2.20b), wobei jedoch
zu beachten ist, daB der zyklonale Bereich sich fir diese Schicht im rechten
und der antizyklonale Bervefch im linken Teil des Modellgebiets befindet.
Die zeitliche Anderung der Schichtdicken in den Ldufen FGl und FG2 verhilt
sich qualitativ wie in FGO.

2.3.3 Diskussion der Ergebnisse

Im folgenden sollen nun die Ergebnise der Laufe FGl, FGZ und FG3 interpre-
tiert und diskutiert werden. Eine pgenerelle Interpretation der Resultate
des Laufs FGl ertibrigt sich, da die Anfangsbedingungen dieses Laufs im
wesentlichen denen des Laufs FGO entsprechen. Unterschiede In der StiHrke
des Jets und der Intensitdt der zyklonalen relativen Vorticity am Tag 3 sind
darauf zuriickzufithren, dal durch den VerdunstungsprozeB wihrend der ersten
24 Stunden der Integration in FGO ein horizontaler Dichtegradient an der
Meeresoberflidche geschaffen wurde. Dies bedingt einen Schmitt von s-Flichen
mit Isopyknen (siehe Abschnitt 2.1.8), und die in dem Modell werwendete
ErhaltungsgriBe Q (siehe Abschoitt 2.1.5) reprisentiert nicht mehr die
individuelle Erhaltungsgrtfe LIPV.

Charakteristisches Merkmal der Ergebnisse des Laufs FG2 am Tag 3 sind die
negative Baroklinitdt der Fliche o = 26.0 kg n~3, die Erzeugung eines
v'-Maximuns unterhalb der Meeresoberfldche sowle die geschlossenen Iso—
plethen der lokalen Rossby-Zahl (Abb. 2.17b, 2.19b). Das Zustandekommen
dieser Strukturen kann mit den gleichen Argumenten erkldrt werden, die
bereits im Abschnitt 2.2.2 verwendet worden sind. Wie in FGO und FGl bewirkt
die Deformation des Modellgebiets in der kinematischen Phase der Fronto-
genese eine Verstirkung des Absolutwerts der Barcklinitédt einer jeden Iso-
pykne, sofern deren Anfangsneigung von mull wverschieden ist. Da in dieser
Phase die Rossby-Zahl << 0.1 ist, reagiert der Jet geostrophisch wund
beschleunigt. In der darauffolgenden dynamischen Phase der Deformation wird
Stauchen wnd Strecken von Vortexelementen signifikant. Im Lauf FG2 haben
nun zu Beginn der Deformation das Jetmaximum sowle die Extremz der (noch

verschwindend geringen) relativen Vorticity Kontakt mit der Meeresoberfliche,
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da 1n dem Bereich, wo die Isopyknen horizontal liegen, keine Vertikal-
scherung vorhanden i1st (Abb. 2.16b). Sobald aber der Jet beschleunigt,
nimmt die zyklonale relative Vorticity zu und die antizyklonale ab. Das
damit verbundene Streckem wvon Vortexelementen auf der zyklonalen und das
Stauchen auf der antizyklonalen Seite bewirkt die Schridgstellung der anfangs
horizontalen Isopykne o = 26.0 kg m 3. Der geostrophisch balancierte
Anteil der Vertikalscherung des Jets besitzt dann in der Oberschicht ein
Vorzeichen, das der Scherung in den darunterliegenden Schichten entgegen-
gesetzt Ist, und die Jetgeschwindigkeit an der Meeresoberfliche nimmt weniger
schnell zu als darunter. Im gleichen Sinn, wie mun das Jetmaximom in die
Tiefe wandert, entfernen sich die Extrema der relativen Vorticity von der
Meeresoberfliche. Signifikante zeitliche Anderungen der relativen Vorticity
beschridnken sich jetzt auf die unmittelbare Nachbarschaft des Jetkerns und
induzieren dort auch einen beobachteten werstirkten ageostrophischen
Massenflub.

Markant fiir die Ergebnisse des Laufs PG} sind die Vorzeichenumkehr der
Neigung der Isopykne o = 27.0 kg m 3, die Entwicklung eines gegenldufigen
Jets mit einem Kero in ca. 80 m Tiefe sowie die Anordnung der Vorticity-
zellen. Die Besonderheit dieses Laufs besteht darin, daB8 durch die Vor-
zeichenumkehr des AIPV (vgl. Abb. 2.16¢) die anfingliche Neigung der Iso-
pyknen mit der Tiefe abnimmt und die Baroklinitdt fiir alle Isopyknen mit
or > 27.2 kg m 3 pull ist (Tab. 2.2). Wihrend der Integration des Modells
geschieht nun in den Regionen mit op € 27.2 kg m 3 das gleiche wie in den
anderen Modelldufen: Stauchen von Vortexelementen und Auftrieb auf der
antizyklonaler sowie Strecken von Vortexelementen und Abtrieb auf der
zyklonalen Seite des Jets. Durch dieses Zirkulationsschema werden die
urspringlich horizontalen Isopyknen auf der zyklonalen Seite des Jets
abgesenkt und auf der antizyklonalen Seite aufgehoben; dadurch wird die
Baroklinitdt in tieferem Schichten negativ. Die Baroklinitdt der Flidche
o * 27.0 kg m~ 3 yechselt durch diesen Vorgaung wihrend der Integration sogar
ihr Vorzeichea (vgl. Abb. 2.16c, 2.17¢). In der dynamischen Phase der
Frontogenese wird also ein Massenfeld mit positiver Baroklinitit in den
oberen Schichten und mit negativer Baroklinitit in den darunterliegenden
Bereichen erzeugt. Dies erfordert nun verschiedenes Vorzeichen der geostro-
phisch balancierten Vertikalscherung in den genaunten Regionen, welche

zugsammen mit der weiteren kinematischen und dynamischen Verschidrfung der
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Baroklinitdt der “umgekippten” Isopyknen einen Jet wmit gegenldufiger
Stromungsrichtung in etwa 80 m Tiefe generiert (Abb. 2.17¢c). Dieser Tiefen—
jet erzeugt jetzt — genau wie der Oberfldchenjet - je eine Zelle zyklonaler
und antizyklonaler relativer Vorticity (Abb. 2.19c), wodurch ein ageo-
strophischer MassenfluB induziert wird. Dadurch wird auf der antizyklomalen
Seite des Tiefenjets die Schichtdicke wermindert, suf der zyklonalen Seite
vergriBert (Abb. 2.20b). Aus Kontinuitidtsgrunden muB nun Auftrieb auf der
antizyklonalen und Abtrieb auf der zyklonalen Seite einsetzen. Da die
Vorticityzellen des Tiefenjets antisymmetrisch zu denen des Oberflichenjets
angeordnet sind, ist die Richtung der Vertikalgeschwindigkeit in tieferen
Schichten der Vertikalgeschwindigkeitsrichtung in den oberen Schichten
entgegengesetzt} das 1st die Erkldrung fir die in Abb. 2.18 dargestellten
internen Maxima der absoluten Vertlkalgeschwindigkeit.

Die Ergebnisse der Liufe FGl, FG2 und FG3 haben gezeigt, daB das durch die
Frontogeunese erzwungene Zirkulationsschema durch die Vertikalstruktur des
anfinglichen IPVG geprigt wird. Ein wichtiges Resultat dieser Studie {ist,
daB bei entsprechender Wahl der IPVG-Vertikalstruktur eine Vorzeichenumkehr
der Baroklinitit und eine zeitliche Umkehr der Strdmungsrichtung aller drel
Geschwindigkeltskomponenten erzwungen werden kann. Dies mag eine Erklirung
fiir die oft beobachtete Baroklinitdtsumkehr in Frontalzonen {FISCHER, 1986)
und Wirbeln (RICHARDSON, 1983) sein. Die Vorzeichenumkehr in Wirbeln kann
einerseits eine "fossile” Struktur einer Front sein, dife instabil geworden
ist und zur Bildung dieses Wirbels filhrte; andererseits ist denkbar, daf
durch T“sekundire” Frontogenese 1im Deformationsfeld dieses Wirbels eine
Frontalzoune geschaffen wurde, deren dyoamische Strukturen dem Wirbel (iber-

lagert worden sind.

2.4. VYariationen des Anfangstemperaturfelds

In diesem Abschnitt soll der Respons verschiedener Anfangsbedingungen des
passiv advektierten Temperaturfelds auf das durch die Frontogenese indu-
zierte Zirkulationsschema untersucht werden. Dazu werden jeweils drei ver-
schieden strukturlerte Temperaturfelder dem Anfangsmassenfeld des Laufs FGl
(Abb. 2.16a) iiberlagert und bis zum Tag 3 integriert. Alle Parameter des
Laufs FGl und damit auch die Dynamik bleiben unverindert. Die dref dazu
erforderlichen Modelidufe werden mit FG4, FG5 und FG6 bezeichnet.
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2.4.1 Formulierung der Anfangstemperaturfelder

Die Anfangstemperatur—~ und Dichtefelder der Liufe FG4, FG5 und FG6 sind in
Abb. 2.2]1 dargestellt. .Die Temperaturverteilung in ¥G4 ist dabei die gleiche
wie in FGO (zumindest bzgl. der Druckabhidngigkeit, siehe Abb. 2.1la). Die
Isothermen verlaufen horizontal, der vertikale Temperaturgradient ist linear
mit - 0.05 K/lOk Pa. Der Lauf FG4 ist im wesentlichen mit FGQ identisch; er
dient lediglich zu Vergleichszwecken. In FG5 und FG6 nimmt die Temperatur
im gleichen MaBe linear mit zunehmendem Druck ab, zusitzlich 1st jedoch
eine horizontale Abhingigkeit eingefiihrt worden, die durch eine lineare
Temperaturzunahme von 10 °C bei x = — L,/2 auf 20 °C bei x = L,/2 in FGS
und eine lineare Abnahme von 20 °C bei x = — L,/2 auf 10 °C bei x = L, /2 in
FGb an der Meeresoberfldche gekennzeichnet ist. Die Neiguang der Isothermen
in FG5 weist also das gleiche Vorzeichen wie die Neigung der Isopyknen auf;
in FG6 ist das Vorzeichen entgegengesetzt und in FG4 gleich null.

2.4.2 ErSEbnisae

Abb. 2.22 zeligt Temperatur— und Dichteverteilungen der drei Liufe am Tag 3.
Die Tewmperaturstruktur des Laufs FG4 1ist nahezu die gleiche wie in FGO
(vgl. Abb. 2.11d). Die Entwicklung des Temperaturfelds in FG5 (Abb. 2.21b
und 2.22b) lifit sich folpendermalen beschreiben: In der linken Hilfte des
Modellpebiets sind die Isothermen abgesenkt, im rechten Tefl angehoben
worden. Die absolute Vertikalverlagerung in der rechten Hilfte ist dabei
stirker als in der linken; dadurch sind die Isothermen verbogen worden. Die
anfinglich lineare horizontale Temperaturverinderung ist nicht mehr vor—
handea. Unterhalb von etwa 50 m ist die horizoantale Temperaturverteilung
durch starke Gradieaten 1in der linken Hidlfte des Modellgebiets (dem
zyklonalen Bereich, wvgl. Abb. 2.19a), fast wverschwindende Thermoklinitdt im
mittleren antizyklonalen Bereich und wieder stidrkere Gradienten am rechten
Rand gekennzeichnet. In den oberen 50 m sind die horizontalen Temperatur-—
gradienten auf der antizyklonalen Seite generell schwicher ausgeprigt als
auf der zyklonalen Seite. AuBerdem erkennt man hler deutlich eine Verlage-
rung der Isothermen von der antizyklonalen auf die zyklonale Seite. Gleiches
gilt auch fir FG6 (Abb. 2.22¢) 1im oberflichennahen Berelch: Auf der
zyklonalen Seite sind die Isothermen in der Horizontalen stidrker gedringt
als auf der antizyklonalen; im ﬁbergangsbereich haben sich sogar Inversionen
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gebildet. In tieferen Reglonen hat sich der horizontale Temperaturgradient

insbesondere auf der antizyklonalen Seite verstidrkt - im Gegensatz zu FG5.

Da im Modell horizoantale Advektion rein isopyknisch erfolgt, erleichtert
die Darstellung der Thermoklinit#t auf Isopyknen das Verstehen der Vorginge,
die die beschriebenen Strukturen erzeugt haben. Abb. 2.23 zeigt die Ent-
wicklung der Thermoklinitit in den drei Liufen auf einer oberflichennahen
(op = 26.1 kg n~3) und auf einer tieferea Isopykne (op = 27.5 kg n3, vgl.
Tabelle 2.2). Die zeitliche Anderung der Thermoklinitit in FG4 ist dabel
anndihernd ideatisch mit der in Abb. 2.12 dargestellten. Die Anfangsver-
teilung der Isothermen in FG5 (die Neigung der Isothermen hat das gleiche
Vorzeichen wie die Neigung der Isopyknen) bewirkt ein Thermoklinitidtsminfmum
genau dort, wo die Baroklinitdt am stidrksten 1st. Dies splegelt sich auch
in den Abb. 2.23bl,b2 wider: Am Tag 1 1st die Thermoklinftit fast tberall
positiv mit etwa 0.05 K/km. Nur in einem schmalen Bereich, etwa bei x = L/4,
ist sie anndhernd gleich mill; sie ist dort sogar leicht negativ. Wihrend
der Deformation werstdrkt sich dieses Signal oun absolut sowohl auf der
unteren als auch in der oberen o -Fliche. Auf o, = 27.5 kg m™3 erreicht die
Verstirkung etwas mehr als einen Faktor 13, die Position des Minimums
bleibt dabei ortsfest. Anders dagegen auf o, = 26-1 kg n~3;: Hier wichst die
Thermoklinitit bei x = -L/4 um mehr als das 1l8fache, bei x = -L/2 dagegen
nur um elnen Faktor 7. AuBerdem verschiebt sich das Thermoklini titsminimum
nach links. In FG6 ist die Anfangsneigung der Isothermen wmit einem anderen
Vorzeichen versehen als die Barcklinitiit; das Maximum der absoluten Thermo-
klinftdt deckt sich also mit dem Baroklinititsmaximum bel x = L/4. Dies
erkennt man 1in Abb. 2.23cl,c2. Wie in FG4 und FG5 wverstirkt sich die
absolute Thermoklinitdt auf o = 27.5 kg m~3 bis zum Tag 3 iiberall um etwa
elnen Faktor 13. Dies ist wiederum nicht suf o, = 26.1 kg ™3 der Fall. Das
Maximum der absoluten Thermoklinitdt am Tag 3 erreicht mr etwa den
10fachen Wert des Maximums am Tag 0, Bei x = -L/2 ist das Thermoklinftits-—
signal um etwa das 8fache, bei x = L/2 pur um das 4.5fache gewachsen. Auch
hier ist das Maximum der absoluten Thermoklinitdit mnach linke werschoben

worden.
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2.4.3 Digkussion der Ergebnisse

Das Zustandekommen der Temperatur— und Thermoklinitdtsstrukturen in FG4,
FG5 und FG6 liéBt sich mit den gleichen Argumenten erkldren, die schon in
Abschnitt 2.2.2 verwendet worden sind, da die dynamischen Strukturen in
FGO sowie in den hier zur Diskussion stehenden Modelldufen annihernd die
gleichen sind. Demnach reaglert die Temperaturstruktur in den tieferen
Schichten des Modells rein kinematisch auf die Anregung durch das Defor-
mationsfeld, indem existlerende Gradienten lokal absolut wverstirkt werden.
In den Gebieten 3jedoch, wo Strecken und Stauchen von Vortexelemeuten
signifikant 1st, wird die (auch hier wirksame) rein kinematische Anderung
der Thermoklinitdtsstruktur durch ageostrophische Massenflisse modifiziert.
Der von der antizyklonalen zur zyklonalen Seite gerichtete MassenfluB sorgt
einerselts fir eine Verlagerung der Isothermen, andererseits bewirkt die
Konvergenz des ageostrophischen Massenflusses auf der zyklonalen Seite {Ab-
trieb) eine zusdtzliche Verstidrkung des absoluten isopyknischen Temperatur—
gradienten, der den kinematischen Effekt noch steigert. Auf der anti-
zyklonalen Seite ist das Gegenteil der Fall: Divergenz im ageostrophischen
MasseafluB (Auftrieh) schwidcht hier den kinematischen Anstieg der absoluten
Thermoklini tdc.

Mit den in diesen drei Modellidufen werwendeten Anfangstemperaturfeldern
soll nicht irgendeine reale Situation im Ozean simuliert werden. Es peht
lediglich darum, 2zu untersuchen, welche Signale die urspriinglich grof-
skalige 1isopyknische Temperaturverteilung nach erfolgter Konfluenz in
Frontalzonen erzeugen kann. Damit kanan z.B. die Interpretierbarkeit wvon in
Feldexperimenten gewonnenen MeBdaten verbessert werden. Die Ergebnisse
lassen jetzt folgende Schliisse zu: In Konfluenzzonen wird Thermoklinitit in
erster Nidherung kinematisch wverstiirkt. Die Positfon des Maximums der abso-
luten Thermoklinitit i1st nicht notweandigerweise mit der Position des
Baroklind titsmaximums deckungsgleich. MaBgebend dafir ist in erster Linie
die Anfangsbedingung, d.h. die grofBskalige Thermoklinitdtsstruktur. Bei
entsprechender Wahl der Anfangsbedingungen kann deshalb das Baroklinitdts-
maximum von elnem Minimum der absoluten Thermoklinitit begleitet werden und
extreme Thermoklinitdt beiderseits der Baroklinititsmaximums anzutreffen
sein (FG5). Solche Doppelstrukturen der Thermoklinitit wurden z.B. von
FISCHER (1986) beobachtet {(vgl. Abb. 1.8b). Strecken und Stauchen von
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Vortexelementen wihrend der Frontogenese filhren zu einer horizontalen
Verschiebung des Thermoklinititssignals von der antizyklonalen zur zyklo—
nalen Seite der Front. Das mag eine Erklirung fiir die in Feldexperimenten
hdufig registrierte Neigung des Thermoklinitdtsmaximums mit der Tiefe sein.
Dieser Vorganmg bewirkt auBerdem eine liber den reion kinematischen Effekt
hinausgehende absolute Verstdrkung der Thermoklinitdt auf der zyklomalen
und ein der kinematischen Verstirkung entgegengesetzte Aufweichung der
Thermoklinitit auf der antizyklonalen Seite des Jets.

Die Liufe FG4 und FG6 haben die Moglichkeit angedeutet, daB ageostrophische
Masgenfliisse Temperaturinversionen erzeugen kidnnen. Diese Inversionen sind
allerdings sehr schwach ausgepridgt und lokal begrenzt. Inversionen mit
mehreren Kilometern horizontaler Ausdehnung, wie z.B. in Abb. 1.8b darge-
stellt, konnen mit der zweldiwensionalen Deformationsmethode moglicherweilse
nicht erzeugt werden. Wahrscheinlich sind sie das Produkt dreidimeusionaler

Froantendynamik, die in Abschaitt 3 beschrieben werden wird.

2.5 SchluBfolgerungen

Das in Abschnitt 2 vorgestellte voll-nichtlineare Modell beschreibt die
Erzeugung einer megoskaligen Front im Deformationsfeld synoptischskaliger
Wirbel. Es gibt AufschluB iber die wihrend des Frontogeneseprozesses
induzierte lokale Dynamik, wdhrend die Rossby-Zahl in der Nihe von 1 liegt.
Das Modell produziert eine Front, deren Strukturen signifkant von denen
abweichen, die mit dem diagnostischen Modell von MW vorhergesagt worden
sind. Deren Modell ist semi-geostrophisch und erzeugt unrealistische
Dichte- und Vorticitystrukturen, sobald die Rossby-Zahl sich 1 nidhert. Der
grundlegende Mechanismus mesoskaliger Frontogenese, insbesondere die aus
dem Stauchen und Strecken von Vortexelementen resultierende ageostrophische
Zirkulation, ist in beiden Modellen der gleiche. In dem hier vorgestellten
Modell werden Jjedoch die sich daraus ergebenden Konsegquenzen detaillierter

aufgedeckt.
Die Ergebnisse des Modells fithren zu folgenden Schliissen:

= In der dynamischen Phase der Frontogenese, d.h. wenn die Rosshy-Zahl

Werte » 0.1 erreicht, wird die Neigung von Isopyknen durch Strecken und
Stauchea von Vortexelementen abgebaut, obwohl das Deformationsfeld
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weiterhin versucht, die Baroklinitit kinematisch zu werstidrken. Dadurch
wird der anfidngliche Vorrat an werfiigbarer potentieller Energie stindig
in kinetische Energle des Jets umgesetzt. Da dieser Vorrat endlich 1ist,
kann der Jet nicht beliebig stark werden. Durch den fortgesetzten Abbau
der Baroklinitdt, insbesondere in tiefer liegenden Schichten, wird der
Jet flacher. Individuelle Erhaltung potentieller Vorticity verbietet, dab
die horizontale Ausdehnung der Zelle antizyklonaler relativer Vorticity
beliebig klein wird. Dadurch ist die minimale Weite des Jets limitiert
und die Kaskade potentieller Enstrophie zu hbheren Wellenzahlen wird

abgebrochen.

Die dynamische Struktur der entstehenden Front wird durch das anfédngliche
Profil des Gradienten der isopyknischen potentiellen Vorticity (IPVG)
bestimmt. Durch entsprechende Wahl des IPVG-Anfangsprofils werden Fronten
erzeugt, deren Strukturen sich signifikant vonelinander unterscheiden.
Existiert kein von null verschiedener IPVG an der Meeresoberfldche, so
filhrt dies zu efner Front, derean endgiiltiges Aussehen durch eine Baro-
klinitdtsumkehr in den oberen Schichten und einen Jet gekennzeichnet ist,
der ein Geschwindigkeitsmaximum unterhalb der Meeresoberfliche aufweist.
Ist das anfingliche IPVG~Profil derart beschaffen, daB die Anfangs-
baroklinitidt mit zunehmender Tiefe immer geringer wird, so fithrt dies in
der Tiefe geringer Anfangsbaroklinitdt zu einem Jet, der dem Oberflichen—
jet entgegengerichtet ist. Auch in diesem Fall kann eine Baroklinitits-

umkehr mit der Tiefe erzwungen werden.

Passive Skalare, wie Temperatur auf Isopyknen, reagieren iIn erster
Ndherung kinematisch auf das frontenerzeugende Deformationsfeld, d.h.
fortgesetzte Konfluenz bewirkt eine permanente Verstirkung ihrer absoluten
isopyknischen Gradienten. Lediglich dort, wo signifikante Divergenzen
in entlang von Isopyknen gerichteten ageostrophischen Massenfliissen
herrschen, wird dieses Verhalten modifiziert. Purch werschiedene Vorgaben
des Anfangstemperaturfelds konate nachgewiesen werden, daB der maximale
absolute 1sopyknische Temperaturgradient (Thermoklinitidt) nicht not-
wendigerwelise mit der Position maximaler Baroklinitit deckungsglefich sein
muB. Bei bestimmter Wahl des Anfangstemperaturfelds sind sogar Doppel-
strukturen der Thermoklinftidt mit einee Minimum der absoluten Thermo-
klinlitidt in der Regiom stdrkster Baroklinitit und Zonen wverstirkter
absoluter Thermoklinitidt beiderseits davon mbglich. AuBerdem gelang der
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Nachweis, daB Temperaturinversionen durch rein isopyknische Transporte

widhrend der Frontogenese erzeugt werden kdnnen.

Mit dem hier vorgestellten Modell kann erfolgreich die Genese mesoskaliger
Fronten simuliert werden. Die Ergebnisse legen jedoch nahe, daB auch griBer-—
skalige Fronten, wie z.B. die Azoreanfront (GOULD, 1983), das Resultat gyre-—
skaliger Deformationsprozesse sind. DaB diese Fronten bisher nicht in gyre—
skaligen Zirkulationsmodellen reproduziert werden, hat seine Ursache
mglicherweise in der Tatsache, daB mit diesen Modellen der gyreskalige
IPVG in der saisonalen Sprungschicht nicht aufgelist wird. Hier ergeben
sich neue Anwendungsudglichkeiten dieses Modells.
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3 DAS MAANDERMODELL

Das im letzten Abschnitt vorgestellte Modell ist zweldimensional, d.h. es
sind wegen d/dy = O keine y-abhiingigen Losungen wglich. In diesem Abschnitt
soll die hydrodynamische (barotrope/barockline) Instabilitdt der durch das
Frontogenesemodell erzeugten Fronten untersucht werden. Derartige Instabi-
litidten offenbaren sich durch Miandrieren des Frontenjets; es werden also
y—abhiéngige Losungen des Gleichungssystems (2.1), (2.2), (2.3) gesucht. Das
erfordert eine Ausdehnung des Modellgebiets in die dritte Dimension. Ab-
schnitt 3.2 beschreibt die grundlegenden Gleichungssysteme des Modells,
Rand- und Anfangsbedingungen. Die Ergebnisse eines Modellaufs mit der
Bezeichnung MO (M = Ms#ander) werden in 3.3 dargestellt. Der Respons der
Modellergebnisse auf verschiedene Anfangsbedingungen wird in den Abschnitten
3.4 und 3.5 untersucht. Eine Zusammenfassung aller Ergebnisse enthilt
Abschnitt 3.6.

Zuerst sollen jedoch im folgenden Abschnitt (3.1) die fiir die Behandlung
des Instabllitdtsproblems notwendigen theoretischen Grundlagen vermittelt

werden.

3.1 Hydrodynamische Instabilitit

Die Theorie hydrodynamischer Instabilitdt befaBt sich mit dem Respons einer
“"einfachen Bewegung”, der eine “kleine Bewegung”™ liberlagert worden ist
(VAN MIEGHEM, 1951). Diese “einfache Bewegung”, auch "hydrodynamischer
Grundzustand” genannt, ist als Zustand eines Mediums definiert, bei dem an
jedem Ort alle Krdfte senkrecht zur Bewegungsrichtung und zueinander im
Gleichgewicht stehen. Die "kleine Bewegung” ist eine dem Grundzustand iiber-
lagerte sinuscidale "Storung” kleiner Amplitude in der Form ebener Wellen,
die sich in Richtung der durch den Grundzustand vorgegebenen Bewegung fort-
pflanzen. Unter bestimmten Bedingungen kann nun die Amplitude der Stdrung
stark anwachsen — sie ist instabil. Ein Ziel der Instabllititstheorie ist,
notwendige und hinreichende Bedingungen fiir die Instabilitidt der Stdrung zu
finden.

Die mathematische Behandlung dieses Problems beginnt mit der Aufstellung
der Stdrungsgleichungen, d.h., in dem Gleichungssystem, das den Grund-
zustand beschreibt, werden die “ungestdrten”™ GrtBen durch die “"gestdrten”
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GrofBen ersetzt. Ein exponentieller Losungsansatz fihrt zu einer allgemelinen
Beziehung zwischen der Wellenzahl «k und der Phasengeschwindigkeit ¢ der
Storung. Diese Beziehung stellt ein Eigenwertproblem filr die komplexe
Phasengeschwindigkeit ¢ = c. + ic:i dar. Existieren fiir eine vorgegebene
Wellenzahl «k nur LOsungen mit ¢ 2 0, dann ist dies eine notwendige und
hinreichende Bedingung fiir die Instabilitit der Stédrung; existieren jedoch
nur reelle Ldsungeun, dann 1st die Stérung stabil. Ob eine Stdrung stabil
oder instabil ist, hdngt also von ihrer Wellenzahl ab. Da HuBerst umfang-
reiche Rechnungen erforderlich sind, eine Dispersionsrelation ci(K) auf-
zustellen, beschridnken sich die meistea der wlt diesem Problem befaBten
Arbeiten darauf, notwendige Bedingungen fiir das Auftreten von Instabilitidten
herzuleiten, d.h., es werden die Voraussetzungen formuliert, unter denen cj

positlv werden kann.

In diesem Modell soll jetzt die Stabilitit der im Abschnitt 2 erzeugten
Fronten untersucht werden. Dazu ist jedoch notwendig, die Produkte der
Integration des Frontogenesemodells in der Weise zu modifizieren, daB ein
Gleichgewichtszustand erreicht wird. Diesem Grundzustand wird dann ein
Stdrungsfeld iiberlapert.

3.2 Formulierung des Modells
3.2.1 Modellgleichungen in Hybridkoordinaten

Grundlage des Modells sind wiederum die von BLECK (1978b) formulierten und
von BB verwendeten aichtlinearen Gleichungen, die das Stromungsfeld in einem
Koordinatensystem (x,y,5) darstellen, wobei s eine verallgemeinerte Vertikal-
koordinate lst. Die Bewegungsgleichungen mit der hydrostatischen Approxima—
tion, die Kontinuititsgleichung und die thermodynamische Gleichung siad
identisch wmit den bereits im Abschnitt 2.1.2 vorhandenen Gleichungen (2.1),
(2.2) und {(2.3). Die Bedeutung aller verwendeten Symbole bleibt erhalten.
Fiir den Gebrauch in diesem Modell werden die rechten Seiten der Bewegungs-
gleichungen {2.1a) und (2.1b) sowie die hydrostatische Grundgleichung (2.1c¢)
wieder mit Hilfe des Montgomery—Potentials

M(x,y,8) = ap + &
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ausgedriickt. Advektions- und Coriolisterm in (2.la,b) werden durch die

Beziehung

d 1
v'vsu-fv=?x(-2'v’ J-v (Cc+£f )

die relative Vorticity in s-Koordinaten repridsentiert. Die Bewegungs-—

gleichungen lauten dann

() +2 (B Ly (m)rs R () 4 (), e

(B0, +3 (0 ) vu (me ) d - (B v 5 (2, Gam

und die hydrostatische Gleichung

]
= pj&f‘l . (3.1lc)

1L

Die Kontinuitidts- und die thermodynamische Gleichung seien der Vollstindig-
keit halber nochmal an dieser Stelle wiedergegeben:

g_t(.s!s)+vs.[v—g]+% (s‘-—%)-o (3.2)
&5(%:1)S+v "s""'(ﬂ.‘%)%;“o- (3.3)

Die Eigenschaften dieses Gleichungsterms bleiben unverdndert erhaltem, d.h.
Erhaltung von potentieller Vorticity und potentieller Enstrophie gilt
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weiterhin, solange & =0 ist. Genau wie im Frontogenesemodell soll auch im

Miandermodell Temperatur passiv advektiert werden. dT/dt = 0 lautet dann

(-g%)s+v-vst+(§%)%-o. (3.4)

3.2.2 Modelligleichunger in endlichen Differenzen

Die Differenzengleichungen fiir (3.la,b) im "C"—Gitter erhidlt man, indem man
die rechten Seitem von (2.28a,b) mit Hilfe des Montgomery-Potentials
ausdriickt (Gleichung (2.30a,b) ) Die Bewegungsgleichungen lauten dann

x L 7 —_—=
B + -1,
(R )+ 8 [B—5—— -V + (&7 ) (52 o
dt ‘s 2 ds
= - &M+ 5« (3.5a)
—x - s
dv w? + v =Xy TX -1 o
(2 o (22T T, (67 T (32 o
= - 5M+pTHa. (3.5b)
Die hydrostatische Gleichung entspricht (2.30¢)
6M=p §a (3.5¢2)
die Kontinuititsgleichung ist identisch mit (2.31)
b -
2 pr GUH TG (SR )0 (3-6)

und die thermodynamische Gleichung mit (2.32)
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da 1 + 9p
Tt*'g;[uax“‘*'”y“’*(sas]és“ ]=0. (3.7)

Die Erhaltungsgleichung fiir die Temperatur eatspricht formal (3.7):

Lo [T+ TR0 + (52 ) 4T ]=0. (3.8)
ot OgPp e

Die Bedeutung aller in (3.5) bis (3.8) verwendeten Symbole ist bereits in
Abschnitt 2.1.6 erldutert werden.

3.2.3 Randbedingungen

Das Modellgebiet ist ein rechteckiger Kanal mit festen Wdnden bei x = C und
% = L. In y-Richtung 1st das Gebiet begrenzt durch y = O und y = B. In der
Vertikalen erstreckt sich der Kanal bis zu p = 1000 « 101' Pa. Die Rand~-
bedingungen lauten

a =0 und /8 = 0 (free slip) bei x = 0 und x = L.

In y-Richtung ist das Modell periodisch. Die Randbedingungen fiir die Meeres-
oberfliche und den Boden sind Bedingungen fiir materielle Flidchen, d.h.

. 4
s%-Obeip=0Paundp=1000-lO Pa.

Diabatische Erwidrmung/Abkithlung im Innern des Modellgebiets ist untersagt.

3.2.4 Technische Details

Das Modellgeblet ist in x-Richtung in 32 gleiche Intervalle Ax = 2.5 km und
in y-Richtung in 64 gleiche Intervalle Ay = 2.5 km unterteiflt. Damit ist
L = 80 km und B = 160 km. L wird im folgenden als "Querfrontskala™ oder
“"Kanalbreite” bezeichnet, B als "Lingsfroantskala™ oder "Kanallinge"”. (Die
etwas ungliickliche Wahl der Buchstaben L und B resultiert aus dem Wunsch
nach einer miglichst konsistenten Nomenklatur im Frontogenese— und Miander-—
modell.) Der Zeitschritt betrdgt & = 1000 s. Die im Abschaitt 2.1.8
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beschriebenen Restriktionen bei der Spezifizierung des Anfangsmassenfelds
sowie der fir die Positionierung der Koordinatenflichen verantwortliche
Algorithmus haben auch in diesem Modell Giultigkeit. Eine “"rigid-1id"-
Approximation sorgt fiir eine Elimination schneller barotroper Schwerewellen,
zur Dampfung von 2- Ax-Rauschen werden die in 2.1.8 definierten Austausch-
terme (mit u, v statt u', v') zu den rechten Seiten der Gleichungen (3.5a,b),
(3.7) und (3.8) addiert. Der horizontale Austauschkoeffizient ist wmit
v = 50 m?/s konstant, fir h® wird h® = Ax « Ay = 6.25 « 106 n® gesetzt. Das
Differentiationsschema unterscheidet sich von dem im Frontogenesemodell ver-—
wendeten lediglich dadurch, daB die FluBterme 'ﬁTxa“ und ﬁ"}?in (3.6) und
(3.7) nicht mit dem antidiffusiven “upstream”-Differenzenschema, sondern
riumlich zentriert bYerechnet werden. Hochfrequente Fluktuationen 1in den
Feldern der prognostischen Variablen u, v, ¢ und T werden =it einem
(0.25 - 0.5 = 0.25)-Filter, Fluktuationen 1im §gp~Feld durch einen
{0.01 - 0.98 - 0.01)-Filter geddmpft. Statische Instabilitiét wird durch den
in 2.1.8 beschriebenen Mechanismus eliminiert.

3.2.5 Anfangsbedingungen

Im Modellauf MO soll die hydrodynamische Instabilitit der durch den Lauf FGl
erzeugten Front untersucht werden. Da fur jeden Zeitpunkt t > 0 widhrend der
Integration von FGl keine geostrophische Balance besteht, erfiillen Massen-
und Geschwindigkeitsfeld nicht das Kriterium eines hydrodynamischen Grund-—
zustands. Ein solcher Grundzustand ist jedoch gegeben, wenn man in einer
beliebigen Phase der Integration von FGl lediglich das Massenfeld extrahiert
und das dazugehidrige geostrophisch balancierte Geschwindigkeitsfeld bestimmt.
Dies wird zum Zeitpunkt t = 2.665 d getan. Die Querfrontskala L{t) betrigt
dann 20 km und die momentane Gitterweite Ax(t) = 312.5 m. Da im Miander—
modell eine so hohe horizoatale Auflosung nicht vorgesehen ist, wird die
urspringlich wit 64 fMx-Intervallen aufgeldste Front mur noch durch jeden
achten Gitterpunkt approximiert (siehe Abb. 3.1). Die Gitterweite hat dann
den gewiinschten Wert von /x = 2.5 km. Das auf diese Weise gewonnene zwei-
dimensionale Massenfeld wird jetzt unverdndert auf alle 64 "Scheiben” mit
der Dicke Ay abgebildet, so daB ein Kanal mit 20 km Breite und 160 km Linge
entsteht. Um sich entwickelnden Miandern in x—Richtung geniigend Platz =zu
geben, wird der Kanal auf 80 km verbreitert. Dies geschieht durch Hinzufiigen
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1 T D S

1000 lllnr_Lllll

Abb. 3.1

Prinzipielle Struktur der Anfangsbedingung des Miandermodells
durchgezogene Linien: Isopyknen

gerlasene Linien : Isothermen

Das Massenfeld im gerasterten Bereich ist das Produkt der

Integration des Froutogenesemodells.
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von jewells zwolf weiteren Giltterpunkten mit elnem Abstand von Ax = 2.5 km
zu belden Seiten des bereits definierten Kanals. Die Vertikalstruktur des
Massenfelds in diesen neu geschaf fenea "HuBeren™ Gebleten wird durch hori-
zontales Fortsetzen der Isopyknen des “inneren” Gebiets in x-Richtung
erzeugt. Das 1ist problemlos, da die Isopyknen an den Rindern des inneren
Gebiets nahezu horizontal liegen (vgl. Abb. 2.17a). Zu diesem Massenfeld
wird nun die geostrophische Geschwindigkeit v(x,y,s) bestimmt, wobei v = 0
bei 1000 « 10“ Pa angenommen wird. Das so entstandene Massen— und Geschwin-
digkeitsfeld ist nunmehr gekennzeichnet durch eine schmale 20 km breite
Frontalzone mit dem dazugehdrigen baroklinen Jet, die belderselts von einem
jeweils 30 km breiten Streifen bewegungslosen Wassers umgeben ist (siehe
Abb. 3.1).

Die Analyse der Anfangsbedingung von FGl (Abschmitt 2.3.1) hat ergeben, daB
ein von mull verschiedemer IPVG nur an der Meeresoberflidche und am Boden
existiert, wobel der IPVG am Boden ein entgegengesetztes Vorzeichen besitzt.
Da das Frontogenesemodell zweidimensional ist und potentielle Vorticity
individuell erhalten wird, bleibt diese Vertikalstruktur fir alle Zeitpunkte
t > t, bestehen, also auch fir den Zeitpunkt ¢ = 2.665 d. Eine solche Vor-
zeichenumkehr ist nach KILLWORTH (1930) eine notwendige Bedingung fur das
Auftreten barokliner Instabilitdt. Es ist oun zu untersuchen, Iinwiewelt
diese Struktur nach der oben beschriebenen "geostrophischen Anpassung” noch
konserviert worden ist. In dle Analyse der IPVG-Vertikalstruktur der Liufe
FGl, FG2, FG3 ging lediglich die quer zur Front gerichtete Modulation des
Isopyknenabstands eln (G].eichung (2.38) ], die Horizontalscherung ov'/dx
brauchte wegen der kleinen Rossby-Zahl (Ro << 0.1) nicht beriicksichtigt zu
werden. Diese Approximation ist bei der Analyse der IPVG-Struktur des
Miandermodells nicht mehr zuldssig, da der Jet atidrker (v =~ 0.3 m/s) und
die Querfrontskala (das ist der Bereich, in dem die Isopyknen geneigt sind)
eine GroBenordnung kleiner ist (L = 20 km). Die Rossby-Zahl ist deshalb
Ro > 0.1 und die relative Vorticity darf nicht mehr wvernachlidssigt werden.
Eine Analyse der IPVG-Vertikalstruktur ergibt jedoch, daB der negative IPVG
an der Oberfliche und ein schwdcherer positiver IPVG in der Bodenschicht
auch nach der Linearisierung des Geschwindigkeitsfelds erhalten geblieben
sind. Dartiber hinaus bewirkt das "Anflicken” bewegungslosen Wassers beider-
seits der Front =zusidtzlich eine IPVG-Struktur 1n den nichsten Schichten
unterhalb der Oberflichenschicht, deren Vorzeichen dem IPVG in der Ober-
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flichenschicht entgegengesetzt ist (siehe Abschnitt 3.3.6). Eine notwendige
Bedingung fir das Auftreten barotroper Instabilitdt (PEDLOSKY, 1979) ist
ebenfalls erfillt: Das Geschwindigkeitsprofil des Jets (siehe Abschnitt 3.3.1,
Abb. 3.2b) bedingt eine Vorzeichenumkehr des horizontalen Gradienten der
absoluten Vorticity, da der Coriolisparameter f konstant ist.

Die anfdngliche Temperaturverteilung lehnt sich eng an die bereits im Lauf

¥FGS5 verwendete an.

T(x,y,p) = 1(0,5,0) + KLTld - T(0.7.0) ., 541077 + p (3.9

Setzt man T(0,vy,0) = 10 °C und T(L,y,0) = 20 °C und Impliziert man, daB x
positiv nach Siiden und y positiv pach Osten zeigt, dann erhdlt man als
Nord-Siid-Gradienten der Temperatur 10 °C iiber 80 km. Die durch die lineare
Temperaturabnahme mit steigendem Druck bedingte Neigung der Isothermen nach
Siiden entspricht qualitativ der Struktur an der nordatlantischen Polarfront
im Sommer (FISCHER, 1986). Der gewihlite Nord-Siud-Temperaturgradieat ist fir
ozeanographische Verhdltnisse zweifellos sehr grof, Hauptgesichtspunkt fiir
die Wahl dieser Horizontalstruktur im Tewmperaturfeld ist jedoch, auf allen
Isopyknen einen signifikanten Temperaturgradienten wvorzugeben, um die
rdumliche und zeitliche Struktur von Temperatur auf Dichteflidchen (d.h. die
isopyknische Vermischung) gut verfolgen zu kinnen.

3.2.6 Das Stdrungsfeld

Dem geostrophischen (d.h. u = 0) Anfangsgeschwindigkeitsfeld wird elone
barotrope Storung u, (x,y)} der u-Komponente {iberlagert:

u (x,¥) = u ¢ sin (2m K%) . [al exp [a2 -;? +aq E’] - al]. (3.10)

u, ist dabei die Amplitude der Stdrung und x = B/ly die Kanalwellienzahl,
wobei J\y die Wellenlinge der Storung ist. Die Punktion in eckigen Klammern
mlt den Koeffizienten a, = 10”8, a, = 4-1na1 und a; = -3, {slehe BRONSTEIN
und SEMENDJAJEW, 1977, Seite 76) sorgt dafir, daB die Stérung maximal bei

x/L = 0.5 ist, also in der Mitte des Kanals, wo der Jet am stirksten ist.
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Hier erreicht die Funktion den Wert 1. Zu beiden Seiten fdllt aie dann rasch
ab und erreicht bei x = O und x = L, den Wert 0. Damit wird die Randbedingung
u = 0 dort (siehe Abschnitt 3.2.3) nicht verletzt. Mit u, = 1073 n/s erfiillt
U das Kriterium einer "kleinen Stdrung”. Im Lauf Ml (sieche Abschnitt 3.4)
wird sich herausstellen, daB die Wellenlinge hy # 53.3 km, algo die Wellen—
zahl k = 3, eine der Wellenzahlen ist, die das priBte Wachstum zeigen. Da
der Lauf MO hauptsidchlich dazu dienen 80ll, Strukturen in einer baroklin/
barotrop instabilen Welle sichtbar zu machen, wird x = 3 gewdhlt.

3.3 Ergebnisse

Der Modellauf MO wurde iber eine Zeitspanne von 50 Tagen integriert. In

diesem Abschnitt werden die Ergebrisse prisentiert.

3.3.1 Das horizontale Geschwindigkeitsfeld

Die Entwicklung des Geschwindigkeitsfelds an der Meeresoberfliche ist in
Abb. 3.2a mit Hilfe der Stromfunktion dargestellt. Da diese mittels zwei-
facher Integration aus dem Feld der relativen Vorticlty ermittelt wird,
reprisentiert sie nur den divergenzfreien Anteil des Strdmungsfelds. Abge-
bildet ist die Stromfunktion zu den Zeitpunkten 0, 20, 30, 40 und 50 d nach
Integrationsbeginn. Eine Beschriftung der Isoplethen wurde unterlassen, da
dies den Informationsgehalt der Abbildungen nur unweseantlich steligert. Dem
Betrachter soll der Hinweis geniigen, daB das Hauptstromband in positive y-

Richtung werlduft; der Jet stromt also von West nach Ost.

Am Tag O sind die Stromlinien, aufer im Bereich ntirdlich des Jets, parallel
Zu den Kanalwinden orientiert. Die vorgegebene Anfangsstdrung erkennt man
lediglich an den drei geschlossenen Konturen im quasi-bewegungslosen Gebiet
an der zyklonalen Jetflanke. Nach 20 Tagen ist der Jet bereits von seiner
streng zonalen Orientierung abgewichen; die Struktur der Anregungswellenzahl
3 hebt sich heraus. Diese Tendenz verstidrkt sich dann immer mehr mit fort-
schreitender Zeit. Am Tag 50 haben sich schlieBlich Miander mit Amplituden
von ca. 30 km entwickelt. Als Amplitude wird dabeli die maximale Nord-Siid-
Elongation einer Stromlinie bezeichnet. Zwischen Tag 40 und Tag 50 ist die
Amplitude dabei von etwa 20 km auf 30 km angewachsen.

In den Tridgen und Ricken der MdAander haben sich geschlossene Zirkulations—
zellen mit zyklonalem bzw. antizyklonalem Drehsinn gebildet. Die Kriimmung



Tag O
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> Tag 50

Q. 40. 80. 120. 160 .
Abb. 3.2a y /km

Lauf MO: Die Stromfunktion an der Meeresoberfliche

Die gestrichelten Linien markieren die Positionen der in Abb. 3.2b,c
gezeigten Vertikalschnitte.
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der zyklonal gekriimmten Stromlinien ist dabel stirker ausgeprigt als die
der antizyklomalen {(Tag 50). Dies driickt sich insbesondere durch die
schmalen spitzen Trbtge und die breiteren, weniger stark gekriimmten Ricken
aus. Auffallend ist auch die starke Driingung der Stromlinien dort, wo sie
zyklonal gekriimmt sind und die Aufficherung in Regionen antizyklonaler
Krimmung. Das bedeutet, daB der Jet die Zyklonen schneller umstromt als die
Antizyklonen. Diese Asymmetrie manifestiert sich auBerdem in der nicht mehr
sinusoidalen Form der Mdander, obwohl die anfdngliche Stdrung rein sinus-
formig gewesen Iist. Aus der Abb. 3.2a 1ldf8t sich die Phasengeschwindigkeit
der Mdander abschdtzen. Relativ zum Kanmal und zur horizontal und vertikal
gemittelten v-Komponente (= 0.004 m/s) betrigt sie etwa 30 km/10 d oder
0.03 m/s. Die Phasengeschwindigkeit ist also relativ zur barotropen Strimung
positiv.

Die Vertikalstruktur der Stromung in den obersten 150-10l+ Pa ist in den
Abbildungen 3.2b und 3.2c dargestellt. Abb. 3.2b zeigt die v-Komponente des
Jets am Tag 0. Die Schnittposition ist in Abb. 3.2a durch eine gerissene
Linie markiert. Man erkennt den ca. 20 km breiten Jet, der in beiderseits
bewegungslosem Wasser eingebettet ist. Die Maximalgeschwindigkeit an der
Meeresoberfliche ist > 0.3 m/s. Deutlich erkennbar ist auch die Schrig-
stellung der Jetachse, die der Linearisierung des Anfangsgeschwindigkeits-—
felds (siehe Abschnitt 3.2.5) offensichtiich nicht zum Opfer gefallen ist.
Abb. 3.2c zelgt die u-Komponente am Tag 30 senkrecht zu einem Schnitt bei x
= 38,75 km (Schnittposition siehe gerissene Linle in Abb. 3.2a). Hier
spiegelt sich die Wellenzahl 3 des Mdanders wider. Absolute Maximal-
geschwindigkeiten fir diese Komponente sind > 0.15 m/s an der Meeresober~
fldche, unterhalb von etwa 50 m ist die {ul-Komponente generell < 0.05 m/s.
Bemerkenswert ist die immer noch wvorhandene Schrigateliung der Jetachse,

die sich gegeniiber Tag 0 sogar noch werstidrkt hat.

Das Maximum der absoluten Jetgeschwindigkeit 1ist zeitlichen Schwankungen
unterworfen. Von = 0.31 m/s am Tag O sinkt es bis zum Tag 35 auf = 0.25 m/s,
un danach wieder auf =~ 0.27 m/s am Tag 45 anzusteigen. Zwischen Tag 45 und
Tag 50 bleibt es anndhernd konstant.
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Abb. 3.2b
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Lauf MO: Vertikalschmitt der u-Komponente bel y = 38.75 km am Tag 50

Isotachenabstand: 0.05 m/s

durchgezogene Isotachen: Strdmung aus der Bildebenre heraus (u > 0)
gerissene Isotachen: Strdmung in die Bildebene hinein (u < 0)

Die Schnittpesition ist in Abb. 3.2a eingezeichnet.
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3.3.2 Vertikalgeschwindigkeiten

In Abb. 3.3 ist die zelitliche Entwicklung des Vertikalgeschwindigkeitsfelds
im Druckniveau p = 25-10” Pa zwischen Tag 30 und Tag 50 dargestellt. Zeit-
licte und rdumliche Strukturen lassen sich folgendermaBen beschreiben:
Auferiebs— und Abtriebsregionen sind deutlich voneinander getrennt. Die
zonale Ausdehnung der Auf- und Abtriebsgebiete betrigt etwa 25 km, die
meridionale Ausdehnung entspricht in etwa der Querfrontskala. Minimum und
Maximum der Vertikalgeschwindigkeilit liegen dicht zusammen; am Tag 50 sind
sie ca. 10 km voneinander entfernt. Die Intensitit der Vertikalgeschwindig-
keiten nimmt zu. Der Extremwert der abwirts gerichteten Geschwindigkeit
f4llt von = - 2 m/d am Tag 30 auf =~ - 9 m/d am Tag 50, das Extremum der auf-
wirtsgerichteten Strimung wichset von = 2 m/d am Tag 30 auf itber 6 m/d am
Tag 50. Wdhrend die Auftriebsregion lediglich ein relatives Maximum auf-
weist, erkennt man in der Abtriebsregion mehrere relative Minima. Diese
Mehrfachstruktur existiert wihrend des gesamten Modellaufs. Vergleicht man
Abb. 3.3 mit Abb. 3.2a, so kommt man zu dem Ergebnis, dad Abtrieb mit posi-
tivem und Auftrieb mit negativem u korreliert 1ist. Anders ausgedriickt:
Dort, wo die Stromlinien von antizyklonaler in zyklonale Krilmmung iibergehen,
herrscht vornehmlich Abtriebsbewegung, dort, wo die Stromlinien wvon zyklo-
naler in antizyklonale Kriimmung iibergehen, dominiert Auftrieb. Extremer
Auf-/Abtrieb 1ist in der Nachbarschaft maximaler zyklonaler Stromlinien-

kriimeung lokalisiert.

3.3.3 Strukturen des Dichtefelds

Die zeitliche Entwlcklung der Topographie der Dichtefliche ah = 26.0 kg m 3
zeigt die Abb. 3.4a. Gezelchnet sind die Abweichungen des Drucks p auf
dieser Fliche vom mittlerem Druck ; = 17.5-10H Pa. (Aus Kontinuit#tsgriinden
ist B sowohl ein zeltliches als auch ein rdumliches Mittel.) Regionen, in
denen die ot—Flﬁche anomal tief liegt, sind somit durch negative lsoplethen
gekennzelchnet. Positive Isoplethen zeigen an, daB der Druck auf der Fliche
hier anomal nledrig 1ist, die Fliche liegt dichter an der Meeresoberfliche.

Vergleicht man diese Abbildung mit Abb. 3.2a, g0 stellt man in erster Ndhe-
rung eine vecht gute ifbereinstimmung zwischen den "Héhenlinien” der Dichte-

fldche und den Stromlinien fest, besonders 1in den Bereichen, wo die Strom-—
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Lauf M0: ; - p/l()u Pa auf der Fliche o, = 26.0 kg m3

p : aktueller Druck; ;: mittlerer Druck; ;a 17.5'10k Pa;
Isobarenabstand: 2.5'10l+ Pa;

durchgezogene lsobaren: T)- p »0; gerissene Isobaren: B- p <0,

Die dick gestrichelten Linlen markieren die Positlonen der in Abb. 3.4b,c
gezeigten Vertikalschnitte.
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linien antizyklonal gekriimmt sind. Nicht ganz deckungsgleich sind die
Linien in zyklonal umstrdmten Regionmen; hier sind die Kriimmngsradien der
Hohenlinien kleiner als die der Stromlinien. Die geschlossenen Hthenlinien
des zyklonal umstrdmten Gebiets sind gegeniilber den Stromlinien phasen—

verschoben.

Vergleicht man in Abb. 3.4a Tag O mit Tag 50, so erkennt man, daB sich die
Extremwerte des Drucks verstidrkt haben. Extremwerte fiir ; - p am Tag 0 gind
-11.8-10“ Pa und 11.3 -IO" Pa, mach 50 Modelltagen dagegen -15.3-10"l Pa und
13.9'10" Fa. Besonders niedrige Werte treten dabei im Zentrum der Anti-

zyklonen, besonders hohe Werte im Zentrum der Zyklonen auf.

Erwihnenswert ist auch das "Brechen” des durch die Hohenlinien bestimmten
Wellenzugs, das sich am Tag 40 andeutet und am Tag 50 fortsetzt. Dieses
Brechen der Wellenkimme findet auch bel der Stromfunktion statt, kann aber
durch den gewdhlten Isoplethenabstand nicht sichtbar gemacht werden.
Abb. 3.4a erweckt den FElndruck, daB dieser Vorgang hauptsichlich eine
Eigenart der antizyklonal gekriimmten Wellenkimme ist.

Einen tieferen Einbiick in die dreidimensionale Struktur des Dichtefelds
vermitteln die in Abb. 3.4b und Abb. 3.4c gezeigten Vertikalschunitte, deren
Positionen in Abb. 3.4a markiert sind. Abb. 3.4b zeigt Schuitte quer zum
Jet am Tag 0 und am Tag 50. Die Lage der Schnitte am Tag 50 wurde gewidhlt,
um die wvertikale Dichtestruktur im Innern einer Zyklome und einer Anti-
zyklone gegeniiberzustellen. Vergleicht man die Schnitte am Tag 50 mit
dem Schnitt am Tag O (dieser Schnfitt ist repridsentativ fiir den gesamten
Kanal, da das Dichtefeld bel t = { y-~unabhingig iat), so erkennt man, daB
im Innern der Zyklone die Isopyknen angehoben, im Innern der Antizyklone
abgeseukt worden sind. Besonders deutlich wird dieser Sachverhalt in
Abb. 3.4c. Dargestellt eind Schnitte parallel zu den Kanalwidnden am Tag 0
und am Tag 50. Am Tag O liegen die Isopyknen in dieser Schaittebene
horizontal aufgrund der Anfangsbedingung. Am Tag 50 dagegen zeigen sie
einen wellenfSrmigen Verlauf; 1in den Trbgen des Mianders streben sie
zur Meeresoberfliche, in den Riicken 1in entgegengesetzte Richtung. Die
Amplitude der Vertikalauslenkung der Isopyknen betrigt dabei maximal 30 =
(ot = 26.1 kg m-s). Sowohl die Isopyknen oberhalb als auch unterhald des
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Dichtehorizonts mit ot = 26.1 kg m_'3 welisen nicht mehr so starke Amplituden
auf. Dadurch izt oberhalb dieses Horizonts in den Trdgen der wvertikale Iso-
pyknenabstand geringer als in den Riicken, wunterhalb ist das umgekehrte der
Fall. Fir die statische Stabilitdt bedeutet dies, daB die Antizyklonen iIm
oberflichennahen Bereich schwach, darunter jedoch stark geschichtet sind.
In den Zyklonen gibt es Anzeichen dafiir, daB8 die statische Stabilitit
maximal an der Oberfldche und geringer in grtBeren Tiefen ist. In den
Zyklonen erreicht sie aber nirgends so groBe Werte wie in den tleferen
Bereichen der Antizyklonen.

3.3.4 Relative Vorticity

Aus dem horizontalen Ceschwindigkeitsfeld 1li6t sich die auf s-Flidchen
berechnete relative Vorticity ¢ = (&v/®x)g —(3%u/dy), bestimmen. Abb. 3.5
zeigt Isoplethen von G/f an der Meeresoberfliche. Am Tag O erkennt man das
Produkt des Laufs FGlL: Der Jet wird von zwel Bidndern relativer Vorticity
unterschiedlichen Vorzeichens umhiillt. Im weiteren Verlauf der Modell-
integration zerreift die rein x-abhingige Struktur; es bilden sich jewelils
geschlossene Zellen mit zyklonaler und antizyklonaler relativer Vorticity.
Extremwerte zykionaler relativer Vorticity korrespondieren dabei mit den
Spitzen der siidwdrts gerichteten Miandertrdge (Abb. 3.2a), Extremwerte der
antizyklonalen Vorticity treten anfangs (Tag 30) dort auf, wo die stidrkste
antizyklonale Krimmung der Stromlinien vorherrscht. Ab Tag 40 verschiebt
sich dieses Extremum jedoch immer mehr nach Siden und liegt am Tag 50 dem
Zentrum zyklonaler Vorticity unmittelbar gegeniiber auf der antizyklonalen
Flauke des Jets. Stirkste horizomtale Gradienten der relativen Vorticity
treten dort auf, wo die Stromlinien die grdbBte Dridngung aufweisen. Das ist
dort der Fall, wo deren Krimmung minimal ist, d.h. dort, wo die Stromlinien
von zyklonaler in antizyklonale Krimmung iibergehen (Wendepunkte).

Die zeitliche Entwicklung der Extremwerte von [/f 1d8t sich folgendermaBen
beschreiben: Am Tag 0 betrigt der maximale zyklonale Wert 0.39. Er sinkt
bestindig bis zum Tag 20 auf 0.30, steigt dann langsam auf 0.32 und 0.37 am
Tag 20 und 30 und erreicht am Tag 50 den Wert 0.54. Ahnlich verhilt es sich
mit dem antizyklonalen Extremwert: Von ~0.40 am Tag 0 steigt er auf -0.26
an Tag 20, fidllt dann auf -0.32 am Tag 30 ab und steigt wiederum auf -0.22
bis zum Tag 40. Am Tag 50 fd#llt der Wert daon schlieflich auf -0.46. In
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erster Ndiherung kann man also davoan ausgehen, daB die absoluten Extremwerte
vonr C/f in der Anfangsphase der Integration abnehmen, dann wieder langsam
anwachsen und zwischen Tag 40 und Tag 50 sprunghaft zunehmen. Am Tag 50

iibertreffen sie beide erstmals ihren Anfangsextremwert.

3.3.5 Modulation des Isopyknenabstands

Der Vertikalabstand zwischen Isopyknenpaaren (d.h. die Schichtdicke) ist
bet £ = 0d in Jeder Schieht lediglich =x—abhidngig. Will man zeitliche
Anderungen der Schichtdicke untersuchen, so ist es zweckmidBig, die Abwei-
chung vom riumlichen Mittelwert der Schichtdicke ZAp darzustellen, da aus
Kontinuitdtsgriinden dieser Mittelwert zeitlich konstant 1ist, sofern kelne
Transporte senkrecht zu den s~Flidchen stattgefunden haben. Dies ist im
Modellauf MO jedoch nicht der Fall; alle Schichten bleiben wihrend der
Modellintegration rein isopyknisch. Abb. 3.6 zeigt fir Schicht 4 die Differenz
#p - Ap an den Tagen O und 50. Negative Werte bedeuten also anomal geringe
Schichtdicke, positive Werte anowal groBe Schichtdicke.

Am Tag 0 1ist -1.39 10" Pa der Minimalwert, der Maximalwert betrdgt
1.44-10“ Pa. Nach 50 Tagen Integrationsdaver liegt der Minimalwert bel
-1.73-101" Pa, der Maximalwert bei 2.-83'10l+ Pa. Der Minimalwert hat sich
also nur geringfiigig um knapp 25 % geidndert, der Maximalwert jedoch nahezu
verdoppelt. Die Dickedifferenz iiberschreitet ihren maximalen Anfangswert am
Tag 50 insbesondere in den Miandertridgen, absolute Maxima findet man in den
Trogspitzen. Sie sind deckungsgleich mit den Maxiwmalwerten von U/f
(Abb. 3.5). Extrem negative Differenzen findet man in den Mianderriicken.
Hier zeigen sich allerdings nicht die klaren geschlossenen Konturen wie bel

den positiven Differenzen; die Struktur 1st zerrissener.

3.3.6 Potentielle Vorticity

Potentielle Vorticity (genauer: die durch Gleichung (2.29) definierte Gr'ciﬁe)
liegt dem Modell als individuelle Erhaltungsgrife zugrunde. Deshalb 1st es
sinovoll, die zeitliche Entwicklung von 1sopyknischer potentieller Vorticity
darzustellen, um quasi-horizontale Vermischungsprozesse zu illustrieren.
Zuerst soll jedoch noch ein Beitrag zur Diskussion der Anfangsbedingungen
beigestevert werden.
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Abb. 3.7a zelgt die Anfangsverteilung der potentiellen Vorticity in den
Schichten 1, 2 und 3. Man erkenat, daf der IPVG in Schicht 1 nordwirts, in
Schicht 2 und 3 siidwirts zeigt. In die gleiche Richtung weist der IPVG auch
in den darunterliegenden Schichten. Mit Ausnshme von Schicht 1 ist zwischen
%X = 30 km und x = 50 km kein nennenswerter Gradient vorhanden. Dies reflek-
tiert die IPVG~Vertellung des Laufs FGl, durch den die Strukturen in diesem
Bereich des Kanals festgelegt worden sind. Das hier dennoch ein schwacher
IPVG existiert, ist auf die in Abschnitt 3.2.5 beschriebene geocatrophische
Anpassung des Geschwindigkeitsfelds zurilckzufiihren, die keine Riicksicht auf
die durch das Frontogenesemodell vorgegebene IPV-Verteilung nimmt. Der dem
in der Oberflidchemschicht entgegengesetzte IPVG in der darunterliegenden
Schicht ist also In erster Linie ein Produkt des “"Anflickens™ bewegungslosen
Wassers. Uber dle ganze Kanalbreite L betrachtet, existiert also eine IPVG-
Vorzeichenumkehr mit der Tiefe — eine notwendige Bedingung fir das Auftreten
barokliner Instabilitdt.

Die zeitliche Entwicklung des IPV-Felds ist am Beispiel der Schicht 2 in
Abb. 3.7b festgehalten, die die IPV-Verteilung ab Tag 30 in Funf-Tage-
Intervallen zeigt. In dieser Sequenz erkennt man deutlich, daB die IPV in
den Zyklonen und Antizyklonen mit jeweils entgegengesetztem Drehsinn auf-
gespult wird. Dadurch wird die auf der zyklonalen Seite urspringlich
vorhandene niedrige IPV von héherer IPV umhiillt, in den Antizyklonea wird
hohe IPV von niedriger IPV umechlungen. Im Zentrum der Zyklome erkennt man
jedoch ein relatives IPV-Maximum, im Antizyklonenzentrum ein relatives
Minimum. Um diese Tatsache zu verdeutlichen, wurden am Tag 40 die ILsoplethen
beschriftet. Auf diese Welse entstehen Binderstrukturen der IFV, d.h. ent-
lang einer gedachten Linle, die das Zeotruwm einer Zyklone wmit dem Zentrum
einer Antizyklone verbindet, steigt die IPV nicht monoton an, sondern der
1PVG wechselt sein Vorzeichen. Eine weitere erwihnenswerte Beobachtung ist
der Umstand, daB zwlschen den Zyklonen und Antizyklonen der absolute IPVG
im Verlauf der Modellintegration stark anwidchst. Dies i3t besonders dort der
Fall, wo die Stromlinfien (vgl. Abb. 3.2a) von antizyklonaler in zyklonale
Krimmung iibergehen.
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Lauf MO: Anfangsvertellung der IPV am Tag 0

mittiere Tiefenlage:“
Schicht 1: 11-10k Pa
Schicht 2: 24+10 Pa
Schicht 3: 3010 Pa

Isoplethenabstand:
Schicht 1: 0.5 rad/Gmes
Schicht 2: 0.25 rad/Gm"s
Schicht 3: 0.25 rad/Gme-s
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Schicht 2
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Isoplethenabstand: 0.25 rad/Gm+s.
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3.3.7 Advektion passiver Skalare

Im vorhergehenden Abschnitt {ist die Advektion des aktiven Skalars IPV
beschrieben worden. In diegsem Abschnitt wird nun die Struktur des Temperatur-
felds einer niheren Betrachtung unterzogen. Temperatur ist zwar wie die IPV
eine individuelle ErhaltungsgroBe, wird aber auf Isopyknen passiv advektiert.
Da ein Wasserteilchen wihrend der Modellintegration seine 1PV und seine
Temperatur beibehidlt, kann man erwarten, dad die zeitliche Entwicklung von
Temperaturstrukturen den IPV-Strukturen entspricht. Diese Vermutuag wird
durch Abb. 3.8a bestitigt: Dargestellt ist die Temperaturverteilung auf der
crt-l?léiche 26.0 kg m 3. Diese Fliche entspricht der s—Fliche 2, bildet also
die Obergrenze der s-Schicht 2, deren IPV-Struktur in Abb. 3.7 gezeigt
worden ist. Gemau wie die Isoplethen der IPV wetden die Isothermen in dea

Zyklonen und Antizyklonen aufgespult.

Um diesen Vorgang und seine Auswirkungen auf die Temperaturstruktur zu ver-
deutlichen, wird in Abb. 3.8b elne Ausschnittvergrdferung des in Abb. 3.8a
dargestellten Temperaturfelds am Tag 45 mit hoherer Isothermenauflésung
gezeigt. Hier erkennt man nun sehr deutlich, wie dieser Aufspulvorgang von-
stattengeht: Auf der Siidwestseite der Antizyklone wird warmes Wasser in den
antizyklonalen Wirbel hineingezogen und um das Wirbelzentrum herumgefiihrt
(vgl. die 15.75°C-Isotherme). Gleichzelitig dringt auf der Sidostseite anomal
kaltes Wasser (15.5 °C) in den Wirbel ein und wird ebenfalls um das Zentrum
herumadvektiert. Den analogen Vorgang beobachtet man in der Zyklone. Dort
wird auf der Nordwestseite anomal kaltes und auf der Nordostseite anomal
warmes Wasser in den Wirbel hineingedreht. Auf diese Weise entsteht eine
Banderstruktur der Temperatur, die besonders entlang der gestrichelten
Linie evident wird. Diese Linie werbindet in erster Nidherung die Zentren
der entgegengesetzt drehenden Wirbel. Fdhrt man mun diese Linie von Sudwest
nach Nordost entlang, so reglstriert man zuerst elne Temperaturerhbthung von
< 14.75 °C auf iber 15.75 °C. Danach sinkt die Temperatur wieder auf Werte
< 13.25 °C, um im Zyklonenzentrum wieder anzusteigen. Die Temperaturinderung
zwischen den Wirbelzentren erfolgt also nicht monoton, oder andetrs ams-
gedriickt, die Thermoklinitit entlang der Linie wechselt mehrmals das Vor—

zeichen.

Eine weitere Tatsache sollte auch noch Beachtung finden: Der Kern der Anti-
zyklone 1ist anomal kalt (wverglichen mit der Peripherie), der Zyklonenkern
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Lauf MO: Temperatur/®C auf der Fliche o, = 26.0 kg m 3
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Die gestrichelten Linien markieren die Positionen der in Abb. 3.8d,e
gezeligten Vertikalschoitte.
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Abb. 3.8b

Lauf MO: Temperatur/°C auf der Fliche o, = 26.0 kg m™3
{AusschnittsvergroBerung aus Abb. 3.8a, Tag 45)

Isothermenabstand: 0.25 K
gestrichelte Linie: siehe Text Abschmitec 3.3.7
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anomal warm. Das Zustandekommen dieser Struktur kann man aus Abb. 3.8a
ablesen. Am Tag 35 dringt Wasser mit Temperaturen zwischen 14.5 °C und
15 °C von Siidosten her {In den antizyklonalen Wirbel ein und wird kurz
darauf von wirmerem Wasser mit Temperaturean zwischen 15.5 °C und 16 °C um—
rundet. Die 15°C-Isotherme reift widhrend dieses Vorgangs ab und das mun
anomal kalte Wasser im Antizyklonenkern wverliert den Kontakt mit dem Nihr-
gebiet an der Siidostselte. Analog entsteht auch der warme Zyklonenkern,
dies ist jedoch in Abb. 3.Ba infolge des gewidhlten Isothermenabstands nicht
sichtbar.

Bisher 1st 1lediglich die zeitliche Entwicklung von Temperaturstrukturen
beschrieben worden, besonders erwdhnenswert 1ist jedoch auch die Thermo-
klinititsstruktur. Die Anderung des Thermoklinititsfelds kann man aus der
Abb. 3.8a ablesen. Man erkennt, daB sich {verglichen wmit Tag O) Zonen
besonders starker absoluter Thermoklinitit entwickeln. Dies geschieht
bevorzugt an den Peripherien der Zyklonen und Antlizyklonen; hier entwickeln
sich Temperaturfronten. Die entgegengesetzte Tendenz stellt man in den
inneren Regionen der Wirbel fest; hier ist die absolute Thermoklinftidt,
verglichen mit dem Anfangsfeld, recht schwach.

Die zeitliche Anderung von Temperaturstrukturen auf einer tieferen Dichte-
fliche zeigt Abb. 3.8¢. Man erkennt zwar auch hier den Aufspulprozel der
Isothermen in zyklonalen und antizyklonalen Wirbeln, die Binderstrukturen
sind jedoch weniger stark entwickelt. AuBerdem sind die abscluten Temperatur—
gradienten in den ibe rgangsbereichen zwischen zyklonalem und antizyklonalem
Drehsinn weitaus schwidcher als auf der in Abb. 3.8a dargestellten Dichte-
fldche. Abb. 3.8¢c vermittelt den Eindruck, daB die Symmetrie zwischen den
Temperaturstrukturen in antizyklonalen und zyklonalen Bereichen stdrker als
in Abb. 3.8a ausgeprigt Ist. Dadurch ergibt sich das pilzfiérmige Aussehen

der Isothermenstruktur.

Vertikalschnitte des Temperaturfelds zeigen die Abbildungen 3.8d {(Schnitte
senkrecht zu denn Kanalwidnden) und 3.8e (parallel zu den Kanalwinden). Die
Schnittpositionen sind in den Abbildungen 3.8a,c markiert. In Abb. 3.8d
sind die anfdngliche vwertikale Temperaturverteilung (Tag 0) sowle die
Temperaturstrukturen am Tag 40 und Tag 50 dargestellt. Am Tag 0 erkennt man
die durch Gleichung (3.9) bestimmte Anfangstemperaturverteilung wiedevr: der
horizontale (nicht der isopyknische!) und der vertikale Temperaturgradient
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Lauf MO: Vertikalschnitte der Temperatur und der Dichte o

durchgezogene Isoplethen: Isothermen/°C; Isothermenabstand: 0.5 K

gerissene Isoplethen: Isopyknen; Lsopyknenabstand: 0.2 kg m—3
Die Schnittpositionen sind in Abb. 3.8a,c¢ eingezeichnet.
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sind rdumlich konstant. Am Tag 50 dagegen zeigen sich Reglonen mit extrem
starken aber auch extrem schwachen absoluten Temperaturgradienten. Diese
Aussage gilt sowohl fir horizontale als auch isopyknische und wertikale
Gradienten. Vergleicht man diesen Schaitt mit den Abbildungen 3.8a,c, so
findet man die extremen isopyknischen Temperaturgradienten der Flidchen-
darstellungen auf den entsprechenden Isopyknen wieder. AuBerdem erkennt man
das kalte Zentrum der Antizyklone. Der Vertikalschnitt am Tag 40 weist
zwischen x = 30 km und x = 50 km im oberflichennahen Bereich Temperatur-
inversionen auf. Abb. 3.8e zeigt Temperaturschoitte bei x = 38,75 km am
Tag O und Tag 50. Am Tag 0 verlaufen Isothermen und Isopyknen parallel
(vgl. Abb. 3.1). Nach 50 Tageu haben sich, genau wie in den quer zu den
Kanalwinden ocrientierten Schnitten, Zonen mit extrem starken aber auch
extrem schwachen absoluten Temperaturgradienten formiert. Ein Vergleich
mit Abb. 3.2a offenbart, daB sich die stirksten absoluten isopyknischen
Temperaturgradienten in den fibergangsbereichen zwischen zyklonalem und
antizyklonalem Drehsinn der Stromlinien befinden. AuBerdem erkennt man, wie
in Abb. 3.8d, Regilonen mit betrichtlichen Temperaturinversionen.

3.3.8 Trajektorien

Die Darstellung der zeitlichen Entwicklung von IPV- und Temperaturstrukturen
ist eine Miglichkeit, adwektive Prozesse sichtbar zu machen. Ein Mangel
dieser Methode 1st jedoch die unzureichende zeitliche Aufldsung. Bei den in
den Abschnitten 3.3.6 und 3.3.7 gezeigten Bildsequenzen betrigt diese Aunf-
ldsung lediglich fiinf Tage. Dariiberhinaus werden gerade die schmalen Binder-
gstrukturen in den Wirbeln durch die begrenzte horizontale Aufldsung des
Modells und durch numerische Diffusion verwischt. Eine andere Mbglichkeit,
advektive Vorginge sichtbar zu machen, besteht darin, Trajektorlien indivi-~

dueller Wasserpakete (Drifter) zu berechnen.

Die Bewegungsbahnen von Driftern werden in diesem Modell mit einem Interpo-
lationsverfahren erster Ordnung bestimmt. Dazu wird der momentanen Drifter-
position durch lineare Interpelation aus den umliegenden acht Geschwindig-
keltspunkten ein Geschwindigkefitsvektor (u,v) =zugeordnet. Die Drifter-
position zum Ende des darauffolgenden Zeltschritts ergibt sich dann durch
Mulriplikation der Momentangeschwindigkeit mit dem Zeltschritt At.

Im Lauf MO werden die Bahnen von zehn Driftern werfolgt. Alle Drifter be-
finden sich 1n s—Schicht 1, also nahe an der Meeresoberfldche. Thre Anfangs-
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positionen (x;, yo) zum Zeltpunke t, = 0 kiénnen der Tabelle 3.1 entnommen
werden. Thre Startpunkte wurden so gewdhlt, daB sich die Drifter 1 bis 4 auf
der zyklonalen Seite des Jets, die Drifter 5 und 6 im Zentrum und die rest-
lichen Drifter auf der antizyklonalen Sefte befinden (vgl. Abb. 3.2b).

rifte
r. 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

xolkm 31.25 | 33.75 {36.25 {38.75 [41.25 {43.75] 46.25 | 48.75 |51.25 | 53.75

y, Jln | O 0 0 0 0 0 0 0 0 o

Tabelle 3.1: Anfangspositionen (xo,yo) der zehn im Modell verfolgten Drifter.

Abb. 3.9 zeigt die Trajektorien der Drifter 1,5 und 9. In dieser Abbildung
wird der Kapal in y-Richtung periodisch fortgesetzt, sobald ein Drifter ihn
bel y = B verldBt. Die Trajektorien der Drifter 1 und 9 sind fiir die gesamte
Integrationszelt gezelchnet, fiir den Drifter 5 ist aus Platzgriinden nur der
Zeitraum von Tag 28 bis Tag 50 wiedergegeben.

Die Bahn des Drifters 5 weist einen wellenfdrmigen Verlauf auf; die Amplitude
dieser Wellen wverstidrkt sich mit fortachreitender Zeit. Ein Vergleich der
Drifterposition an den Tagen 30, 40 und 50 mit der Oberflichenstromfunktion
zu den entsprechenden Zeitpunkten (siehe Abb. 3.2a) ergibt, daB Drifter 5
sich an den Tagen 30 und 40 (und auch vorher) im Zentrum des Jets befindet.
Am Tag 50 jedoch hat er das Band hoher Stromgeschwindigkeit werlassen und
bewegt sich an der Peripherie einer Zyklone. Diesen Sachverhalt kann man
auch aus der 1nnerhalb von zehn Tagen zuriickgelegten Wegstrecke ableiten;
zwischen Tag 30 und Tag 40 hat der Drifter einen Weg von etwa 180 km zurick-
gelegt, zwischen Tag 40 und Tag 50 jedoch nur noch etwa 140 km (aus der
Lange der Trajektorie abgeschitzt), obwohl der Jet seine Maximalgeschwindig-
kelt in diesem Zeitraum sogar noch gesteigert hat (siehe Abschnitt 3.3.1).
Véllig anders dagegen verhdlt sich Drifter 9. Seire Bewegungsbahn ist wihrend
der gesamten Integrationszelt durch antizyklonalen Drehsinn gekennzeichnet.
Ein Vergleich mit Abb. 3.2a ergibt, daB dieser Drifter ab Tag 20 in einer
Anttzyklone pefangen Ist. Diese umkrelat er zwei— bis dreimal. Durch Uber~
lagerung dieser Krelsbewegung mit der Phasengeschwindigkeit des Mianders
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erhilt die Drifterbahn das Aussehen einer Zykloide. Analog verhdlt sich
Drifter l; er fiihrt jedoch wihrend der Integrationszeit zyklonale Bewegungen
aus, da er - wie ein Vergleich mit Abb. 3.2a ergibt — stindig in einer

Zyklone gefangen ist. Diese umkreist er etwa viermal.

3.3.9 Energetik

Die in der Modellbox vorhandene totale Energle E setzt sich aus der poten-

tiellen Energie P und der kinetischen Energie K zusammen:
E=P+ K.

Die potentielle Energie 1liBt sich in einen zonalen (d.h. Mittelung in
y—Richtung) Mittelwert P und einen fluktuierenden Anteil P', die kinetische

Energie in K und K' zerlegen:

P=7P+ P’

K=K+ K.

Barokline Instabilitidt bezieht die fiir das Anwachsen der Storung bendtigte
kinetische Energie K' aus dem fluktuierenden Anteil der potentiellen Energile
P'. Dieser Energletransport wird als P'K' bezelchnet. Fiir die barotrope
Instabilitit ist der Term KK' von Bedeutung, d.h. die Energieumwandlung von
zonaler kinetischer Energie 1n den fluktuierenden Antell der kinetischen
Energie. BLECK (1985) leitete analytische Ausdriicke fir P'K' und XK' her.
Es wire wiinschenswert, mit dem Miandermodell Zeitreihen von P'K' und XK' zu
berechnen. Um dies zu tum, miiiten die dreidimensionalen Fealder von M, p, «,
s und v in ein zonales Mittel und einen fluktuierenden Anteil aufgespalten
werden. Dies ist jedoch wegen des limitierten Kernspelcherangebots auf der
benutzten Rechenanlage nicht mdglich bzw. nur mit sehr hohem Programmier—
aufwand durchfiihrbar. Das Problem wvereinfacht sich wesentlich, wenn man
lediglich eine Separation des Geschwindigkeitsfelds in eine mittlere zonale
Komponente und einen fluktuierenden Anteil durchfiihrt und dann die Energle-
umwandlungsraten KK' und PK {statt P'K') berechonet. Auf diese Weise erhiilt

man zumindest einen Eindruck von der GridSenordnung der Energieumwandlungen.
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Abb. 3.10a zeigt Zeitreihen von E, P, K und K', Abb. 3.10b Zeitreihen von
PK, KXK' und D. D ist die Dissipation kinetischer Energie. E nimmt wihrend
der Modellintegration kontinuierlich von = 1.1 kJ/m* auf =~ 1 kJ/m? ab. An-
nihernd gleich groB ist die Abnahme von P zwischen Tag 0 und Tag 50. K sinkt
zwischen Tag 0 und Tag 30 um =~ 0.05 kJ/m® und erreicht nach 50 Tagen etwa
wieder seinen Anfangswert. K' wichst sichtbar ab Tag 15 (wegen des zonalen
Jets ist K' vorher nahe null) auf etwa 0.14 kJ/m® am Ende der Integration.
PK fluktuiert sehr stark zu Beginn der Integration, die Fluktuationen nehmen
aber mit fortschreitender Zelt ab. Ignoriert man den Zeitraum zwischen Tag 0
und = Tag 15, dann wichst PK ab Tag 15 in erster Ndherung linear von 0 mW/m?
auf =~ 0.08 oW/m® am Tag 50. KK' ist anfangs nahe null, wird zwischen :Iag 10
und Tag 32 leicht negativ und steigt dann linear auf = 0.07 mW/m® am Tag 45.
Danach sinkt KK' wieder auf etwa 0.03 nW/m? am Tag 50. Mit Ausnahme elnes
kurzen Zeitabschnitts zwischen Tag 30 und Tag 35 ist D negativ (D bedeutet
Energleverlust) und liegt durchschnittlich bei = ~ 0.03 mW/m3.

Vergleicht man Abb. 3.10b mit Abb. 3.10a, so ergeben sich durchaus sinnvolle
Zusamme nhinge . Die liber 50 Tage integrierte mittlere Dissipation entspricht
ziemlich genau dem Verlust der totalen Energie E. In den ersten 35 Tagen
l1iegt PK im (grob abgeschitzten) Mittel bei = 0.02 mW/m*?. Zusammen mit einem
mictleren D von - 0.03 mW/n* bedeutet dies einen Verlust der kinetischen
Energle K von » 0.04 kJ/wm® in 35 Tagen. Dem entspricht der Verlauf der K-
Kurve. Ab Tag 35 ist die Bilanz PK + D positiv und K steigt wieder. K' wichst
ab Tag 15 offensichtlich stiérker als K. Die Energlezunahme um =~ 0.14 kJ/m*
in 35 Tagen entspricht einer durchschnittlichen Energlezufuhr von = 0.04 mW/m*.
Im fraglichen Zeitraum liegt KXK' im Mittel lediglich bei =~ 0.02 mW/m*. Dar-
aus kann mwan schlieBen, daB K nicht die einzige Energiequelle fiir K' 1st.
Das Anwachsen von K' lifSt sich also nur erreichen, wenn ein Energiletransfer
von potentieller Energie in kinetische Fluktuationsenergie stattfindet, der
auch bei = 0.02 oW/m? liegen muB. Miglicherwelse ist dies der unbekannte
Term P'K'.
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Lauf MO: Energien und Energieumwandlungen

.a) Energien
E = totale Energle
P = potentielle Energle
K = kinetische Energle
K' = fluktulerende kinetische Energie

b) Epnergieumwandlungen
PK = Umwandlung potentieller in kinetigche Energile
KX' = Umwandlung zonal gemittelter kinetischer
Energie in fluktulerende kinetische Energile
D = Dissipation kinetischer Energle
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3.3.10 Diskussion der Ergebnisse

An dieser Stelle werden mun die in den Abschnitten 3.3.1 bis 3.3.9 prisen—
tierten Ergebnisse interpretiert und diskutiert. Zuerst soll dies mit der
in Abschnitt 3.3.9 beschriebenen Energetik geschehen. Danach wird niher auf
die dynamischen Strukturen eingegangen, um damit das "Handwerkszeug"” fiir die
Interpretation des Verhaltens passiver Grilen bereitzustellen. Im AnschluB
daran soll dann die Bedeutung der beobachteten Strukturen und Prozesse fiir

verschiedene Bereiche der Ozeanographie herausgearbeitet werden.

Der Verlauf der Kurvenziige von E, P, K und D in Abb. 3.10 ist miteinander
vertriglich und 1468t somit die Modellergebnisse vertranenswlirdig erscheinen.
Die Zeitreihen der fluktuierenden kinetischen Energlie K' und der Energie-
urwandlungterme PK und KK' lassen darauf schlieBen, daB sowohl barokline
als auch barotrope Instabilicdt maBgeblich am Anwachsen der Miande ramplituden
beteiligt sind. Wihread der ersten ~ 33 Tage der Modellintegration ist XK'
immer < 0. Barotrope Imnstabilitidt scheildet somit wihrend dieses Zeitraums
als Instabilitdtsquelle aus. Das Anwachsen von K' kann also nur als Produkt
barokliner instabilitit wverstanden werden. Zwischen Tag 10 und Tag 20 ist
KK' deutlich negativ. Das bedeutet, daB die durch barokline Instabilitdt
generierte fluktuierende kinetische Energie teilweise in die zonale Strdmung
zurlickgefuhrt wird, ein Vorgang, den auch atmosphirische Modelle zeigen
(BLECK, 1985). Im spiter Verlauf der Integratlon wird KK' dann stark posi-
tiv. Aus den in Abschnitt 3.3.9 angestellten Uberlegungen kann man schliesen,
daB wihrend dieser Phase KXK' und P'K' zu etwa gleichen Teilen am Anwachsen
der Instabilitdr beteiligt sind. Nach KILLWORTH (1980} ist die Instabilitit
dann offensichtlich gemischt.

Genau wile bei der Diskussion der lokalen Dynamlk des Frontogenesemodells
(Abschnite 2.2.2) soll die individuelle Erhaltung isopyknischer potentieller
Vorticity (IPV) als "roter Faden” diemen. Dieses Konzept hat sich dort als
sehr brauchbar erwiesen, da man lediglich die folgenden Grundregeln beachten
muB: Die Zunahme der relativen Vorticity einer durch Isopyknen begrenzten
individuellen Wassersidule bedingt eine Streckung und damit eine Konvergenz
des entlang von Isopyknen gerichteten Massenflusses, Abnahme der relativen
Vorticity eine Stauchung der Siule und Divergenz {und umgekehrt). Nach WOODS
{1981) kann man die relative Vorticity in einer midandrierenden Strdmung in

einen Scherungsterm senkrecht zum Jet und einen Krimmungsterm aufspalten.
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Auf der “"Innenselte” einer gekriimmten Strdmung besitzt der Krimmungsterm
das gleiche Vorzeichen wie der Scherungsterm, auf der "Auflemseite” das
entgegengesetzte Vorzeichen. In Miandertrigen wirkt der Krimmungsef fekt also
verstirkend auf zyklonale und abschwichend auf antizyklonale Scherungs-
vorticity, in Ricken wird die antizyklonale Scherungsvorticity verstidrkt
und die zyklonale vermindert.

Um das Zustandekommen der vom Modell erzeugten Strukturem zu verstehen,
stelle man sich den als Anfangsbedingung vorgegebenen reln zonalen Jet vor.
Die Isoplethen aller dynamisch relevanten GrdBen verlaufen parallel zu den
Stromlinien (vgl. Abb. 3.2a, 3.4a, 3.5, 3.6, 3.7a, Tag 0). Jetzt nehme man
an, daf die Stromlinien simusoidal ausgelenkt werden, aber welterhin
zueinander parallel bleiben. Dieser Zustand entspricht etwa dem Tag 30 in
Abb. 3.2a. Durch die dabei auftretenden Kriimmingen wird die 2zyklonale
relative Vortlcity in den Trigen verstirkt und in den Ricken geschwicht,
die antizyklonale relative Vorticity wird dagegen in den Trogen geschwicht
und in den Ricken gestirkt. Auf diese Welse entstehen geschlossene Konturen
der zyklonalen relativen Vorticity in den Trogen und der antizyklonalen
relativen Vorticity 1In den Ricken (vgl. Abb. 3.5, Tag 30). Durch diesen
Effekt grelfen die Isoplethen der zyklonalen relativen Vorticity in den
Trogen sogar auf die antizyklonal gescherte Seite des Jets iiber, in den
Riicken erstrecken sich die Iscplethen der antizyklonalen relativen Vorticity
in den zyklonal gescherten Bereich. Extrema der Modulation des Isopyknen—
abstands (Abb. 3.6) sind - zumindest im Bereich zyklonaler relativer
Vorticity ~ mit den Positionen extremer relativer Vorticity korreliert.

Was bedeutet dies mun fir eine Wassersiule, die mit dem Jet adwektiert
wird? Nimmt man an, daB diese sich entlang einer Stromlinie bewepgt (das
gilt natiirlich our im stationdren Fall), so behilt sie im rein zonalen Jet
permanent die gleiche relative Vorticity. Anders dagegen im miandrierenden
Jet: Vergleicht man am Tag 30 Stromlinien mit Iscplethen der relativen Vor-—
ticity (Abb. 3.2a, 3.5), dann stellt man fest, daB die Wassersiule entlang
ihres Weges Anderungen der relativen Vorticity erfidhrt. Stdrkste Anderungen
der relativen Vorticity treten dort auf, wo die Krimmung der Stromlinien
ihr Vorzeichen wechselt. Dies ist sowohl auf der zyklonalen als auch auf
der antizyklonal gescherten Seite des Jets der Fall. An diesen Stellen muf
die Wassersidule nun mit Strecken bzw. Stauchen reagieren, um IPV-Erhaltung

zu gewdhrleisten. Strecken 1ist dort erforderlich, wo die Stromlinien wvon
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antizyklonaler in zyklonale Kriimmung iibergehen, Stauchen an den Stellea, wo
die Kriimmung in die andere Richtung das Vorzeichen wechselt. Strecken und
Stauchen von Vortexelementen bedeuten aber, daB Vertikalbewegungen induziert
werden. Abb. 3.3 (Tag 30) gidt Aufschlufl dariiber, daB die Zentren der Auf-
und Abtriebsgebiete genau an diesen Stellen positioniert sind. Selbst die
Doppelstrukturen in den Abtriebsgebieten (in den Auftriebsgeblieten deuten
sie sich auch an) erhalten jetzt einen Sinn; sie sind mit den Stellen
korreliert, an denen Wasserteilchen sowohl auf der zyklomal als auch auf
der antizyklonal gescherten Seite extreme Gradienten der relativen Vorticity
durchlaufen miissen. Tieferes Verstindnis fir diese Vorginge wermittelt die
Abb. 3.11. Dort sind Stromlinien, Isoplethen der relativen Vorticity sowle
Auf- und Abtriebsgeblete dargestellt, wie sile wvom Lauf M0 am Tag 35 produ-

ziert werden.

Grundlage des obigen Denkmodells ist die Voraussetzung, daB Wassertellchen
den Stromlinien folgen. Damit lassen sich zwar in etwa Auf- und Abtriebs—
regionen lokalisierem, das Denkkonzept wersagt jedoch, wenn man das
"Aufspulen” der IPV erkldren will. Das Eindringen anomal hoher IPV in die
Zyklone sowle die Existenz anomal niedriger IPV in der Antizyklone (vgl.
Abb. 3.7b, Tag 40) lassen sich mur deuten, wenn man einen Masgentransport
senkrecht zu den Stromlinien des Jets zuldbt. Vergleich mit Abb. 3.2a
of fenbart, daB8 dieser Vorgang vornehmlich dort eingeleitet wird, wo die
Stromlinienkriimmung extrem ist. AufschluB dariiber gibt ebenfalls Abb. 3.11,
Man stelle sich vor, daB die Mianderamplitude weiter wichst. Das bedeutet
eine weltere Zunahme der Krimmungsvorticity in den Tridgen und Riicken. IPV-
Erhaltung erfordert dann einen ageostrophischen Massentransport quer zu den
Stromlinien, der sowohl in den Gebieten antizyklonaler als auch zyklonaler
Stromlinfenkriinmung zur AuBenseite der Stromlinienkurve weisen mf. Ein
Wasserteilchen, daB sich entlang elner Stromlinie von Nordwesten nach
Siidosten bewegt, erfdhrt dann eine Rechtsablenkung, sobald es sich der
Trogspitze nidhert; bewegt sich ein Teilchen von Siidwesten nach Nordesten,
wird es nach links abgelenkt, wenn es den Wendepunkt in den Stromlinien
passiert hat. Ein Vergleich mit der Bahn des Drifters 5 in Abb. 3.9b
bestitigt dies. Der Vorgang ist durch Pfeile im Abb. 3.1l angedeutet. Man
kann vermuten, daB eine dhnlicher Mechanlsmus fiir das Eindringen hoher 1PV
an der Sidwestseite der Antizyklonen und das Aufspulen niedriger 1PV an der
Nordwestseite der Zyklonen verantwortlich ist.
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Dargestellt sind Stromlinien und Isoplethen von §/f an der Meeresoberfldche sowie Vertikalgeschwindig-
keften auf der Druckfldche 25.10% Pa. Agenstrophische Stedmungen (Pfelle) sind hypothetisch.
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Die Lage der Auf- und Abtriebsgebiete 1dB8t auch Schliisse auf die Wander-
richtung des Mianders zu. Vergleicht man Abb. 3.3 mit Abb. 3.4a (z.B. Tag 40)
dann erkennt man, daB8 durch Auf- und Abtrieb die Topographie wvon Dichte-
fldchen in Hauptstromrichtung wverschoben wird. Da das Strdmungsfeld sich
(in erster Niherung) der Anderung der Topographie geostrophisch anpassen
muB, folgt daraus eine ostwirtige Phasengeschwindigkeit des Mianders.
AuBerdem wird dadurch das "Brechen” des Wellenzugs (siehe Abb. 3.4a, Tage 40
und 50) unterstiitzt, da sich die stidrksten zeitlichen Topographieidnderungen
auf den Bereich verschwindender Stromlinienkriimmung beschrinken.

IPV-Erhaltung limitiert das Wachstum antizyklonaler relativer Vorticity
durch —f. Das Wachstum zyklonaler relativer Vorticity 1ist dagegen nicht
begrenzt. DPer Krimmuingsradius der Stromlinien in zyklonal umstrimten Gebieten
kann deshalb belieblg klein werden, ohne daB die IPV-Erhaltung verletzt wird.
Der Radius antizyklonaler Stromlinienkriimmung darf dagegen einen bestimmten
Minimalwert nicht unterschreiten. Nach WOODS' (1981) Uberlegungen 1liegt
dieser Mipimalwert bel = 4.3 km, wenn man fir die antizyklonale Scherungs-—
vorticity G/f = 0.3 und eipe Strémung um 0.3 m/s annimmt. Derartig kleine
Kriimmungsradien treten im Modellauf MO zwar nicht auf (vgl. 3.2a), man kann
jedoch vermuten, daf das Stromungsbild sich schon frithzelitig in der Welse
einstellt, daf dieser Grenzwert erst gar nicht erreicht wird. (Im Fronto-
genesemodell 1ist die Asymmetrie zwischen den Zellen zyklonaler und anti-
zyklonaler relativer Vorticity auch schon deutlich ausgeprigt, bevor &/f
den Wert -f errelcht, siehe Abb. 2.9.) Dies kann dadurch geschehen, daB
sich in antizyklonal umstrdmten Gebleten der Stromlinfensbstand vergriéfert.
Dadurch wird sowohl die Scherungsvorticity reduziert als auch der anti-
zyklonale Kriimmungsradius daran gehindert, zu kleine Werte anzunehmen.
Diese Anpassung des Stromungsfelds bewirkt die In Abb. 3.2a erkennbare
Asymmetrie des Stromlinienverlaufs in Mdandertr¥gen und -riicken.

Abb. 3.7b zeigt eine lokale Verschdrfung von IPV-Gradienten. Vergleich mit
Abb. 3.2a ergibt, daB die starken Gradienten mit einer Konfluenz des hori-
zontalen Geschwindigke{tsfelds korreliert sind. Eine Aufweichung des IPVG
beobachtet man dort, wo die Stromlinien divergieren. Die Instabilitit der
durch synoptischskalige Konfluenz generierten MPV-Front erzeugt also wiederum
Deformationsfelder, die lokal zu einer Verschirfung/Abschwichung des IPVG

filhren.
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In der ozeanographischen Literatur existieren nur sehr wenige Arbeiten, mit
denen sich die vom Modell erzeugten dynamischen Strukturen wvergleichen
lassen. Eine dhnliche ProzeBstudie wurde von KIELMANN und KASE (1986) vor-
genommen. Sie modellierten ebenfalls die Instabilitdt elner Froat, allerdings
auf weitaus griBeren Skalen (= 1000 km). Beiden Modellen gemeinsam 1st ins-
besondere das "riickwirtige" Brechen der Miander. Gleiches gilt auch fir das
Modell von IKEDA (198l1). In diesem Modell konnte auch das Aufspulen der
potentlellen Vorticity gezeigt werden. Ein Vergleich mit Modellen instabiler
Wellen in der Atmosphire (MUDRICK, 1974) bestitigt die Positionen der
Vertikalgeschwindigkeitsextrema.

Temperatur ist ebenso wie die IPV im Modell eine individuelle Erhaltungs—
groBe. Da durch die Anfangsbedingung der Verlauf der Isothermen parallel zu
Isoplethen der IPV vorgegeben worden ist, miissen die isopyknischen Tempe ratur—
strukturen konsequenterweise den IPV-Strukturen entsprechen. Dies bestdtigt
ein Vergleich der Abb. 3.7b und 3.8a. Die wertikalen Temperaturstrukturen
sind ein Produkt der Temperaturadvektion auf Isopyknen. Die Modellergebnisse
zeigen, daB Temperaturinversionen allein durch isopyknische Advektion
erzeugt werden konnen, indem z.B. kaltes Wasser iiber warmes Wasser geschoben
wird. Sie miissen also nicht notwendigerweise das Produkt von doppeldiffusiven

Vermischungsprozessen sein, wie GARRETT {1982) vermutet.

In Abschnitt 1.2.4 wurden bereits werschiedene Teilaspekte der Bedeutung
mesoskaliger Fronten herausgestellt. Grundlage dieser Betrachtungen war
dabei 1lediglich das aus diversen Frontenstudien gewonnene Beobachtungs—
material. Inwiewelt unterstiitzen die Modellergebnisse nun die dort geduBerten

Behauptungen?

Der prdgende EinfluB8 von MPV-Fronten auf Struktur und Dynamik der turbulent
durchmischten Deckschicht offenbart sich in den Darstellungen des Dichte-
felds (Abb. 3.4, 3.6) der Temperatur (Abb. 3.8) und der Vertikalgeschwindig-
keit (Abb. 3.3). Die Vertikalschnitte des Dichtefelds (Abb. 3.4b,c) erlauben
den SchluB, daB die schwache Schichtung in den oberfldchennahen Schichten
der Antizyklonen fdorderlich fiir eine Vertiefung der Deckschicht sein kann,
das Gegenteil ist in den zyklonal umstrimten Gebieten der Fall. Die starken
horizontalen Temperaturgradienten {Abb. 3.8a,b,d,e) an der Meeresoberflidche
tedingen erhebliche Varlabilitit der Oberflichenwidrmefliisse auf kurzen
Distanzen; dadurch wird der Energiehaushalt der Deckschicht regional modi-
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fiziert. Dariiber hinaus leisten betrichtliche Auftriebsgeschwindigkeiten
(mehrere Meter pro Tag) sicherlich einen signifikanten Beitrag zur Struk-
turierung der turbulent durchmischten Deckschicht und begtinstigen Ilokal

Raten der Primdrproduktion.

Die dreldimensionale Struktur des IPV-Felds in der salisonalen Sprungschicht
ergibt sich aus Abb. 3.7b. MPV-Fronten generieren sowohl Reglonen mit
betrichtlichen absoluten IPV-Gradienten als auch Bereiche, 1in denen der
absolute IPVG recht schwach ist. Beides zusammen fiihrt zu einer starken
horizontalen Varlanz des IPV-Felds, welche auch durch Beobachtungen
(FISCHER, 1986) belegt wird. Isopyknische Transportprozesse bewlrken jedoch
nicht nur die lokale Verstirkung des absoluten IPVG, sondern sorgen auch
fiir die horizontale Vermischung der IPV. Abb. 3.7b zeigt z.B., daB anomal
hohe IPV, die wvrspriinglich charakteristisch fir das Geblet siidlich der
Front war, oun nrdlich der Front im Zentrum der Zyklonen eingebettet ist.
Analog findet man urspriinglich “nordliche IPV" in den Antizyklonen sidlich

der mdandrierenden Front.

Das Miandermodell gibt ebenfalls AufschluB iiber die Mechanismen der Kaskade
turbulenter kinetischer Energle und potentieller Enstrophie. Die lokale Ver—
stirkung des absoluten IPVG ist gleichbedeutend mit einem FluB potentieller
Enstrophie zu hoheren Wellenzahlen; die in der Energetik diagnostizierte
Riickfiijhrung turbulenter kinetischer Energie in die zonale Stromung stiitzt
die These der Existenz einer "roten” Energlekaskade, durch die ein Teil des
turbulenten kinetischen Energieflusses zu kleinmen Wellenzahlen gerichtet
ist. Barokline und barotrope Instabilitdt fdordern aber auch den FluB turbu-
lenter kinetischer Energle zu héheren Wellenzahlen (Wirbelemtstehung). Das
vermehrte Auftreten von Temperaturinversionea ldB8t vermuten, daB bevorzugt
in Frontenndhe ein Abbau der Schichtung durch doppeldiffusive Instabilitidt
stattfinden kann. Dies bedeutet jedoch die Vernlichtung potentieller Vorticity
und die Beendigung der Kaskade potentieller Enstrophie.

Zuletzt noch einige Bemerkungen zum horizontalen Wirmetransport: Obwohl im
Modell keine Wirmetransportraten berechmet worden sind, kann man aus der
zeltlichen Abfolige der Temperaturstrukturen (Abb. 3.8a,c) schlieBen, daB
MPV-Fronten einen signifikanten Beitrag =zum horizontalen Wirwetransport
leisten. Kaltes Wasser wird von Norden nach Siiden, warmes Wasser in umge-

kehrte Richtung wverfrachtet. MPV-Fronten verschirfen zwar 1lokal absolute
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Temperaturgradienten, auf groBeren Skalen betrachtet wirken sie Jedoch

abschwidchend auf horizontale Temperaturkontraste.

3.4 Initialisierung des Modells durch ein weiSes Spektrum

Im Abschnitt 3.3 sind die Ergebnisse des Modellaufs M0 prisentiert worden,
dessen Storfeld allein aus der Kanalwellenzahl k = 3 bestand. Dadurch wurde
ermbglicht, spezifische Aussagen iiber dynamische Strukturen ineiner barcklin/
barotrop instabilen Welle zu treffen, ohne dafB Uberlagerungseffekte mehrerer
Wellenzahlen diese Strukturen verwischen. Das Stdrungsspektrum im Ozean ist
jedoch mit Sicherheit nicht monochromatisch, sondern besteht aus einem
Gemisch wvieler Wellenzahlen (vgl. Abb. l.1}. In diesem Abschnitt soll nun
der Respons des Modells auf eln Stdrungsspektrum untersucht werden, in dem
alle mbglichen Wellenzahlen vertreten sind. Damit 8011 eime instabile Front
erzeugt werden, deren Struktur eher realen Verhdltunissen im Ozean entspricht.
AuBerdem soll ein Wellenzahlspektrum der Wachstrumsraten erstellt werden.
Alle in den Abschpitten 3.2.1 - 3,2.5 getroffenen Aussagen behalten weiterhin
ihre Giiltigkeit. Es wird lediglich das Stdrungsfeld werdndert. Der im
folgenden zu beschreibende Modellauf wird als "M1" bezeichnet.

Das barotrope Storungsfeld u. {x,y) wird analog 2zu Gleichung (3.10)

definiert, im Unterschied zu (3.10) wird jedoch jetzt iiber alle im Kanal
mglichen Wellenzahlen < summiert, wobel dex Index 1 von 1 bdis 32 laufr.
Die Wellenzahl K3, entspricht eiper Wellenldnge X, = 5 km. Dies ist bei
elner horizontalen Aufldsung von Ay = 2.5 km die kleinste darstellbare

Wellenldnge. Damit nimmt das Storungsfeld die Form

12

2
u (x,y) = u00121 {sin (Zﬁ-scl'% + lbl] . [:;11 exp [az% + 33%3) - al]}(3.11)

an. Die Phase ¢1 ist dabei eine Zahl zwischen O und 2%, die durch einen
Zufallsgenerator bestimmt wird. Alle anderen in (3.11) verwendeten Parameter
behalten die 1in Abschnitt 3.2.6 definierten Werte. Dadurch, daB die

Stdrungsampll tude a fir alle Wellenzahlen «, die gleiche ist, 1ist das
Wellenzahlspektrum der Stérung weif.

1
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3.4.1 Ergebmnisse

Abb. 3.12 zeigt die zeitliche Entwicklung der Stromfunktion an der Meereg—
oberfliche in Fiinf-Tage-Intervallen zwischen Tag 35 und Tag 50. Verglichen
mit Abb. 3.2a ergibt sich ein vidllig anderes Bild: Der Wellenzug des
Midanders weist in Kanalldngsrichtung nicht mehr die strenge Periodizitidt
auf, wie dies im Modellauf MO der Fall war. Die Amplituden der Stromlinien-
auslenkungen sind erheblich griéBer. Amr Tag 45 berithren die Stromlinien
bereits die Kanalwidnde. Es gibt allerdings auch Gemelnsamkeliten zwischen
Abb. 3.12 und Abb. 3.2a: Sc¢ fdllt in beiden Liufen z.B. die starke Dringung
der Stromlinien in den zyklonal umstrtmten Bereichen und die Aufficherung
in den Gebieten mit antizyklonaler Stromlinienkrilmmung auf. Besonders
deutlich erkennt man dies am Tag 45 in Abb. 3.12. AuBerdem tendieren sowohl
in MO als auch in Ml die Trog- und Rilckenachsen dazu, eine Nordwest-Silidost-
Nelgung elnzunehmen.

Un die Stablilitdt/Instabilitdt des Grundzustands gegentiber dem durch
Gleichung (3.11) definlerten Storfeld zu untersuchen, wurde ein Wellenzahl-
spektrum der uv-Komponente bei x = 40 km mittels Fourlertransformation
erstellt. Abb. 3.13a,b (obere Abbildung) zeigt dieses Spektrum am Tag 1 und
am Tag 2 der Modellintegration. Die Anfangsamplitude u, aller Wellenzahlen
des Strorfelds ist durch eipe durchgezogene Gerade angedeutet. Am Tag 1
erkennt man, da8 lediglich die Amplituden u der Wellenzahlen 3, 4, 5 und 6
gewachsen sind. Am Tag 2 weist auch die Wellenzahl 2 eine Amplitude auf,
die grioBer als die Anfaogsamplitude iIst. Alle anderen Wellenzahlen, ins-—
besondere diejenigen mit x > 6, verzeichnen eine Abnahme ihrer Amplituden.
Um diesen Vorgang gquantitativ zu erfassen, wurden Spektren der Wachstums-—
raten berechnet. Die Wachstumsrate r(k) der Amplitude elnmer Wellenzahl «
ist dabei definfert als

. uK(t)
(<) = F s u (t - a) - 1]

* 100 (3.12)

und ergibt somit den prozentualen Zuwachs der Amplitude zum Zeitpunkt ¢
gegeniiber der Amplitude zum Zeitpunkt t — At. Die Spektren der Wachstums-
raten zu den Zeltpunktea t = 1d und ¢ = 2 d sind in Abb. 3.133,b (untere
Abbildung) dargestellt. Die durchgezogene Gerade trennt Bereiche positiven
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Lauf Ml: Die Stromfunktion an der Meeresoberfliche
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Lauf M1: Spektren der Amplitude u, und der Wachstumsrate r{x) am Tag 1

Die durchgezogene Linie bei uy = 1 ma/s ist das Auplitudenspektrum
zum Zeitpunkt t = O.
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Abb. 3.13b

Lauf Mi: Spektren der Amplitude u, und der Wachstumsrate r(K) am Tag 2

Die durchgezogene Linie bef u, = 1 mm/s ist das Amplitudenspektrum
zum Zeitpunkt t = 0.
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und negativen Wachstums. r(x) » O bedeutet also Amplitudenzunahme, r(k)} < 0
Amplitudenabnahme. Am Tag 1 ist positives Wachstum nur bei den Wellen-
zahlen 3 < ¢ < 6 vorhanden. Maximales Wachstum mit r(x)} =~ 35 % pro Tag er-
fahrt die Wellenzahl 4 (J\y = 40 km). Am Tag 2 wachsen auch die Wellenzahlen
Kk = 1 und ¢ = 2, Maximales Wachstum mit r{k) = 70 Z pro Tag geschieht bel
K =2 ()\y = 80 km). Man kann also davon ausgehen, da8 der Grundzustaand
hauptsdchlich fiir Wellenldngen J\y » 25 km instabil ist.

Die Energetik dieses Modellaufs zeigt Abb. 3.14. Ein Vergleich mit Abb. 3.10
offenbart Unterschiede in den Kurvenziigen aller dargestellten GriSen
besonders gegen Fnde des Modellaufs. In Ml steigt E ab = Tag 43 an und sinkt
nicht wie in MO dissipationsbedingt weiter. Zeltgleich mit diesem Anwachsen
ist ebenfalls eine starke Zunahme bel K und K' zu verzelchmen. Abb. 3.12
gibt AufschluB dariiber, da8 dieser physikalisch unsinnige Vorgang wahr-
scheinlich dadurch verursacht wird, da8 der Jet die Kanalwinde berithrt.
Aus diesem Grund wird der Energetik ab Tag 40 kelne weitere Beachtung mehr
geschenkt. Die Unterschiede zwischen MO und Ml beschriénken sich 1in den
ersten 40 Tagen der Modellintegration dann hauptsdchlich auf den Kurven-
verlauf des Energieumwandlungsterms KK'. Qualitativ verlduft KK' zwar hn-
lich wie in MO, quantitativ ist dieser Term in Ml ab weitaus kleiner, ins-
besondere in der Phase, wo KK' in MO positiv ist. Da die Kurvenziige von K'
in Abb. 3.10a und in Abb. 3.1l4a #hnlich sind, deutet dies darauf hin, daB
in Ml mehr potentielle Energle ias fluktulerende kinetische Energie umge-
setzt wird als in MO. Dies wird durch einen exakten Vergleich der Kurven-
ziige der potentielilen Energle P in beiden Abbildungen bestdtigt; P sinkt in
Ml schneller als in MO.

3.4.2 Digkussion der Exgebniasse

Die Ergebnisse des Laufs Ml zefgen, daB durch ein weiBes. Storungsspektrum
Miander mit groBer Amplitude entstehen, die wnicht mehr die strenge
Periodizitit aufweisen, wie dies im Lauf MO der Fall war. Aus den Energie-~
betrachtungen kann man schlieBen, da8 barokline Instabilitidt der dominante
ProzeB ist, der zum Anwachsen dieser Miagnder fiihrt. Amplituden— und Wachs-
tumsspektren {Abb. 3.13) demonstrieren, daB diese Imnstabilitit selektiv im
Wellenzahlaspektrum des Stdrungsfelds wirkt, d.h., der definlerte Grund-
zustand ist nur fiir bestimmte Anregungswellenldngen instabil. Im folgenden
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Lauf Ml: Energien und Energieumwandlungen

a) Energlen

E
P
K
K'f

= totale Energile

= potentielle Energile

= kinetische Emergle

= fluktuierende kinetische Energie

b) Energleuawandlungen

PK
XK'

D

= Umwandlung potentieller in kinetische Energile
= Umwandlung zonal gemittelter kinetischer

Energie in fluktulereunde kinetische Epergie
= Dissipation kinetischer Energle
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soll pun diskutiert werden, inwieweit die beobachteten Wachstumsraten mit

theoretischen Erkenntnissen iibereinstimmen.

Von fundamentaler Bedeutung in der Theorie barokliper Instabilitit sind der

interne Rossby-Deformationsradius

NZ
Ly =7%
und die dimensionslose Burger-Zahl
A
Bu ikl I‘x .

Z ist dabei eine typische Vertikalskala der Anderung des N®-Profils. Nach
PEDLOSKY (1979) erfordert barckline Instabilitsit Bu < 1. Da die Burger-Zahl
auch als Bu = L;/L; geschrieben werden kann, bedeutet dies, daB barcklin
instabile Wellen mar dann auftreten, wenm LD < Lx ist. Als typische Lingen-
skala Lx bietet sich im Modellauf M1 (und MO) die Jetbreite Lx = 20 km an
(siehe Abb. 3.2c). N? kann man aus Abb. 3.4b (Tag 0) zu 1074 g2 abschitzen,
eine typische Vertikalskala 4st Z = 100 m. Dann folgt fiir LD und Bu im
Modell LD = 10 km und Bu = 0.25. Die obige Instabilitdtsbedingung ist also
erfiillt. Nach PEDLOSKY (1979) ergibt sich mit diesen Parametern fiir die
Wellenlidnge Ky der instabilsten Welle hy w4 e LD = 40 km. Diese Wellen-
linge entspricht der Kanalwellenzahl « = 4 und steht in lbereinstimmung mit
Abb. 3.13a. Positives Wachstum tritt nach PEDLOSKY {1979) nur fiir Wellen-
lidngen Ay » 27.6 ko auf. Auf das Modell ibertragen wirde dies bedeuten, daB
nur Wellenzahlen mit ¥ < 5 exponentiell anwachsen. Die qualitative iber-
einstimmung dieser Forderung mit den in Abb. 3.13 dargestellten Wachstums-
ratenspektren ist Uberzeugend. Ein quantitativer Vergleich der Wachstumsrate
fur die instabilste Wellenlinge Xy, = 40 km ergibt ebenfalls Werte, die in
der gleichen GroBencrdnung liegen. Abb. 3.13a zetgt fir diese Wellenlinge
eine Wachstumsrate r(x) = 40 X pro Tag. Das bedeutet, daB sich die Amplitude
dieser Welle in etwa zwel Tagen wverdoppelt. Fur die gleiche Wellenlidnge
ermittelt PEDLOSKY (1979) eine Wachstumsrate K"ci* « 0.55. v* dst dabeti

elne dimensionslose Wellenzahl und ¢, * der dimensionslose Imaginirteil der

i
komplexen Phasengeschwindigkeit ¢ der instabilen Welle (siehe Abschnitt 3.1).

Eine dimensionsbehaftete Wachstumsrate erhdlt man durch Skalierung von k*cy*



- 166 -

mit einer typischen Zeitskala U*/Lx' Wihlt man U* = 0.1 m/s, dann ergibt

sich xe, ® 0.25 d”! oder eine Verdoppelungszeit von etwa drei Tagen.

i

Die von PEDLOSKY (1979) ermittelten Werte basieren auf den Ergebnissen des
analytischen Modells von FEADY (1949), sind also das Produkt linearer
Instabilitdtstheorie. Ein Vergleich mit Modellresultaten ist deshalb nur
dann legitim, wenn das Modell sich so verhilt, daB lineare Theorie anwendbar
ist. Lineare Theorie darf benutzt werden, so lange die Amplituden der
Storung des Stromungsfelds sehr klein gegen U* sind. Dies ist in der
Anfangsphase der Modellintegration (U* = 0.1 n/s, u = 0.001 m/s) sicher-
lich der Fall. Nach mehreren Amplitudenverdoppelungen (~ einige Tage)
erreicht u jedoch Werte, die - verglichen mit U* - nicht mehr infinitesi-
mal sind. Dann treten nichtlimeare Wechselwirkungen zwischen den Fourler-
komponenten des Storungsfelds auf und lineare Theorle ist nicht mehr an-
wendbar. Die nichtlineare Theorie barokliner Instabilitdt (PEDLOSKY, 1979)
fordert, daB das Wachstum baroklin instabiler Wellen nicht mehr exponen~
tiell wverlduft, sobald die Stdrungsamplituden nicht wmehr infinitesimal
klein sind. DaB solche Prozesse auch im Modell signifikant werden, erkennt
man aus dem zeitlichen Verlauf der Stromlinienamplituden in Abb. 3.2a und
Abb. 3.12. Ab Tag 30 betrdgt die Zeit filr eine Amplitudenverdoppelung
zwischen 5 und 10 Tagen, ist also weitaus griBer als die jenige, die aus den

anfinglichen Wachstumsratenspektren ermittelt worden ist.

3.5 Variation der IPV-Anfangsbedingung

Die Anfangsbedingungen der Modelliufe MO und M1 basieren auf dem durch das
Frontogenesemodell FGl produzierten Massenfeld. Zusammen mit dem geo~
strophisch balanclerten Geschwindigkeitsfeld ergibt dies in MO und Ml ein
anfingliches IPV-~-Feld, das durch einen starken absoluten IPVG an der Meeres—
oberfldche wund einen entgegengesetzt gerichteten weitaus schwicheren
absoluten IPVG in den darunterliegenden Schichten gekennzeichnet ist. Im nun
anstehenden Modelllauf M2 soll das Massenfeld des Frontogenesemodells FG3
(siehe Abschnitt 2.3) zur Initialisierung des Miandermodells dienen.

Charakteristisches Merkmal des Laufs FG3 ist die Vorzeichenumkehr des IPVG
wit zunehmender Tiefe (siehe Abb. 2.16). Der positive IPVG in tileferen
Schichten entspricht dabel in etwa dem Ahbsolutwert des IPVC $n der Ober—



=167 -

schicht. Genau wie in MO und Ml wird das durch FG3 nach 2.665 Tagen produ-
zlerte Massenfeld in die dritte Dimension des Kanals abgebildet, seitlich
die Bereiche bewegungslosen Wassers “amgeflickt” und das dazugehdrige geo-
strophisch balancierte Geschwindigkeitsfeld bestimmt. Diesem Geschwindig-
keitsfeld wird dann das durch Gleichung (3.11) definlerte Storfeld iiber—
lagert.

Abb. 3.15 zelgt die daraus resultierende IPV-Verteilung. Deutlich erkennbar
der negative IPVG im oberflichennahen Bereich und der positive IPVG in den
darunterliegenden Schichten. Im Unterschied zu MO und Ml (vgl. Abb. 3.7a)
ist der IPVG in den unteren Schichten extrem im unmittelbaren Bereich des
stidrksten Jets an der Meeresoberfldche (vgl. Abb. 3.16).

3.5.1 Ergebnisse

Wie MO und M1l wurde M2 iiber 50 Tage integriert. Abb. 3.16 zeigt die Strom—
funktion an der Meeresoberfliche ab Tag 10 in Fiinf-Tage—Intervallen bis
Tag 25. Berelts am Tag 10 erkennt man eline deutliche Auslenkung der Strom-—
linfen, die weltaus stidrker ausgepridgt ist als zum gleichen Zeitpunkt in MO
und Ml. Am Tag 15 haben sich bereits Miander mit Amplituden von ca. 10 km
entwickelt. Derartig groBe Nord-Siid—Auslenkungen werden in MO und Ml erst
nach etwa 40 Tagen erreicht. Besonders auffidllig ist die Asymmetrie zwischen
Maandertrogen und -riicken. Die Troge sind sehr schmal; hier sind die
Kriimmungsradien der Stromlinien extrem stark. Die Riicken sind breiter und
die Krimmungsradien schwidcher. Zwischen Tag 15 und Tag 20 haben sich die
Trige sehr weit mnach Siiden vorgeschoben und das Abschniiren zweler
geschlossener zyklonaler Wirbel bei y = 30 km und y =~ 100 km deutet sich
an. Bei y = 20 km schniirt sich ein antizyklonaler Wirbel ab. Am Tag 25 ist
der Jet als geschlossenes Stromband nicht mehr wvorhanden, die Front ist
vollstindig in ein Wirbelfeld zerfallen. Die Horlzontalskala der Wirbel
betrigt (grob abgeschitzt) =~ 20 * 10 km. Da die Form der Wirbel und damit
auch die Struktur des Geschwindigkeitsfelds offensichtlich schon erheblich
durch die Berandungen des Modellgebiets beeinflufSit werden, endet die
Sequenz der Stromliniendarstellungen am Tag 25. Bei der Beschreibung der
Epergetik (siehe unten) wird sich herausstellen, daB bereits ab Tag 20 die
Mode llresultate nicht mehr glaubwiirdig sind.

Der Verlauf der Stromlinlien 148t darauf schliefen, daB maximales Wachstum
der Miander bel kiirzeren Wellenlingen als in Ml auftritt., Um dieses zu iiber—
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priifen, wurde wiederum eine Spektralanalyse der u-Komponente bei x = 40 km
durchgefiihrt. Die Ergebnisse dieser Analyse sind in Abb. 3.17a,b darge-—
stellt. Wihrend des ersten Tags der Integration erkennt man positives
Wachstum nur im Wellenzahlbereich 4 € x < 9, d.h. nur die Amplituden von
Wellenliogen zwischen = 18 km und 40 km verstirken sich. Maximales Wachstum
mit =~ 30 % Tag geschieht etwa bei den Wellenzahlen 6 und 7, also bei Wellen-
lingen um 25 km. Wihrend des zweitenm Tags der Integration (Abb. 3.17b) ist
das Wachstum mit iiber 50 Z pro Tag wmaximal bei «k = 5 (ly = 32 km). Dies
bedeutet eine Verdoppelungszeit der Mdanderamplituden von weniger als zwel
Tagen. Positives Wachstum ist jetzt bei allen Wellenzahlem k <8 ().y = 20 km)
vorhanden, d.h. auch die Amplituden der langen Wellen verstdrken sich.

Abb. 3.18 zeigt die Energetik dieses Modellaufs. Besonders auffdllig ist der
starke Abfall der totalen Energie E ab Tag 20. Zwischen Tag 20 und Tag 50
biitt das Modell etwa 0.2 kJ/w® ein, das eatspricht knapp 25 % der am Inte-
grationsbeginn vorhandenen totalen Energie. Wihrend dieses Zeitraums liegt
die Dissipation durchschnittlich bei = - 0.25 mW/m?; itber 30 Tage integriert
ergibt dies einen Energieverlust durch Dissipation von = 0.75 kJ/m?. Das
wiirde bedeuten, daB das Modell zwischen Tag 20 und Tag 50 nahezu seine
gesamte totale Energie durch Dissipation verlieren miiBte. Dies widerspricht
aber dem Verlauf der E-Kurve. Man kann da-raus schlieBlen, daB E einerseits
durch D vernichtet wird, andererseits wirkt das "AnstoBen” der Miander an
die Modellberandungen als Energiequelle. Diesen Umstand konnte man bereits
gegen Ende des Modellaufs Ml feststellen (vgl. Abb. 3.14a). Man kann daraus
nur die Konsequenz ziehen, den Modellergebnissen ab Tag 20 nicht mehr zu
trauen. Die weitere Beschreibung der Energetik beschridnkt sich deshalb ab
Jetzt nur noch auf den Zeitraum zwischen Tag 0 und Tag 20. P bleibt zwischen
Tag 0 und Tag 12 nahezu konstant bei =~ 0.72 kJ/w?, fillt danach aber stark
ab auf ~ 0.58 kJ/m® am Tag 20. Dieser Verlust an potentiellex Energle wird
durch den Gewinn kinetischer Energie K annidhernd ausgeglichen. K' wichst
sichtbar ab Tag 10 und erreicht am Tag 20 nahezu den K-Wert. Die kinetische
Energie besteht demnach hauptsidchlich nur noch aus ihrem turbulenten Anteil.
Der Anstieg von K' um =~ 0.15 kJ/m® in 20 Tagen erfordert eine durchschaitt—
liche K'-Zufuhr von = 0.08 mW/m®. Abb. 3.18b sagt aus, daB KK' diesen
Energiebedarf bei weitem nicht decken kann. KK' Hegt im fraglichen Zeit-
raum nur bei durchechnittlich 0.01 mW/o®. Hauptenergiequelle fir das
Amwachsen vn K' mu8 demnach der Energletransfer P'K' sein.
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Abb. 3.17a

Lauf M2: Spektren der Amplitude u, und der Wachstumsrate r(x) am Tag 1

Die durchgezogene Linie bei u, = 1 mm/s ist das Amplitudenspektrum

zum Zeitpunkt t = Q.
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Lauf M2: Spektren der Amplitude u, und der Wachstumsrate r(«) am Tag 2

Die durchgezogene Linie bei u, = 1 am/s 1st das Amplitudenspektrum
zum Zeltpuokt t = Q.
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Energien und Energieumwandlungen

a) Energien
E = totale Energle
P = potentielle Energile
K = kinetische Energile
K' = fluktulerende kinetische Energle

1) Energieuvmwandlungen

PK = Umwandlung potentieller in kinetiache Energle

KK' = Umwandlung zonal gemittelter kinetischer Energie
in fluktulerende kinetische Energie

D = Dissipation kinetischer Energle
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3.5.2 Diskussion der Ergebnisse

Die Ergebnisse des Laufs M2 zelgen, daB Struktur und Wachstumsraten baro—-
klin instabiler MPV-Fronten signifikant durch die IPVG-Vertikalstruktur
bestimmt werden. Im folgenden wird ein Vergleich zwischen dean Ergebnissen
der Liufe Ml und M2 vorgenommen. Da Ml und M2 sich lediglich in der anfing-
lichen Vertikalstruktur des IPVG (bzw. durch das anfingliche Massen- und
Geschwindigkeitsfeld) unterscheiden, kdnnen die unterschiedlichen Ergebnisse
dieser beiden Modelliufe nur das Resultat verschiedener Anfangsbedingungen
gein. Danach wird wersucht, mit Hilfe linearer Instabilitidtstheorie eipe
Begriindung fur die Abweichungen der Modellresultate zu finden. AbschlieBend
wird die Bedeutung der Modellergebnisse fiir zukiinftige MeBstrategien zur

experimentellen Untersuchung mesoskaliger Fronten diskutiert.

Die Ergebnisse des Laufs M2 sind nach Tag 20 offensichtlich nicht mehr
vertravenswiirdig. Ein Vergleich der Energetik von M1 und M2 (Abb. 3.14,
3.18) sollte sich deshalb auf die ersten 20 Tage der Modellintegrationen
beschrinken. Im Ml idndert sich P nur unwesentlich in diesem Zeltraum, K
nimmt dissipationsbedingt leicht ab uwnd K' ist werglichen mit X nicht
signifikant. In M2 dagegen bleiben P und K nur wdhrend der ersten zwilf Tage
anndhernd konstant. Danach wverliert P innerhalb von acht Tagen etwa 25 %
seines Anfangsvorrats und K nimmt um den gleichen Energiebetrag zu. Das
Anwachsen von K ist in erster Linie durch den krdftigen Anstieg von K'
bedingt. In M2 wird ab Tag 12 also eln signifikanter Anteil der potentiellen
Energie in flukturierende kinetische Enevgie umgesetzt. In Ml ist dieser
Energietransfer dagegen um ein Mehrfaches pgeringer. Der Verlauf der PK-
Kurven in Abb. 3.14 und Abb. 3.18 bestitigt diesen Unterschied: Im Lauf Ml
liegt PK wihrend der ersten 20 Tage durchschnittlich weit unter 0.05 mW/m?,
in M2 dagegen iber 0.1 mW/m?; zwischen Tag 15 und Tag 20 erreicht PK sogar
Werte um 0.3 mW/m*. Die Storung in M2 ist demnach viel instabiler als in Ml.
Vergleicht man die Amplituden— und Wachstumsratenmspektren (Abb. 3.13, 3.17)
beider Liufe, s0 stellt man fest, daB die Wachstumsraten der Jeweils insta-
bilsten Wellenzahl in M1 und M2 in erster Niherung gleich groB sind (~ 50 %
pro Tag); das Spektralband positiven Wachstums ist in M2 jedoch breiter als
in M2: Am Tag 1 umfaBt der Spektralbereich positiven Wachstums in Ml nur
drei Wellenzahlen, in M2 dagegen mneun. Am Tag 2 wachsen in Ml die Wellen—
zahlen 1 bis 4, in M2 ist das Spektralband positiver Wachstumsrate etwa
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doppelt so breit. Dadurch, daB in M2 der instabile Bereich im Wachstums-
ratenspektrum umfangreicher als in Ml ist, kann in M2 in gleicher Zeit mehr
potentielle in kinetische Energie umgesetzt werden.

Sowohl die 1instabilste Wellenzahl als auch die kurzwellige Begrenzung des
instabilen Spektralbereichs sind in M2 zu hbheren Wellenzahlen werschoben.
Diese Tatsache erkennt man bereits aus den Abbildungen der Stromfunktion
beider Liufe (Abb. 3.12, 3.16). Wie 1st diese spektrale Verschiebung nun
mit der lIinearen Theorie barckliner Instabilitdt vertriglich? Nach PEDLOSKY
{1979) ist die instabilste Wellenlinge eine Funktion der Burger—Zahl. Fir
Bu = 0.25 ergab sich in ¥l maximales Wachstum fir ly = 40 km. In M2 iat nun
wegen des verdnderten IPVG-Profils in der Nordhidlfte des Kanmals die Dichte-—
schichtung weniger stark ausgeprigt als in MO und M1 (vgl. Abb. 3.15 und
Abb. 3.4b), widhrend in der Siidhdlfte die Schichtung in allen Liufen anfangs
annihernd gleich ist. Das bedeutet, daB N? und damit auch Ly, und Bu iiber
das gesamte Modellgebiet gemittelt in M2 kleiner als in MO und M1 sind.
Eine kleinere Burger-Zahl bedeutet aber nach PEDLOSKY (1979, Gleichung
(7.7.24)] eine Ausdehming des 1instabilen Wellenzahlbereichs zu htheren
Wellenzahlen und gleichzeitig eine Verschiebung des Maximums der Wachs-
tumsratenkurve Iin die gleiche Richtung. DPa mun in M2 mehr Wellenzahlen am
Instabilit#tsprozel teilnehmen als in MO und M1, ist die Umwandlung poten—
tieller in turbulente kinetische Energile viel effektiver als in MO und Ml.

Dies erklért das rasche Anwachsen der Mdanderamplituden.

WOODS et al. (1977) beobachteten im Mittelmeer mesoskalige Miander mit
Wellenlingen und Amplituden um acht km. Ausgehend von den obigen Modell-~
resultaten kann man vernuten, daB die Burger—-Zahl dort extrem gering gewesen
sein muB, um derart kurze Wellenldngen zu erlauben. Leider existieren in der
genannten Arbeit keine Angaben lber die Dichteschichtung, so daB man dies
nicht nachpriifen kann. Um zuklnftig derartig kurzwellige Miander experimen-—
tell zu untersuchen und die Resultate mit theoretischen Erkenntnissen
vergleichen zu koonen, 1st es von fundamentaler Bedeutung, die Vertikal-—
struktur des IPV-Felds zu erfassen. Die kurzen Wellenldngen wund die
betrichtlichen Wachstumsraten der Miander erfordern hohe rdumiiche Auf-
losung und eine Zeitskala der gesamten Vermessung, die klefn pgegen die
Verdoppelungszeiten der Mianderamplituden (~ Tage) sind. Eine quasi-
synoptische Vermesssung mesoskaliger Miander sollte also in etwa einem Tag

abgeschlossen sein.
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3.6 Schluffolgerungen

Im Abschnitt 3 dieser Arbeit 1ist ein dreidimensionales numerisches Modell
vorgestellt worden, mit dem die hydrodynamische Instabilitdt won meso-
skaligen Fronten der potentiellen Vorticity (MPV-Fronten) sinuliert werden
kann, die durch ein zweidimensionales Frontogenesemodell erzeugt worden
sind. Das Modell ist prognostisch, wvoll-nichtlinear und adiabatisch. Als
Anfangsbedingungen dienen wverschiedene vom Frontogenesemodell produzierte
Massenfelder, die durch Unterschiede in der Vertikalstruktur des isopyk-—
nischen Gradienten der potentiellen Vorticity (IPVG) charakterisiert eind.
Die Instabilitit dieser Fronten kann simuliert werden, wenn man dem Massen-—
feld und dem dazugehdrigen geostrophischen Geschwindigkeitsfeld ein ageo-
strophisches Storfeld mit kleiner Amplitude in der Form ebener Wellen
iiberlagert.

Die Raum— und Zeitskalen der aus den Anfangszustinden resultierenden Mdandex
werden entscheidend durch die anfiangliche IPVG~Vertikalstruktur modifiziert.
Existiert ein signifikant von null wverschiedener IPVG lediglich an der
Meeresoberfldche (Fall 1), so dominieren Wellenlingen der Miander um 40 km.
Der Spektralbereich instabilen Amplitudenwachstums 1st am kurzwelligen Ende
durch Wellenlingen um 25 km begrenzt. Eine Vorzeicheaumkehr des anfing-
lichen IPVG mit der Tiefe (Fall 2) verschiebt die kurzwellige Begrenzung
des instabilen Spektralbands zu kiirzeren Wellenlingen um 18 km. Eine lang-
wellige Begrenzung existiert in beiden Fillen nicht, bzw. 1ist durch dle
groftmsgliche Wellenlinge im Modellgeblet gegeben. In der linearen Phase
des Amplitudenwachstums lassen die Wachstumsraten der instabilen Wellen-
ldngen auf Verdoppelungszeiten der Stdrungsamplituden schliefen, die im
Bereich einiger Tage llegen. Scbald jedoch die Sturungsamplitude nicht mehr
hinreichend klein gegen die mittlere Strdmung ist, wverlangsamt sich das
Wachstum um etwa elne GriBenordnung. In beiden Fidllen 1ist die auftretende
Instabilitit baroklin, lediglich in spiteren Phasen (nach einigen Wochen)
der Integration des Falls 1 1ist barotrope Instabilitdic signifikant am
Mianderwachstum beteiligt. Durch das ‘breitere Spektralband instabiler
Wellenlidngen ist die Umwandlung potentieller Energie in turbulente kine-
tische Energie im Fall 2 weitaus effektiver als fm Fall 1. In der Anfangs-—
phase des Mdanderwachstums ist die Ube reinstimmung zwischen Modellresultaten
uad Vorhersagen linearer Instabilititstheorie hervorragend. Dies trifft
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sowohl qualitativ als auch quantitativ zu. In spiteren Phasen der Modell-

integration ist lineare Theorie zu einem Vergleich nicht mehr geeignet. Die

Modellergebnisse stimmen jedoch qualitativ mit Vorhersagen nichtlinearer

Instabilititstheorie iiberein.

Besteht das dem Anfangsmassen- und Geschwindigkeitsfeld iiberlagerte Stirungs-

feld lediglich aus einer Fourierkomponente, so ktnnen dynamische Strukturen

in Mdandern sichtbar gemacht werden. Auf diese Welse konnte gezeigt werden:

Es existiert eine Asymmetrie zwischen zyklonal und antizyklonal umstrdmten
Gebieten. Im Bereich zyklonaler Stromlinienkriimmung ist die Horizontal—

stromung intensiver als in Bereichen antizyklonaler Kriimmung.

Die Krimmungsradien zyklonmal gekriimmter Stromlinien sind geringer als die
Radien antizyklonal gekriimmter Stromlinien. Das Stromlinienfeld ist durch
schmale Trige und breite Riicken geprigt.

DPie relative Vorticity erreicht Extremwerte in Berelchen maximaler Strom-
linienkriimmung. Dort kann die Kriimmungsvorticity so stark werden, daB in
weiten Bereichen die relative Vorticity ein anderes Vorzeichen als die
Scherungsvorticity aufweist. Dies fiihrt dazu, daB Isoplethen der relativen
Vorticity und Stromlinien zum Schnitt gebracht werden.

Extremwerte der Modulation des Isopyknenabstands sind mit Extrema der
relativen Vorticity korreliert. Der Isopyknenabstand 1ist anomal groB in
Regionen stark zyklonaler relativer Vorticity und anomal geriong in

Bereichen stark antizyklonaler relativer Vorticity.

Die Amplitude von Vertikalgeschwindigkeiten betrdgt mehrere Meter pro Tag.
Lokale Extrema treten dort auf, wo die Anderung der relativen Vorticity
entlang von Stromlinien besonders stark ist. Dies ist der Fall, wo die
Stromlinien Wendepunkte aufweisen. Im Bereich der Wendepunkte herrscht
maximale Abtriebsbewegung, wenn die Stromlinienkriimmung (in Strémungs-
richtung gesehen) von antizyklonaler in zyklonale Kriimmung Ubergeht. Im
entgegengesetzten Fall ist der Auftrieb maximal. Auf- und Abtriebsgebiete
weisen Doppelstrukturen mit relativen Extrema beiderseits der Jetachse

auf.

In antizyklonal umstrtmten Gebietea liegen isopyknische Fldchen extrem
tief, in zyklonal umstromten Gebieten besonders dicht an der Meeresober-

fliche. Die Topographie einzelner Dichteflichen gleicht also elner Higel-
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landschaft mit Tilern 1in Antizyklonen und Bergen in Zyklonen. Anti-
zyklonal umstrdmte Gebiete weisen an der Oberfldche schwache, in tieferen
Bereicheu starke statische Stabilitdt auf. Zyklonal umstrimte Gebiete
sind dagegen eher durch stabile Schichtung nahe der Meeresoberfliche und

weniger stabile Schichtung darunter gekennzelichnet.

- Die isopyknische potentielle Vorticity (IPV) wird in Zyklonmen und Anti-
zyklonen aufgespult. Dadurch entstehen Bduderstrukturen der IPV. An den
Peripherien von Wirbeln wird der absolute IPVG lokal verschidrft.

- Temperatur als passiver Skalar werhilt sich wie der aktive Skalar 1PV,
Isothermen werden in den Wirbeln aufgespult. Entlang wvon Schnitten, die
ein Zyklonenzentrum mit einem Antizyklonenzeatrum verbinden, wechselt der
isopyknische Temperaturgradient mehrfach sein Vorzeichen. Ebenso wie bel
der IPV werden Temperaturgradienten lckal verstirkt. Die Vertikalstruktur
des Temperaturfelds ist durch hdufig auftretende Inversionen gekenn-—

zeichnet.

Das Zustandekommen der beobachteten Strukturen 1lift sich weitgehend wmit
individueller Erhaltung der potentiellen Vorticity erkliren. Anderungen der
relativen Vorticity entlang von Trajektorien bewlrken Stauchen und Strecken
von Vortexelementen. Diese filhren einerseits lokal zu Vertikalbewegungen
und Modulationen des Isopyknenabstands, andererseits werden dadurch ageo-
strophische {senkrecht zu den Stromlinien gerichtete) Transporte induziert,
die das Aufspulen von IPV und passiveun Skalaren in Wirbeln unterstiitzen.
Anhand der Verfolgung von Driftbahnen individueller Wasserpakete konnten

solche Transporte veranschaulicht werden.

Die Bedeutung vou MPV-Fronten fir die ridumliche und zeftliche Struktur der
jahreszeitlichen Grenzschicht des Ozeans soll an dieser Stelle noch einmal
unter dem Eindruck der Modellresultate betont werden:

= Mit dem Modell konnte gezeigt werden, da8 instabile MPV-Fronten in kurzer
Zeit (einige Wochen) Miander mit betrdchtlicher Amplitude (~ 20 km) ent-
wickeln. Diese Zeitskala ist klein gegen die Lebensdaver synoptischskaliger
Wirbel (~ Monate). MPV-Fronten konnen also einen signffikanten Beitrag

zur horizontalen Vermischung zwischen sysoptischskaligen Wirbeln leisten.

— MPV-Fronten sind das Produkt der 2zu hoheren Wellenzahlen gerichteten
Kaskade der potentiellen Enstrophie. Durch ihre Instabilitit wird lokal
der IPVC weliter verschiarft und damit die Kaskade fortgesetzt.



=~ MPV-Fronten selbst und die durch ihre Instabilitit generiertean “"MPV-
Fronten hoherer Ordnung” erhthen die Varianz horizontaler Strukturem in
der jahreszeitlichen Sprungschicht. Strecken und Stauchen won Vortex-
elementen modifizieren die statische Stabilitidt. Dadurch werden lokal
Prozesse positiv/megativ beeinfluBt, die zu eilner Vertiefung/Verflachung
der turbulent durchmischten Deckschicht filhren.

— Vertikaltransporte an MPV-Fronten Ubersteigen lokal groBrdumige Vertikal-
bewegungen um mindestens eine GroBenordnung. Vertikalbewegungen durch
"Ekman-pumping” z.B. liegen um 10 m/y bzw. 0.03 m/d (WOODS, 1984). Dies
kann lokal zu einer positiven/negativen Beeinflussung der Primirproduktion

fiihren.

= Durch isopyknische Advektion passiver Skalare (Temperatur, Salzgehalt)
schaffen MPV-Fronten Vorbedingungen fir den Abbau von Gradienten durch
Doppeldiffusion.

Bei der Formulierung des Modells wurden diverse wvereinfachende Annahmen
gemacht. Das Modell ist adiabatisch, dadurch kinnen insbesondere diabatische
Prozesse, die 1in der oberflichennahen Grenzschicht stattfinden, keine
Beriicksichtigung finden. Es bleibt somit die Frage offen, inwieweit Energie-
fliisse an der Meeresoberfliche die Modellergebnisse verdnderu wlirden. Da
die Zeitskala der Miander (~ Wochen) vergleichweise klein gegen die Zeit-
skala signifikanter Anderungen der Oberfldchenenergiefliisse ist (~ Monate},
kann man davon ausgehen, daB diese Vernachldssigung zumindest in der jahres-
zeitlichen Sprungschicht tragbar ist. Eine weltere vereinfachende Annahme
ist dle Vernachlissigung des p-Effekts. Diese Annahme ist eher zu recht-
fertigen, da die Anderung der planetarischen Vorticity innerhalb des Modell-
gebiets lediglich 1 % der Variabilitdt der relativen Vorticity betrigt.
Durch die Randbedingungen des Modells (undurchlissige Kanalwidnde) ist der
EinfluB des synoptischskaligen Umfelds auf die Modelldsungen eliminiert
worden. Die Zeitskala von Anderungen dynamischer Strukturen auf der synop-
tischen Skala liegt genau wie die Zeitskala der Mdander selbst im Bereich
von Wochen. Durch Beriicksichtigung derartiger Anderungen kdnnten die Modell-

ergebnisse woglicherweise entscheidend modifiziert werden.

Aus dem oben Gesagten lassen sich mun eine Reihe von Forderungen beziglich

des weiteren Ausbaus des Modells fiir weitergehende Studien ableiten.
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Vordringlich ist die Kopplung des bestehenden Modells mit elnem Deckschicht-
modell, um Wechselwirkungen von Energieaustauschprozessen an der Meeres-
oberfldche mit der Dynamik von MPV-Fronten zu untersuchen. Danach sollte
eine Ausdehnung des Modellgebiets 1in der Welse vorgenommen werden, daB
sowohl das synoptischskalige als auch das mesoskalige Spektralband aufgeldst
werden. Dadurch kinntea einige stark wereinfachende Annahmen, z.B. das
idealisierte Deformationsfeld im Frontogenesemodell und die festen Kanal-
wande im Mdandermodell, ilberfliissig werden. Zuvor sollte jedoch das bestehende
Modell weiter wvervollkommnet und wverfeinert werden. Dies betrifft ins-
besondere die Weiterentwicklung der lagrangeschen Driftermethode. Diese
Methode wird mit Sicherheit neue Erkenntnisse liber die Struktur und Dynamik
von MPV-Fronten vermitteln und zur Kldrung bisher noch ungelister Fragen

beitragen.
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