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1. Einleitung

Das in gr

�

o�eren Tiefen des Ozeans vorgefundene kalte Wasser wird in hohen Breiten

dur
h einen W

�

armeverlust an der Meeresober


�

a
he gebildet. Es sinkt dur
h Konvektion

auf den Meeresboden ab und str

�

omt von dort in alle tiefen Be
ken des Ozeans. Die Pro-

duktionsrate von Tiefenwasser im Weltozean betr

�

agt 
a. 30 Sv

1

.

Das heutige Verst

�

andnis der Tiefenzirkulation beruht auf einer von Stommel und

Arons (1960a) entwi
kelten Modellvorstellung. Das Modell basiert auf der Annahme, da�

das in den Entstehungsgebieten absinkende Wasser dur
h einen

�

uber die gesamte Fl

�

a
he

des Ozeans glei
hm

�

a�igen Aufstieg balan
iert wird. Weiterhin wird vorausgesetzt, da� die

Tiefenstr

�

omung im geostrophis
hen Glei
hgewi
ht ist. Dies impliziert, da� der vertikal in-

tegrierte Massen
u� im Inneren des tiefen Ozeans polw

�

arts str

�

omt. Um den polw

�

artigen

und vertikalen Massen
u� zu balan
ieren, wurden tiefe westli
he Randstr

�

ome eingef

�

uhrt,

die das Wasser aus den Absinkregionen der Arktis und Antarktis na
h S

�

uden bzw. Nor-

den transportieren. Die sp

�

ateren Beoba
htungen von tiefen westli
hen Randstr

�

omen in

allen Ozeanen stellen eine grundlegende Best

�

atigung des Modells dar.

Aus theoretis
hen

�

Uberlegungen und Laborexperimenten mit Meerwasser folgerte

Sandstr

�

om (1908), da� si
h eine meridionale Umw

�

alzungszirkulation im Ozean nur auf-

re
ht erhalten l

�

a�t, wenn si
h die W

�

armequelle in gr

�

o�eren Tiefen als die Quelle von

kaltem Wasser be�ndet. Der Ozean wird aber fast auss
hlie�li
h von der Sonne, und da-

mit an der Ober


�

a
he, erw

�

armt; folgli
h gibt es nur eine sehr s
hwa
he Zirkulation und

der Ozean f

�

ullt si
h langsam mit kaltem Wasser auf.

Die Beoba
htungen der vertikalen Di
hteverteilung und einer starken meridionalen

Umw

�

alzungszirkulation im Ozean widerspre
hen diesen

�

Uberlegungen. Sandstr

�

om (1908)

ging bei der Aufstellung des Theorems von einem idealen Fluid aus, wel
hes ni
ht dur
h

Vermis
hung beein
u�t ist. Dur
h vertikale Vermis
hung kann W

�

arme von der Ober-




�

a
hens
hi
ht in die tieferen S
hi
hten des Ozeans transportiert werden und dabei die ho-

rizontalen Di
htegradienten erzeugen, die den Antrieb f

�

ur die meridionalen Umw

�

alzungs-

zirkulation darstellen.

Um die beoba
htete Vertikalverteilung der Di
hte gegen die Tiefenwasserproduktions-

rate aufre
ht zu erhalten, ist eine hohe vertikale Vermis
hungrate notwendig.Munk (1966)

untersu
hte die Verteilung einer Reihe von gemessenen ozeanographis
hen Variablen in

1

1 Sv (1 Sverdrup) entspri
ht 10

6

m

3

s

�1

.



2 1. Einleitung

gr

�

o�eren Tiefen des Ozeans und zeigte, da� allein ein Glei
hgewi
ht zwis
hen vertikaler

Advektion und vertikaler Di�usion die beoba
hteten Verteilungen erkl

�

aren kann. Der f

�

ur

das Glei
hgewi
ht ben

�

otigte vertikale Austaus
hkoeÆzient liegt in der Gr

�

o�enordnung

von 1�10

�4

m

2

s

�1

, und ist damit einen Faktor 100 gr

�

o�er als der molekulare Di�usions-

koeÆzient.

Entfernt von der Meeresober


�

a
he und von Fronten wird die Vermis
hung im Ozean

dur
h das Bre
hen interner Wellen hervorgerufen. Direkte Messungen der vertikalen Ver-

mis
hung in Tiefseebenen haben gezeigt, da� der Austaus
hkoeÆzient in der Gr

�

o�enord-

nung von 1 � 10

�5

m

2

s

�1

liegt (Ledwell et al., 1993; Kunze und Sanford , 1996). Lokal,

im Zusammenhang mit Topographie, z.B. an mittelozeanis
hen R

�

u
ken oder an nahe

an die Ober


�

a
he ragenden untermeeris
hen Kuppen, sind dagegen sehr hohe Vermi-

s
hungsraten festgestellt worden (Polzin et al., 1996b; Lue
k und Mudge, 1997). Munk

und Wuns
h (1998) konnten zeigen, da� die Horiziontalges
hwindigkeiten in der Tiefe

ausrei
hend ho
h sind, um stark vermis
htes Wasser glei
hm

�

a�ig im Ozean zu verteilen.

Das Problem verlagerte si
h dadur
h auf die Su
he na
h hot spots, die si
h dur
h beson-

ders starke Vermis
hung auszei
hnen.

F

�

ur die Aufre
hterhaltung der vertikalen Di
hteverteilung im Ozean wird eine Ener-

gie von 
a. 2TW ben

�

otigt (Munk und Wuns
h, 1998). Als Energielieferant werden die

Gezeiten und der Wind angesehen, die beide zu etwas glei
hen Anteilen an der Aufre
hter-

haltung der ozeanis
hen S
hi
htungverh

�

altnisse beteiligt sind. Anhand der von Satelliten

gemessenen Meeresober


�

a
henauslenkung zeigten Egbert und Ray (2000), da� 1TW der

Gezeitenenergie im tiefen Ozean an die S
hi
htung abgegeben werden, wobei 10% davon

alleine im westli
hen Indis
hen Ozean dissipiert werden. Der Wind kann direkt oder indi-

rekt zur Vermis
hung im Ozean beitragen. Auf dem direkten Weg k

�

onnen winderzeugte

Str

�

omungen zu Vermis
hung f

�

uhren. Der Wind kann aber au
h dur
h die Anregung von

mesoskaligen Wirbeln oder internen Wellen im tiefen Ozean zur Vermis
hung beitragen.

Im Gegensatz zum Atlantik und Pazi�k werden im Indis
hen Ozean zwei na
h Nor-

den setzende Randstr

�

ome beoba
htet. Im westli
hen Teil setzt ein Randstrom ausgehend

vom Antarktis
hen Wasserring entlang des Kontinentalfu�es von Afrika na
h Norden

(Warren, 1978). Dieser Randstrom ventiliert s
hlie�li
h das Tiefenwasser im Arabis
hen

Be
ken n

�

ordli
h des

�

Aquators (Warren, 1981b; Fieux und Swallow , 1988; Quadfasel et al.,

1997). Der Einstrom von Tiefenwasser in das Somalibe
ken dur
h die Amirantenpassage

liegt zwis
hen 1,0 und 1,8 Sv (Johnson et al., 1998).

Das Somalibe
ken ist unterhalb von 3800m abges
hlossen, so da� das einstr

�

omende

Tiefenwasser dort aufsteigen mu�. Die Fl

�

a
he des Be
kens im 3800m Tiefenniveau wird

von Fieux und Swallow (1988) mit 3 � 10

12

m

3

angegeben. Unter der Annahme eines

glei
hf

�

ormigen Auftriebs

�

uber das gesamte Be
ken ergibt si
h eine Vertikalges
hwindig-

keit von 4� 10

�7

ms

�1

, ein Faktor 4 gr

�

o�er als die mittlere Vertikalges
hwindigkeit des
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Abbildung 1.1: S
hematis
he Darstellung der Motivation dieser Arbeit. Der von Johnson et al.

(1998) bestimmte Einstrom in das Somalibe
ken betr

�

agt 
a. 5% der globalen Tiefenwasserpro-

duktionsrate. Das Somalibe
ken ist unterhalb 3800m abges
hlossen, so da� das Tiefenwasser

aufsteigen mu�. Der aus der Volumenbilanz resultierende Auftrieb ist um einen Faktor vier

h

�

oher als der mittlere Auftrieb im Ozean. Die Motivation dieser Arbeit ist, die f

�

ur den hohen

Einstrom verantwortli
he Prozesse zu untersu
hen.

Weltozeans. Ziel ist es, einen Zusammenhang zwis
hen der Tiefenzirkulation, dem Auf-

trieb und der kleinskaligen vertikalen Vermis
hung, die diesen balan
iert, herzustellen.

Diese Arbeit ist wie folgt aufgebaut: im n

�

a
hsten Kapitel wird ein

�

Uberbli
k

�

uber die

Topographie, das Windfeld und die Ober


�

a
henzirkulation des Indis
hen Ozeans gege-

ben. Es folgt eine Vorstellung von vorangegangener Beoba
htungen zur Tiefenwasseraus-

breitung. In Kapitel 3 wird der f

�

ur diese Arbeit zur Verf

�

ugung stehende umfangrei
he

Datensatz vorgestellt, wobei au
h auf die Datenauswertung eingegangen wird. Kapitel 4

bes
h

�

aftigt si
h mit einem Verfahren zur Bere
hnung von absoluten Transporten. Hier

wird versu
ht, da� klassis
he Problem der physikalis
hen Ozeanographie der Referenzie-

rung geostrophis
her Str

�

omung dur
h die Verwendung moderne Me�methoden zu l

�

osen.

Dabei wird au
h ein Verfahren zur Bere
hnung der barotropen und baroklinen Gezeiten-

str

�

omung vorgestellt. In Kapitel 5 wird die Tiefenzirkulation im Somalibe
ken bes
hrie-

ben.

In Kapitel 6 werden die Grundlagen zur Parameterisierung der Vermis
hung aus Fe-

instrukturdaten anhand von Beispielen aus dem

�

aquatorialen Berei
h des Somalibe
kens

vorgestellt. Es werden Untersu
hungen zum internen Wellenfeld am

�

Aquator dargelegt,

und der vertikale Austaus
hkoeÆzient abges
h

�

atzt. Kapitel 7 bes
h

�

aftigt si
h mit dem

internen Wellenfeld und der Vermis
hung im n

�

ordli
hen Somalibe
ken und in den

�

ostli
h

angrenzenden Gebieten. Es wird gezeigt, da� die starke vertikale Vermis
hung in diesem



4 1. Einleitung

Gebiet

�

uber eine Energiekaskade von Monsunwinden

�

uber planetaris
he Wellen zu in-

ternen Wellen erkl

�

art werden kann. Das letzte Kapitel bildet die Zusammenfassung der

Ergebnisse.



2. Zirkulation und Hydrographie des Indis
hen

Ozeans

Die n

�

ordli
he Begrenzung dur
h Landmassen in subtropis
hen Breiten pr

�

agt die besonde-

re Rolle des Indis
hen Ozeans in der globalen Zirkulation. Heraus folgt ein netto W

�

arme-

eintrag der Atmosph

�

are in den Ozean, wel
her ni
ht wie im Atlantik oder Pazi�k in

den subtropis
hen Regionen ausgegli
hen werden kann. Der Glei
hgewi
htszustand for-

dert hier einen Abtransport der W

�

arme na
h S

�

uden. Dies ges
hieht dur
h eine meri-

dionale Massenumw

�

alzung mit einem s

�

udw

�

artigen Nettotransport von warmen Wasser,

dessen Masse dur
h Auftrieb aus tiefer gelegenen S
hi
hten ersetzt wird und dort einen

nordw

�

artigen Transport zur Folge hat. Die unters
hiedli
hen thermis
hen Eigens
haften

von Wasser und Land bewirken weiterhin die halbj

�

ahrli
he Umkehr des vorherrs
hen-

den Windfeldes. Die Ober


�

a
henzirkulation des n

�

ordli
hen und

�

aquatorialen Indis
hen

Ozeans weist daher die h

�

o
hste saisonale Variabilit

�

at im Weltozean auf. Zudem f

�

uhrt die

Anregung von planetaris
hen Wellen dur
h die

�

Anderung der Rotation im Windfeld zu

starken Fluktuationen der Tiefenstr

�

omung im Untersu
hungsgebiet.

2.1 Topographie des Indis
hen Ozeans

Im Gegensatz zum Atlantik, dessen Topographie haupts

�

a
hli
h dur
h den Mittelozeani-

s
hen R

�

u
ken bestimmt wird, weist die Topographie des Indis
hen Ozeans neben dem

Mittelozeanis
hen R

�

u
ken weitere ausgedehnte ozeanis
he R

�

u
ken auf. Eine

�

Ubersi
ht der

Topographie ist in Abbildung 2.1 gegeben. Der Mittelozeanis
he R

�

u
ken �ndet im Indi-

s
hen Ozean seine Fortsetzung dur
h die Gebirgsz

�

uge des Westli
hen Indis
hen R

�

u
kens

und des Zentralindis
hen R

�

u
kens. Dur
h seine nordw

�

artige Verl

�

angerung, den Arabis
h-

Indis
hen R

�

u
ken, �ndet er Ans
hlu� an das Festland im Golf von Aden. Im S

�

uden

verbindet der Indis
h-Antarktis
he R

�

u
ken die Fortsetzung im Pazi�k. Weitere bedeu-

tende ozeanis
he R

�

u
ken sind der

�

Ostli
he Indis
he R

�

u
ken, der Malediven R

�

u
ken, der

Maskarenenr

�

u
ken sowie der Madagaskar- und der Westaustralis
he R

�

u
ken.

Im nordwestli
hen Indis
hen Ozean separiert der Arabis
h-Indis
he R

�

u
ken, au
h als

Carlsberg R

�

u
ken bezei
hnet, das Somalibe
ken von dem Arabis
hen Be
ken. Die Owens-
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.
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.
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( D )( D )

( E )( E )
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( G )( G )
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( I )( I )
( J )( J )

Amiranten−
passage

 >  4000m  
3000m−4000m
2000m−3000m
1000m−2000m
 200m−1000m
  <  200m  
  Land     

(A) − Arabisches Becken
(B) − Somalibecken
(C) − Zentralindisches Becken
(D) − Maskarenenbecken
(E) − Nordwestaustralisches Becken
(F) − Madagaskar Becken
(G) − Natalbecken
(H) − Westaustralisches Becken
(I ) − Südwestindisches Becken
(J) − Südostindisches Becken

Abbildung 2.1: Ozeanis
he R

�

u
ken (R.) und Tiefseebe
ken des Indis
hen Ozeans (Daten-

grundlage: NGDC TerrainBase).
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bru
hzone dur
hsetzt den Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken bei 8

Æ

N bis 12

Æ

N und 56

Æ

O bis

58

Æ

O. In diesem Berei
h liegt die tiefste Verbindung zwis
hen den beiden Be
ken, dessen

S
hwelle vonWyrtki (1971) auf eine Tiefe von 3800m ges
h

�

atzt wurde. Das Somalibe
ken

ist im S

�

uden dur
h die Amirantenpassage mit dem Maskarenenbe
ken verbunden. Im

Osten wird das Arabis
he Be
ken von dem Malediven R

�

u
ken begrenzt. Hier sind keine

tiefer gelegenen S
hwellen zum

�

ostli
h angrenzenden Zentralindis
hen Be
ken bekannt.

Der

�

Ostli
he Indis
he R

�

u
ken trennt das Zentralindis
he Be
ken von dem Nordwestau-

stralis
hen Be
ken im

�

ostli
hen Indis
hen Ozean. Zwis
hen 2

Æ

S und 11

Æ

S sind eine Reihe

von Tiefsees
hwellen mit Tiefen

�

uber 4000m bekannt (S
later und Fis
her , 1974; Ka-

naev , 1977). Dar

�

uber hinaus entde
kten M
Carthy et al. (1997) einen Bru
h zwis
hen

der im S

�

uden gelegenen Verbindung des

�

Ostli
hen Indis
hen R

�

u
kens und des Westau-

stralis
hen R

�

u
kens bei 28

Æ

S mit einer S
hwellentiefe gr

�

o�er als 4400m.

Zusammenfassend wird deutli
h, da� die Ausbreitung des von S

�

uden her einstr

�

omen-

den Tiefenwassers in Bodenn

�

ahe des Indis
hen Ozeans dur
h die zahlrei
hen R

�

u
ken-

systeme stark einges
hr

�

ankt wird. In der Darstellung von vorangegangenen Untersu
hun-

gen zur Ausbreitung des Tiefenwassers im Abs
hnitt 2.4 wird dies no
h weiter ausgef

�

uhrt.

2.2 Das Windfeld

Der n

�

ordli
he Indis
he Ozean weist zusammen mit den s

�

udostasiatis
hen Gew

�

assern das

am st

�

arksten vom Monsun gepr

�

agte Klima der Erde auf. Dieses

�

au�ert si
h dur
h eine

komplette Ri
htungsumkehr des Windfeldes zwis
hen den Winter- und Sommermonaten.

Die typis
hen Wind- und Luftdru
kverh

�

altnisse w

�

ahrend des Nordostmonsuns im Winter

und des S

�

udwestmonsuns im Sommer sind in Abbildung 2.2 dargestellt.

W

�

ahrend des Nordostmonsuns unters
heidet si
h die atmosph

�

aris
he Zirkulation nur

geringf

�

ugig von der in den glei
hen Breiten der anderen Ozeane vorherrs
henden Zir-

kulation.

�

Ahnli
h wie in den Passatregionen sind

�

uber dem n

�

ordli
hen Indis
hen Ozean

nord

�

ostli
he Winde vorherrs
hend, wel
he s

�

udli
h des

�

Aquators im Berei
h bis 10

Æ

S mit

dem in der S

�

udhemisph

�

are vorherrs
henden S

�

udostpassat konvergieren. Dieses Gebiet be-

s
hreibt die Kalmenzone im Indis
hen Ozean und ist dur
h ein Minimum im Luftdru
k

ausgezei
hnet.

Im Mai �ndet der

�

Ubergang vom Nordostmonsun zum S

�

udwestmonsun statt. Die Wind-

drehung verl

�

auft in zyklonaler Ri
htung und f

�

uhrt zum Auftreten von starken West-

winden auf dem

�

Aquator. W

�

ahrend des S

�

udostmonsuns setzt si
h der S

�

udostpassat aus

der S

�

udhemisph

�

are

�

uber den

�

Aquator hinweg na
h Norden fort. Die Ausbildung eines

Tiefdru
kgebietes

�

uber Indien und der Arabis
hen Halbinsel ruft ein stetiges Windfeld

mit hohen Windges
hwindigkeiten

�

uber dem gesamten nordwestli
hen Indis
hen Ozean

hervor. Die Werte des Windstresses w

�

ahrend des S

�

udwestmonsuns sind im n

�

ordli
hen So-
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Abbildung 2.2: Windverh

�

altnisse und Luftdru
k an der Meeresober


�

a
he

�

uber dem Indi-

s
hen Ozean im Januar (links) w

�

ahrend des Nordostmonsuns und im Juli (re
hts) w

�

ahrend des

S

�

udwestmonsuns. Die Windges
hwindigkeiten sind in Beaufort angegeben (Aus Knox (1987)).

malibe
ken bei 10

Æ

N bis zu drei mal gr

�

o�er als die des Nordostmonsuns. Der S

�

udostpassat

nimmt glei
hzeitig die h

�

o
hsten Ges
hwindigkeitswerte an. Die Position der Kalmenzo-

ne

�

andert si
h nur geringf

�

ugig. Fluktuationen mit Perioden zwis
hen 30 und 50 Tagen

modulieren besonders das zonale Windfeld (Madden und Julian, 1972). Im November

tritt die zweite Zwis
henphase ein und der Wind dreht in antizyklonaler Ri
htung na
h

Nordost. Dabei kommt es wieder zum Auftreten von starken Westwinden am

�

Aquator.

�

Ahnli
h dem atlantis
hen und pazi�s
hen Klima existiert auf der s

�

udli
hen Hemisph

�

are

bei 30

Æ

S ein Ho
hdru
kgebiet unabh

�

angig von der Jahreszeit. Mit ihm verbunden ist eine

zyklonale Zirkulationszelle. Den n

�

ordli
hen Teil der Zelle bildet der stetige S

�

udostpassat,

w

�

ahrend der s

�

udli
he Teil von den f

�

ur die mittleren Breiten typis
hen variablen West-

winden eingenommen wird.

2.3 Die windgetriebene Zirkulation

Die Ober


�

a
henzirkulation in der S

�

udhemisph

�

are bis 
a. 5

Æ

S wird dur
h den Subtropen-

wirbel bestimmt (Abbildung 2.3). Der n

�

ordli
he Teil des Subtropenwirbels wird von dem

S

�

ud

�

aquatorialstrom (SE) eingenommen, wel
her Wasser des Indis
hpazi�s
hen Einstroms

in einem breiten Band na
h Westen transportiert (Gordon et al., 1997).

�

Ostli
h von Ma-

dagaskar 
ie�t ein Teil des S

�

ud

�

aquatorialstroms in den na
h S

�

uden si
h fortsetzenden
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Abbildung 2.3: Ober


�

a
henzirkulation im Indis
hen Ozean w

�

ahrend des Nordostmonsuns

(oben) und des S

�

udwestmonsuns (unten). Die Pfeildi
ke kennzei
hnet die Konstanz der

Str

�

omungen. NM -Nordostmonsunstrom, So - Somalistrom, SM - S

�

udwestmonsunstrom, EAC -

Ostafrikanis
her K

�

ustenstrom, EC -

�

Aquatorialstrom, SJ - S

�

ud Java Strom, Mo -Mosambique

Strom, Ma - Madagaskar Strom, Ag -Agulhas Strom, Wt -Westwindtrift oder S

�

udindis
her

Strom (Deuts
hes Hydrographis
hes Institut (1960)).

Madagaskar Strom. Kurz vor der afrikanis
hen K

�

uste teilt si
h der S

�

ud

�

aquatorialstrom

vollst

�

andig in den na
h S

�

uden setzenden Mosambique Strom (Mo) und den na
h Norden


ie�enden Ostafrikanis
hen K

�

ustenstrom (EAC). Der s

�

udli
he Teil des Subtropenwirbels

wird von der Westwindtrift (Wt) eingenommen. Die Str

�

omung in diesem Berei
h wird

au
h S

�

udindis
her Strom genannt. Der Transport des S

�

udindis
hen Stroms nimmt na
h

Osten hin stetig ab (Stramma, 1992).
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Als Folge der Windumkehr

�

andert si
h au
h die Ober


�

a
henzirkulation im

�

aquato-

rialen und n

�

ordli
hen Indis
hen Ozean. W

�

ahrend des Nordostmonsuns 
ie�t der Nord-

ostmonsunstrom (NM) n

�

ordli
h des

�

Aquators na
h Westen und speist den Somalistrom,

der entlang der K

�

uste Somalias na
h S

�

udwesten str

�

omt. S

�

udli
h des

�

Aquators tri�t der

Somalistrom auf den von S

�

uden kommenden Ostafrikanis
hen K

�

ustenstrom (EAC), die

zusammen die Quelle f

�

ur den

�

Aquatorialen Gegenstrom (EC) bilden (D

�

uing und S
hott ,

1978; Swallow et al., 1991).

Im S

�

udwestmonsun

�

uberquert der Ostafrikanis
he K

�

ustenstrom den

�

Aquator und

speist den Somalistrom. Die Str

�

omungen in der Arabis
hen See sind jetzt

�

ostli
h und

bilden den S

�

udwestmonsunstrom (SM). Der als Folge des Monsunwe
hsels und der

�

Ande-

rung der Nieders
hlagsrate auftretende S

�

ud Java Strom (SJ) (Quadfasel und Cresswell ,

1992) kehrt ebenso seine Ri
htung um.

2.3.1 Saisonale Entwi
klung des Somalistroms

Der saisonale Ri
htungswe
hsel des Somalistroms vollzieht si
h ni
ht abrupt entlang der

gesamten K

�

uste Somalias, sondern in mehreren S
hritten, dessen

�

Uberg

�

ange dur
h rela-

tiv kurze Zeitskalen gekennzei
hnet sind. Zwis
hen den s
hnellen

�

Ubergangsphasen liegen

Perioden, in denen si
h die Zirkulation nur wenig

�

andert (Quadfasel , 1982). Die vers
hie-

denen Phasen der Entwi
klung sind in Abbildung 2.4 dargestellt.

Na
h dem Einsatz des S

�

udwestmonsuns im Juni bis Juli (Abbildung 2.4 (a))

�

uber-

str

�

omt der Somalistrom den

�

Aquator von S

�

uden und l

�

ost si
h zwis
hen 2

Æ

N und 5

Æ

N

von der K

�

uste ab. Ende Juni oder Anfang Juli bildet si
h ein antizyklonaler Wirbel mit

einem Zentrum bei 8

Æ

N aus. Dieser Wirbel wurde von Findlay (1866) auf den Namen

\Great Whirl" getauft. In den Gebieten der K

�

ustenabl

�

osung der beiden Wirbel bei 5

Æ

N

und 10

Æ

N bilden si
h starke Auftriebsgebiete (Abbildung 2.4).

Zwis
hen August und September wandern beide Wirbel etwas n

�

ordli
h, oder das Zwei-

wirbelsystem kollabiert, und der Somalistrom 
ie�t als kontinuierli
hes Band na
h Nor-

den. Im August und September 1995 zeigte si
h beispielsweise ein verst

�

arkter s

�

udli
her

Wirbel; das Zentrum des Great Whirls lag bei 
a. 10

Æ

N, und die Ober


�

a
henstr

�

omungen

des Great Whirls errei
hten Ges
hwindigkeiten von

�

uber 2,5m s

�1

(S
hott et al., 1997).

Bei einem Zusammenbru
h des Wirbelsystems wandert das s

�

udli
he Auftriebsgebiet mit

hohen Ges
hwindigkeiten na
h Norden (Evans und Brown, 1981). Obwohl Anfang No-

vember s

�

udli
he Winde am

�

Aquator einsetzen, bleibt der

�

uber den

�

Aquator 
ie�ende

Somalistrom bis Ende November ausgepr

�

agt (S
hott und Fieux , 1985).

Im Nordostmonsun bis Februar ist der Somalistrom als ein mit der Tiefe abnehmen-

der s

�

udw

�

artiger Randstrom vorhanden. Zwis
hen M

�

arz und April verlagert si
h der auf

die K

�

uste zustr

�

omende Einstrom aufgrund der Rotation des Windfeldes na
h S

�

uden.
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W

�

ahrend des einsetzenden S

�

udwestmonsuns entwi
kelt si
h an der K

�

uste wieder der

nordw

�

artige Somalistrom mit einem Auftriebsgebiet zwis
hen 3

Æ

N und 4

Æ

N.

2.3.2 Monsunresponse der tieferen S
hi
hten im Somalibe
ken

W

�

ahrend die Ober


�

a
henzirkulation und ihre zwis
henj

�

ahrli
hen S
hwankungen gut be-

kannt sind, liegen

�

uber den Monsunresponse in gr

�

o�eren Tiefen nur wenige Messungen

vor. Im Great Whirl konnte im August 1993 eine antizyklonale Str

�

omung bis in eine Tiefe

von 300m feststellt werden (Fis
her et al., 1996). Im August 1995 rei
hte die antizyklo-

nale Str

�

omung des Great Whirls sogar bis in eine Tiefe von

�

uber 1000m (S
hott et al.,

1997). Die dort gemessenen Ges
hwindigkeiten betrugen no
h

�

uber 0,1m s

�1

.

Vor dem Einsatz des S

�

udwestmonsuns wurden von Bru
e und Volkmann (1969) an-

tizyklonale Str

�

omungen in Tiefen von 2000m beoba
htet. Sie vermuteten, da� die Bewe-

gung ein Relikt des von dem vorangegangenen S

�

udwestmonsun erzeugten Great Whirls

darstellt. Einen in Tiefen von 700m liegenden antizyklonaklen Wirbel beoba
hteten au
h

Quadfasel und S
hott (1982) w

�

ahrend des Einsatzes des S

�

udwestmonsuns im Jahr 1979.

Aufgrund der Salzgehaltsverteilung im Zentrum des Wirbels hielten die Autoren einen

Zusammenhang mit dem Great Whirl aus dem vorangegangen Sommer aber f

�

ur unwahr-

s
heinli
h.

Eine mit dem Monsun variable Str

�

omung in 700 - 800m Tiefe konnte von S
hott und

Abbildung 2.4: S
hematis
he Darstellung der saisonalen Entwi
klung des Somalistroms in

den oberen 100m. Die gestri
helten Fl

�

a
hen kennzei
hnen Auftriebsgebiete. (aus S
hott et al.

(1990))
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Fis
her (2000) in der Passage zwis
hen Sokotra und Somalia festgestellt werden. Dieser

Unterstrom bef

�

orderte w

�

ahrend des Nordostmonsuns salzrei
hes Rotes Meer Wasser von

dem Golf von Aden in das n

�

ordli
he Somalibe
ken. W

�

ahrend des S

�

udwestmonsuns wur-

den n

�

ordli
he Str

�

omungen in dieser Tiefe beoba
htet.

S
hlie�li
h stellten Beal et al. (2000) eine Umkehr der Tiefenzirkulation in der Bo-

denn

�

ahe des n

�

ordli
hen Somalibe
kens zwis
hen Juni 1995 und September 1995 fest.

W

�

ahrend im Juni eine antizyklonal rotierende Zelle beoba
htet wurde, stellten sie im

September eine zyklonal rotierende Bodenzirkulation fest. Die in der vorliegenden Arbeit

dargestellten Untersu
hungen zeigen allerdings, da� kein Monsunresponse in der boden-

nahen Zirkulation im Jahr 1995 festzustellen war (siehe Abs
hnitt 5) und da� die von

Beal et al. (2000) dargestellten Untersu
hungen vermutli
h auf die im n

�

a
hsten Abs
hnitt

bes
hriebenen Rossbywellen zur

�

u
kzuf

�

uhren sind.

2.3.3 Der Ein
u� von niederfrequenten Wellen auf den Somalistrom

Der m

�

ogli
he Ein
u� von niederfrequenten Wellen auf die Entwi
klung des Somalistroms

wurde in mehreren theoretis
hen Studien untersu
ht. Lighthill (1969) modellierte die

Fernwirkung von

�

aquatorialen Wellen, wel
he dur
h den pl

�

otzli
hen Einsatz des S

�

udwest-

monsuns angeregt werden. Visbe
k und S
hott (1992) konnten dagegen zeigen, da� dieser

Ein
u� f

�

ur den n

�

ordli
hen Berei
h von nur geringer Relevanz ist.

Anderson und Rowlands (1976) untersu
hten die Wirkung von k

�

ustenparallelen Win-

den auf die Zirkulation im westli
hen Arabis
hen Meer. Ihre Ergebnisse zeigten, da� die

Zirkulation im Randstromberei
h dur
h planetaris
he Wellen dominiert wird, die im o�e-

nen Ozean angeregt werden und na
h Westen wandern. Das Auftreten von planetaris
hen

Wellen wurde im westli
hen Arabis
hen Meer von S
hott und Quadfasel (1982) anhand

Verankerungsdaten best

�

atigt. Als Beispiel der im Somalibe
ken auftretenden Fluktuatio-

nen sind drei Ges
hwindigkeitszeitserien aus vers
hiedenen Tiefen bei 7

Æ

N und 54

Æ

48'O

dargestellt. Zu erkennen sind niederfrequente Fluktuationen, die selbst in gr

�

o�eren Tiefen

no
h Amplituden bis zu 0,1m s

�1

aufweisen.

Als Teil seiner Dissertation untersu
hte Eigenheer (1997) den Beitrag von nieder-

frequenten planetaris
hen Wellen zur Entwi
klung des Somalistroms anhand der in Ab-

s
hnitt 3 bes
hrieben Verankerungsdaten aus dem Somalibe
ken und TOPEX/POSEIDON

Altimeterdaten. Er zeigte, da� die energetis
hen Fluktuationen Perioden zwis
hen 30 und

40 Tagen besitzen. Die zonale Wellenl

�

ange wurde mit 700 km abges
h

�

atzt und entspri
ht

damit dem Dur
hmesser des Great Whirls. Aus der Analyse der Wasserstandsdaten des

Satelliten konnte eine na
h Wests

�

udwest geri
htete Phasenausbreitung festgestellt wer-

den (Abbildung 2.6). Dieses Verhalten ist 
harakteristis
h f

�

ur erzwungene Rossbywellen

mittlerer Breiten, die eine Phasenges
hwindigkeit von 0,23m s

�1

besitzen. Die Amplitude
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               1.Apr          1.Jul          1.Okt          1.Jan          1.Apr          1.Jul          1.Okt          
1995                                              1996

N

E

10 cm/s

RCM 6822RCM 6822

 400m  400m 

RCM 9878RCM 9878

 2000m 2000m

RCM 9203RCM 9203

 4000m 4000m

K20

Abbildung 2.5: Gezeitenge�lterte Str

�

omungszeitserien aus drei vers
hiedenen Tiefen einer

Verankerung im Somalibe
ken bei 7

Æ

N und 54

Æ

48' O.

der Ober


�

a
henauslenkung in Abbildung 2.6 ist im Berei
h des Great Whirls am st

�

ark-

sten und f

�

allt zum zentralen Arabis
hen Meer unter die Raus
hgrenze ab.

Die Beoba
htungen erkl

�

arte Eigenheer (1997) dur
h kurze Rossbywellen, die an der

K

�

uste von Somalia dur
h die Re
exion langer Rossbywellen angeregt werden und im

westli
hen Arabis
hen Meer akkumulieren. Die langen Rossbywellen werden dur
h die

S
hwankungen der Rotation des Windfeldes im s

�

udli
hen Arabis
hen Meer erzeugt. Der

abges
h

�

atzte Beitrag der niederfrequenten Wellen zum Transport des Somalistroms be-

trug 20%.

Die dargestellten Ergebnisse ma
hen deutli
h, da� in der Tiefe des n

�

ordli
hen So-

malibe
kens Ges
hwindigkeits
uktuationen mit Amplituden in der Gr

�

o�enordnung von

0,1m s

�1

und Perioden von 30 bis 40 Tagen auftreten, die sowohl die Di
htes
hi
htung

als au
h die direkten Str

�

omungsmessungen beein
ussen.
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48°E 50°E 52°E 54°E 56°E 58°E 60°E 62°E
5°N 

6°N 

7°N 

8°N 

9°N 

10°N

 longitude 

T/P data 1.CEOF: amplitude and wave propagation

k = 10−5 m−1

Abbildung 2.6: R

�

aumli
he Amplitudenfunktion der Ober


�

a
henauslenkung aus Alimeterda-

ten. Das Konturintervall ist 1 
m, mit dunkler T

�

onung f

�

ur h

�

ohere Werte. Die Pfeile kennzei
h-

nen die bere
hneten Wellenzahlvektoren aus den Wasserstandsdaten und Verankerungen. Die

gepunkteten Linien kennzei
hnen die Satellitenbahnen (aus Eigenheer (1997)).

2.3.4 Saisonale Entwi
klung des Monsunstroms

Der Monsunstrom ist ein wi
htiges Bindeglied f

�

ur den Austaus
h zwis
hen dem Arabi-

s
hen Meer und dem Golf von Bengalen (S
hott et al., 1994). Im Winter transportiert

der Nordostmonsunstrom (Abbildung 2.3) salzarmes Wasser aus dem Golf von Bengalen

in das Arabis
he Meer. Umgekehrt transportiert der S

�

udwestmonsunstrom im Sommer

salzrei
hes Wasser aus dem Arabis
hen Meer in den Golf von Bengalen.

Anders als im Somalibe
ken ist im Golf von Bengalen zu Beginn des Nordostmonsuns

bereits eine zyklonal rotierenden Zirkulationszelle mit einem starken Randstrom ausge-

pr

�

agt. Diese Zirkulation wird dur
h Fernwirkungse�ekte hervorgerufen (Eigenheer und

Quadfasel , 2000). Der Randstrom, au
h Ostindis
her K

�

ustenstrom bezei
hnet, speist den

Ende November auftretenden Nordostmonsunstrom mit Wassermasseneigens
haften aus

dem zentralen Golf von Bengalen. Im Januar ist der Ostindis
he K

�

ustenstrom s
hon stark

abges
hw

�

a
ht und der Nordostmonsunstrom wird jetzt aus dem Gebiet s

�

udli
h von 8

Æ

N

versorgt.

Im Sommer bewegt si
h der S

�

udwestmonsunstrom in einem breiten Band dur
h das

Arabis
he Meer (Cutler und Swallow , 1984). Dieser bildet an der Westk

�

uste Indiens al-

lerdings keinen Randstrom; s

�

udli
h geri
htete Str

�

omungen wurden aber

�

ostli
h von den

Malediven festgestellt (Stramma et al., 1996). Bei 80

Æ

O konnte ein Transport des NM

von 12 Sv im Jahr 1991 und 10 Sv im Jahr 1992 bestimmt werden (S
hott et al., 1994).
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2.3.5 Wyrtki Jet und

�

aquatoriale Wellen

S

�

udli
h des im j

�

ahrli
hen Rhythmus we
hselnden Stromregimes tritt auf dem

�

Aquator

zweimal im Jahr ein ostw

�

arts geri
hteter Jet auf (Wyrtki , 1973). Dieser wird dur
h die

in den Zwis
henmonsunphasen am

�

Aquator auftretenden

�

ostli
hen Winde angetrieben

und errei
ht Ges
hwindigkeiten

�

uber 1,5m s

�1

(Reppin et al., 1999). Ein

�

aquatorialer Un-

terstrom ist im Indis
hen Ozean zwis
hen Februar und Juni vorhanden (Leetmaa und

Stommel , 1980). Anhand Verankerungsdaten konnten Reppin et al. (1999) ein wiederhol-

tes Auftreten des Unterstroms au
h im August 1994 feststellen.

In gr

�

o�eren Tiefen entde
kten Luyten und Swallow (1976) am

�

Aquator des Indis
hen

Ozeans vertikale kleinskalige Tiefenstr

�

omungen. Diese

�

aquatorialen \Deep Jets" sind heu-

te in allen Ozeanen beoba
htet worden. Sie sind dur
h ein mit der Tiefe oszillierendes

Ges
hwindigkeitsfeld 
harakterisiert und werden mit Amplituden zwis
hen 0,1m s

�1

und

0,2m s

�1

beoba
htet. Ihre Vertikalskalen unters
heiden si
h zwis
hen den Ozeanen, wobei

sie im Indis
hen Ozean bei 650m liegen (Dengler und Quadfasel , zur Ver

�

o�entli
hung

eingerei
ht, 1999). Hier sind die Deep Jets au
h bis Bodenn

�

ahe zu �nden, w

�

ahrend sie

im Atlantik und Pazi�k nur zwis
hen 800 und 2000m auftreten. Der Anregungsme
ha-

nismus der Jets ist bis heute ni
ht gekl

�

art. Muen
h und Kunze (1999) zeigten aber, da�

We
hselwirkungen mit internen Wellen die Deep Jets aufre
ht erhalten k

�

onnen.

2.4 Die Tiefenzirkulation

In diesem Abs
hnitt wird ein

�

Uberbli
k

�

uber die Tiefenzirkulation im Indis
hen Ozean

gegeben, damit die sp

�

ateren Untersu
hungen im westli
hen Arabis
hen Meer am

�

Aquator

s

�

udli
h von Sri Lanka im Gesamtzusammenhang gesehen werden k

�

onnen.

Als Folge des Eintrags von W

�

arme aus der Atmosph

�

are in den Ozean kann im Indi-

s
hen Ozean kein Tiefen- oder Bodenwasser dur
h Konvektion gebildet werden. Es mu�

daher aus anderen Ozeanen, speziell dem Atlantik und dem Arktis
hen Ozean, impor-

tiert werden. Im Unters
hied zum Atlantik stellt si
h die thermohaline Zirkulation im

Indis
hen Ozean als eine Umwandlung von di
htem, kalten Wasser zu warmem Wasser

dar.

Der Austaus
h von Tiefenwasser �ndet auss
hlie�li
h

�

uber die Zirkumpolarstromre-

gion statt. Die in Bodenn

�

ahe na
h Norden str

�

omenden kalten und salzarmen Wasser-

massen sind das Antarktis
he Bodenwasser (AABW) und das Zirkumpolare Tiefenwas-

ser (Cir
umpolar Deep Water, CDW) (Abbildung 2.7). Die Unters
heidung dieser beiden

Typen ist vermutli
h auf historis
he Gegebenheiten zur

�

u
kzuf

�

uhren. Das n

�

ordli
h des

Westli
hen Indis
hen R

�

u
kens na
h Norden setzende Bodenwasser wird im Indis
hen

Ozean Zirkumpolares Tiefenwasser genannt. Im Atlantik gibt es keine verglei
hbare Be-
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Abbildung 2.7: Verteilung der potentiellen Temperatur des Bodenwassers im Indis
hen Ozean.

Grau s
hattierte Fl

�

a
hen bezei
hnen Tiefen kleiner als 3500m (aus Mantyla und Reid (1995)).

zei
hnung. Das na
h Norden str

�

omende Antarktis
he Bodenwasser wird hier au
h im

Norden weiterhin AABW genannt, obwohl si
h die Bedingungen der nordw

�

artigen Aus-

breitung ni
ht wesentli
h voneinander unters
heiden.

Im Zuge der nordw

�

artigen Ausbreitung

�

andern si
h die Eigens
haften der einstr

�

omen-

den Wassermassen dur
h Vermis
hung mit dem umgebenden Wasser. Ein Teil des Ein-

stroms wird dur
h einen Ausstrom von dem Indis
hen Tiefenwasser (IDW) balan
iert,

wel
hes dur
h die Vermis
hung der Einstromwassermasse mit salzrei
hem Zwis
henwas-

ser gebildet wird (Mantyla und Reid , 1995). Der

�

ubrige Anteil des Einstroms steigt in

die Thermokline auf. Robbins und Toole (1997) bestimmten einen Transport von 4 Sv in

die Thermokline n

�

ordli
h von 32

Æ

S. Die Gr

�

o�enordnung dieser Anteile ist aber bis heute

umstritten.

Die zahlrei
hen R

�

u
kensysteme bieten der von S

�

uden her ein
ie�enden Tiefenstr

�

omung

mehrere M

�

ogli
hkeiten, als westli
he Randstr

�

ome in den Indis
hen Ozean vorzudringen.

Im westli
hen Teil des Ozeans 
ie�t ein Randstrom entlang des Kontinentalabhangs von
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Madagaskar na
h Norden, wel
hes dur
h die 0,6

Æ

C Isotherme in Abbildung 2.7 ange-

deutet ist. Ein weiterer nordw

�

artiger Tiefenrandstrom wird auf der

�

ostli
hen Seite des

�

Ostli
hen Indis
hen R

�

u
kens auf dem 90. Breitengrad beoba
htet. S

�

udli
h von 10

Æ

S auf

der westli
h Seite dieses R

�

u
kens ist im Zentralindis
hen Be
ken au
h k

�

alteres Wasser zu

�nden.

2.4.1 Tiefenrandstr

�

ome im

�

ostli
hen Indis
hen Ozean

Der im

�

ostli
hen Indis
hen Ozean auftretende Randstrom hat seinen Anfang im Indis
h-

Antarktis
hen Be
ken, s

�

udli
h von 50

Æ

S und

�

ostli
h von 80

Æ

O (Abbildung 2.8). Das

Tiefenwasser des Be
kens stammt

�

uberwiegend aus dem Rossmeer, wel
hes h

�

ohere Salzge-

halte als das Tiefenwasser des Weddellmeeres aufweist. Der Tiefenrandstrom 
ie�t dur
h

einen Bru
h im Indis
h-Antarktis
hen R

�

u
ken in das S

�

udostindis
he Be
ken. Hier setzt

er si
h als westli
her Randstrom entlang des R

�

u
kens fort (Toole und Warren, 1993).

An der Kreuzung des Indis
h-Antarktis
hen R

�

u
kens und des

�

Ostli
hen Indis
hen

R

�

u
kens str

�

omt der 
a
here Teil des Randstroms weiter in n

�

ordli
he Ri
htung. Die Ei-

Abbildung 2.8: S
hematis
he Darstellung der Tiefenwasserausbreitung in Tiefenrandstr

�

omen

im

�

ostli
hen Indis
hen Ozean. Die dur
hgezogene Linie bezei
hnet in Bodenn

�

ahe str

�

omendes

Tiefenwasser, die gestri
helte Linie bezei
hnet einen auf dem R

�

u
ken sitzenden Randstrom.
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gens
haften des oberen Randstroms konnte Warren (1982) im Zentralindis
hen Be
ken

bei 18

Æ

S und 12

Æ

S in einem Randstrom an der nord

�

ostli
hen Flanke des R

�

u
kens beob-

a
hten. Der in gr

�

o�eren Tiefen str

�

omende Randstrom setzt si
h

�

uber das Westaustralis
he

Be
ken in das Nordwestaustralis
he Be
ken fort. Zwis
hen dem n

�

ordli
hen Westaustra-

lis
hen R

�

u
ken und dem

�

Ostli
hen Indis
hen R

�

u
ken existiert bei 28

Æ

N eine Spalte mit

Tiefen bis zu 4500m. Hier teilt si
h der nordw

�

artige Randstrom ein weiteres Mal, wobei


a. 1 Sv dur
h die Spalte in das Zentralindis
he Be
ken str

�

omt (M
Carthy et al., 1997).

Bei 18

Æ

transportiert der in n

�

ordli
he Ri
htung setzende westli
he Randstrom S 7Sv

(Warren, 1981b). Der

�

Ostli
he Indis
he R

�

u
ken ist bei 11

Æ

S und 5

Æ

S unterbro
hen. Be-

sonders dur
h eine Rinne bei 11

Æ

S str

�

omt ein bedeutender Anteil des Tiefenrandstroms

als

�

ostli
her Tiefenjet in das Zentralindis
hen Be
ken (Warren, 1982). In

�

Ubereinstim-

mung mit dem Tiefenzirkulationsmodell von Stommel und Arons (1960a) breitet si
h das

Einstromwasser in s

�

udli
her Ri
htung aus und bildet das untere Tiefenwasser, wel
hes in

antizyklonaler Ri
htung zirkuliert. Eine zusammenfassende Darstellung der Ausbreitung

des Tiefenwassers ist in Abbildung 2.8 gegeben.

2.4.2 Tiefenstr

�

omung im westli
hen Indis
hen Ozean

Das Wasser des in Bodenn

�

ahe na
h Norden setzenden Tiefenrandstroms im westli
hen

Indis
hen Ozean stammt

�

uberwiegend aus dem Weddellmeer mit einer urspr

�

ungli
hen

potentiellen Temperatur von -0,8

Æ

C, einem Salzgehalt von 34,66 und einem gel

�

osten

Sauersto�anteil von 5,8ml l

�1

(Mantyla und Reid , 1995). Diese Wassermasse wird auf

den S
helfgebieten des Weddellmeeres gebildet und tr

�

agt zu 
a. 80% zum Antarktis
hen

Bodenwasser bei (Orsi et al., 1999). Das Antarktis
he Bodenwasser ist in Bodenn

�

ahe in

fast allen tiefen Be
ken der Ozeane anzutre�en.

Der Ausstrom aus dem Weddellmeer teilt si
h im Atlantis
h-Indis
hen S

�

udpolar-

be
ken in drei Ausl

�

aufer auf, wobei ein Zweig zwis
hen dem Westli
hen Indis
hen R

�

u
ken

und dem Kerguelenr

�

u
ken in das S

�

udwestindis
he Be
ken str

�

omt (siehe Abbildung 2.7).

Das am Eingang des Be
kens angelangte Antarktis
he Bodenwasser weist eine bereits

stark erh

�

ohte potentielle Temperatur von 0

Æ

C auf, wel
he haupts

�

a
hli
h dur
h vertika-

le Vermis
hung mit dar

�

uberliegenden Wassers
hi
hten zustande kommt. Anhand Fluor-

Chlor Kohlenwassersto� Messungen bestimmten Haine et al. (1998) die Dauer der Aus-

breitung des AABW von demWeddellmeer bis in das S

�

udwestindis
hen Be
ken mit 23�5

Jahren.

Madagaskar Be
ken und Maskarenenbe
ken

Das AABW des S

�

udwestindis
hen Be
kens wird dur
h den Westli
hen Indis
hen R

�

u
ken

an dem Einstrom in das n

�

ordli
h gelegene Madagaskar Be
ken gehindert. Toole und War-
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ren (1993) stellten vier Bru
hzonen im Westli
hen Indis
hen R

�

u
ken fest, dur
h wel
he

Bodenwasser in das Madagaskar Be
ken gelangt. Die Haupteinstromregion stellt die At-

lantis II Bru
hzone bei 34

Æ

S, 57

Æ

E dar, die eine S
hwellentiefe von 3800m besitzt. Das

in Tiefen

�

uber 4500m be�ndli
he AABW im S

�

udwestindis
hen Be
ken mu� si
h daher

erst mit dem dar

�

uberliegenden Zirkumpolaren Tiefenwasser vermis
hen, um si
h weiter

na
h Norden auszubreiten.

Das im s

�

udli
hen Madagaskarbe
ken aufzu�ndene Tiefenwasser hat potentielle Tem-

peraturen von 0,4

Æ

C und Salzgehalte von 34,70. Der Einstromtransport bei 32

Æ

S wur-

de von Robbins und Toole (1997) unter Ber

�

u
ksi
htung des Silikatbudgets mit 7 Sv ab-

ges
h

�

atzt (siehe au
h Tabelle 2.1). Die Fortsetzung des Randstroms in das Madagaskar-

be
ken wird au
h von Sedimentablagerungen angedeutet (Kolla et al., 1976). Von dem

Einstromgebiet breitet si
h das Zirkumpolare Tiefenwasser in nordwestli
her Ri
htung

aus.

Am Kontinentalfu� von Madagaskar wurden in einer Reihe von Untersu
hungen

n

�

ordli
he Transporte zwis
hen 3,6 Sv und 11,0 Sv festgestellt (Tabelle 2.1). In Abbildung

2.9 ist der Tiefenrandstrom dur
h die S
hr

�

agstellung der Isothermen zwis
hen 50

Æ

O und

55

Æ

O in Tiefen unterhalb von 4000m zu erkennen. Zwis
hen 10

Æ

S und 12

Æ

S bere
hnete

Johnson et al. (1998) anhand von zwei hydrographis
hen S
hnitten einen nordw

�

artigen

Randstromtransport von 2; 5� 3; 8 Sv. Weiter n

�

ordli
h in der Amirantenpassage konnten

sie dagegen in den glei
hen Zeitr

�

aumen nur Randstromtransporte zwis
hen 1; 0� 1; 7 Sv

bestimmen. Die Autoren vermuteten die Rezirkulation eines Teils des Randstroms in

dem von den hydrographis
hen Messungen ni
ht aufgel

�

osten Gebiet

�

ostli
h von 55

Æ

im

Tabelle 2.1: Zusammenfassung von ver

�

o�entli
hten nordw

�

artigen Transportabs
h

�

atzungen in

dem Tiefenrandstrom des Madagaskar- und Maskarenenbe
kens.

Gebiet Breite [

Æ

S℄ Transport [Sv℄ Autoren

Madagaskar Be
ken 32 11,0 Toole und Warren (1993)

�

Madagaskar Be
ken 32 7,0 Robbins und Toole (1997)

�

Westli
her Indis
her R

�

u
ken 32-20 6,1 Warren (1978)

Madagaskar Be
ken 35-20 5,2 Swallow und Pollard (1988)

Madagaskar Be
ken 23 5,7 Warren (1974)

Madagaskar Be
ken 23 3,6 Fieux et al. (1986)

Maskarenenbe
ken 18 5,2 Warren (1981b)

Maskarenenbe
ken 12 4,4 Warren (1974)

Maskarenenbe
ken 12-10 2,5-3,8 Johnson et al. (1998)

�

- die Autoren verwendeten den glei
hen Datensatz
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Abbildung 2.9: Vertikalverteilung der Temperatur bei 12

Æ

S (aus Warren (1974)).

Maskarenenbe
ken.

Amirantenpassage

Die Amirantenpassage hat eine Tiefe von

�

uber 5000m und verbindet das n

�

ordli
h gele-

gene Somalibe
ken mit dem Maskarenenbe
ken. Alle anderen Verbindungen zum Soma-

libe
ken haben S
hwellentiefen kleiner als 4000m. Die Passage liegt bei 9

Æ

S 53

Æ

O und

hat eine Breite von 
a. 100 km. Das Zirkumpolare Tiefenwasser mu� auf dem Weg in das

Somalibe
ken die Amirantenpassage dur
hqueren.

Das Vorhandensein einer Bodenstr

�

omung in der Passage wurde zuerst von Geologen

anhand von Sedimentablagerungen beoba
htet (Johnson und Damuth, 1979). Transport-

abs
h

�

atzungen wurden daraufhin von Fieux und Swallow (1988) und von Barton und Hill

(1989) dur
hgef

�

uhrt. Der nordw

�

artige Einstrom wurde in den Untersu
hungen von Fieux

und Swallow (1988) aus Daten vom April 1986 mit (1�0.5) Sv abges
h

�

atzt. Barton und

Hill (1989) bere
hneten aus Daten von April und Juni 1987 einen mittleren Einstrom-

transport von (4�1) Sv. Beide Transportabs
h

�

atzungen sind allerdings von zweifelhafter
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Genauigkeit, da die gr

�

o�ten Transportanteile aus extrapolierten Datenberei
hen stamm-

ten.

Im Rahmen des Amerikanis
hen WOCE Programms wurden zwis
hen April 1995

und Januar 1996 drei hydrographis
he S
hnitte mit sehr kleinem Stationsabstand in der

Amirantenpassage aufgenommen. Anhand der 
harakteristis
hen Eigens
haften des Tie-

fenwassers und der Verteilung der potentiellen Vorti
ity konnten Johnson et al. (1998)

sowohl das n

�

ordli
h str

�

omende Zirkumpolare Tiefenwasser als au
h das s

�

udli
h str

�

omen-

de Indis
he Tiefenwasser in der Passage isolieren.

Geostrophis
he Transportabs
h

�

atzungen wurden von Johnson et al. (1998) dur
h die

Annahme einer vers
hwindenen Ges
hwindigkeit auf konstanten potentiellen Tempera-

tur


�

a
hen dur
hgef

�

uhrt. Ein nordw

�

artiger Einstrom am Boden wurde f

�

ur alle drei Reisen

unabh

�

angig von der Wahl der Temperatur


�

a
he festgestellt. Aufgrund der Wassermas-

senverteilung in der Passage w

�

ahlten sie die potentielle Temperatur


�

a
he � = 1; 0

Æ

C.

Der nordw

�

artige Transport von Zirkumpolaren Tiefenwasser wurde damit aus allen drei

S
hnitten zwis
hen 1 Sv und 1,7 Sv bestimmt. Es sei hier erw

�

ahnt, da�

�

uber der � = 1; 0

Æ

C

Temperatur


�

a
he starke Gradienten der relativen Ges
hwindigkeitspro�le auftreten, wo-

dur
h der Einstrom eher unters
h

�

atzt sein k

�

onnte.

Der

�

uber dem nordw

�

artigen Einstrom liegende s

�

udw

�

artige Ausstromtransport von

Indis
hen Tiefenwasser in der Passage wurde zwis
hen 3,8 Sv und 8,6 Sv bestimmt, einen

Faktor 3 bis 7 h

�

oher als der Einstrom. Als eine Erkl

�

arung f

�

ur die Inbalan
e zogen John-

son et al. (1998) die M

�

ogli
hkeit in Betra
ht, da� si
h aufgestiegendes Tiefenwasser aus

anderen Be
ken im westli
hen Somalibe
ken sammelt, um von dort aus na
h S

�

uden zu

str

�

omen. Das Tiefenintervall des Ausstroms erstre
kte si
h

�

uber den Berei
h zwis
hen

2000m und 4000m.

Somalibe
ken

Erste Beoba
htungen einer Tiefenzirkulation im Somalibe
ken gehen auf Warren et al.

(1966) zur

�

u
k. Zwis
hen August und September 1964 f

�

uhrten sie eine ausgedehnte hy-

drographis
he Me�kampagne mit 130 Flas
henstationen dur
h, die vor allem Aufs
hlu�

�

uber die komplexe Wassermassenstruktur im Somalibe
ken w

�

ahrend des S

�

udwestmon-

suns geben sollte. Informationen

�

uber die Tiefenzirkulation im Somalibe
ken erhielten

sie

�

uberwiegend dur
h die Interpretation der Salzgehaltsverteilung. Die niedrigsten Wer-

te fanden Warren et al. (1966) s

�

udli
h des

�

Aquators. Weiterhin wurde salzarmes Wasser

in einem s
hmalen Band

�

uber den

�

Aquator hinweg am Kontinentalabhang vor Somalia

beoba
htet, wel
hes si
h na
h Norden bis an den Kontinentalabhang bei Sokotra erste
kte

(Abbildung 2.10). Die Beoba
htungen waren auf das Gebiet westli
h von 55

Æ

O begrenzt.

Anhand der Sauersto�- und Salzgehaltseigens
haften des Tiefenwassers bestimmten sie,
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Abbildung 2.10: Salzgehaltsverteilung (minus 34) im n

�

ordli
hen Somalibe
ken auf der 1,4

Æ

C

potentiellen Temperatur


�

a
he im August 1964 (aus Warren et al. (1966)).

da� das Wasser aus der Zirkumpolarstromregion stammte. Die beoba
htete Verteilung

des Salzgehalts erkl

�

arten sie dur
h eine am Kontinentalabhang na
h Norden und sp

�

ater

na
h Osten 
ie�ende Tiefenstr

�

omung, die eine antizyklonale Tiefenzirkulationszelle in

Analogie zur Ober


�

a
henzirkulation im Somalibe
ken bildet.

Im Gegensatz zu Warren et al. (1966) beoba
hteten Fieux et al. (1986) im April eine

zyklonale Zirkulation in der Tiefe des Somalibe
kens. Anhand geostrophis
her Bere
hnun-

gen bestimmten sie einen, am Kontinentalabhang von Sokotra angelegten, in westli
her

Ri
htung str

�

omenden Randstrom zwis
hen 8

Æ

und 10

Æ

N, sowie eine

�

ostli
he Rezirkulation

zwis
hen 5

Æ

N und 8

Æ

N. Weiterhin beoba
hteten sie einen netto s

�

udw

�

artigen Transport

von 2,6 Sv s

�

udli
h des

�

Aquators am Kontinentalabhang von Somalia.

Die s
heinbar widerspr

�

u
hli
hen Beoba
htungen konnten von S
hott et al. (1989) in

Einklang gebra
ht werden. Zwis
hen Oktober 1984 und Oktober 1996 war auf dem

�

Aqua-

tor vor der K

�

uste Somalias unterhalb des Somalistroms ein Verankerungenfeld ausgelegt.

Die Str

�

omungszeitserie bei 3000m zeigte ein deutli
h ausgepr

�

agtes Signal mit halbj

�

ahr-

li
hem Ri
htungswe
hsel, wel
hes in Phase mit dem Monsunzyklus war. Die Str

�

omungs-

ges
hwindigkeiten betrugen zwis
hen Juni und September im Mittel 0; 10�0; 03m s

�1

in

nord

�

ostli
her Ri
htung, w

�

ahrend zwis
hen November und Februar im Mittel s

�

udwestli
he
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Str

�

omungen von 0; 07 � 0; 03m s

�1

beoba
htet wurden. Die Str

�

omungsumkehr fand im

Oktober 1995 und April 1996 statt.

Zwis
hen Dezember 1986 und August 1987 wurden zwei Fors
hungsfahrten, jeweils

in den vollentwi
kelten Monsunphasen, im Somalibe
ken und Arabis
hen Be
ken dur
h-

gef

�

uhrt. Auf beiden Expeditionen wurden ho
hgenaue hydrographis
he Messungen auf

S
hnitte bis an die K

�

uste Somalias s

�

udli
h der

�

Aquators bei 4

Æ

S, n

�

ordli
h des

�

Aquators

und im n

�

ordli
hen Somalibe
ken bei 8

Æ

N dur
hgef

�

uhrt. Die Auswertung der Messungen

von Johnson, Warren, und Olson (1991a) zeigte weder w

�

ahrend des Nordostmonsuns

zwis
hen Dezember und Januar no
h w

�

ahrend des S

�

udwestmonsun im August einen

ausgepr

�

agten westli
hen Randstrom n

�

ordli
h des

�

Aquators. S

�

udli
h des

�

Aquators wur-

de jedo
h in beiden Zeitr

�

aumen ein Tiefenrandstrom unterhalb 3800m festgestellt. Die

geostrophis
hen Transporte wurden von Johnson et al. (1991a) zu 3,2 Sv im Dezember

und 4,6 Sv im Januar bestimmt, die im Mittel sehr gut mit den Messungen von Barton

und Hill (1989) aus der 4

Æ

s

�

udli
her gelegenen Amirantenpassage

�

ubereinstimmen. Die

Bere
hnung von geostrophis
hen Str

�

omungen innerhalb eines Grades des

�

Aquators deu-

teten unterhalb von 4000m eine na
h Osten geri
htete Str

�

omung an, deren Transport

aber aufgrund der Sensibilit

�

at bezogen auf die Referenzges
hwindigkeit von den Autoren

ni
ht quanti�ziert wurde.

Die Zirkulation des Tiefenwassers im Somalibe
ken na
h der von Stommel und Arons

(1960a) entwi
kelten Modellvorstellung ist in Abbildung 2.11 skizziert. Als obere Grenze

des Modells wurde hier eine Tiefe von 4000m gew

�

ahlt, da das Be
ken unterhalb dieser

Tiefe abges
hlossen ist und eine ges
hlossene Zirkulation resultiert. Weiterhin wurde eine

einheitli
he Tiefe im Be
ken verwendet. Die Tiefenwasserquelle wurde in die Amiranten-

passage gelegt und speist den westli
hen Tiefenrandstrom an der K

�

uste Afrikas. S

�

udli
h

von 4

Æ

S verkleinert der Maskarenenr

�

u
ken das Be
ken, und es bildet si
h nur eine kleine

Rezirkulationszelle aus. Der Tiefenrandstrom

�

uberquert den

�

Aquator und vers
hwindet

bei 4

Æ

N. Weiter n

�

ordli
h kommt es zu einem s

�

udw

�

artigen Randstrom. Die Tiefenzirku-

lation im n

�

ordli
hen Somalibe
ken ist nur s
hwa
h ausgepr

�

agt.

Dieses Zirkulationss
hema ist in Einklang mit der von Fieux et al. (1986) bestimmten

zyklonalen Zirkulation im n

�

ordli
hen Somalibe
ken, au
h wenn der Randstromtransport

von 2,6 Sv etwas h

�

oher ist als von dem Modell suggeriert wird. Au
h die Ergebnisse von

Johnson et al. (1991a) unterst

�

utzen in weiten Teilen die in Abbildung 2.11 skizzierte

Zirkulation. Ein Unters
hied ist jedo
h die auf dem

�

Aquator na
h Osten drehende Tie-

fenstr

�

omung. Als eine m

�

ogli
he Begr

�

undung f

�

ur dieses Str

�

omungsverhalten ziehen die

Autoren einen erh

�

ohten vertikalen Austaus
h entlang des

�

Aquators in Betra
ht. Weiter-

hin ist die Verteilung von Sauersto� in einer Tiefe von 4000m aus dem Atlas von Wyrtki

(1971) konsistent mit dem Zirkulationsmodell.
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Abbildung 2.11: S
hematis
he Darstellung der Tiefenzirkulation im Somalibe
ken (aus John-

son et al. (1991a). Links ist der normalisierte nordw

�

artige Transport des westli
hen Tiefen-

randstroms dargestellt. Die s
hraÆerte Fl

�

a
he im n

�

ordli
hen Somalibe
ken kennzei
hnet eine

s
hwa
he zyklonale Zirkulationszelle

Arabis
hes Meer

Das Arabis
he Be
ken ist das einzige Be
ken im Indis
hen Ozean, in dem der direkte

Einstrom von Tiefenwasser dur
h Topographie unterbunden ist (Abbildung 2.1).

�

Uber

die Tiefenzirkulation im Arabis
hen Meer ist no
h ni
ht viel bekannt. Der bislang einzige

gesi
herte Tiefenwasseraustaus
h �ndet

�

uber die Owen Bru
hzone bei 10

Æ

N 58

Æ

O statt.

Johnson et al. (1991b) untersu
hte die Tiefenstr

�

omung anhand von zwei hydrographi-

s
hen S
hnitten, die horizontal zum Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken etwa drei Grad s

�

udli
h

der Bru
hzone im Zusammenhang mit dem im vorangegangen Abs
hnitt ges
hilderten

Messungen aufgenommen wurden. Beide S
hnitte zeigten kaltes, sauersto�rei
hes Wasser

an der Ostseite des Arabis
h-Indis
hen R

�

u
kens. Aus den Messungen im Januar bere
h-

nete er einen geostrophis
hen Transport des Tiefenrandstroms von 4,8 Sv mit s

�

ud

�

ostli
her

Ri
htung. Ein halbes Jahr sp

�

ater, w

�

ahrend des S

�

udwestmonsuns, str

�

omten 0,5 Sv na
h

Nordosten.

Anhand der im n

�

a
hsten Kapitel vorgestellten hydrographis
hen Daten untersu
hten

Quadfasel et al. (1997) den Einstrom in das Arabis
he Be
ken. Auf drei FS METE-

OR Reisen w

�

ahrend des S

�

udwestmonsuns im Sommer 1995 wurden u.a. hydrographis
he

Messungen im Arabis
hen Meer dur
hgef

�

uhrt. Die einzelnen S
hnitte wurden so bemes-

sen, da� sie halbkreisf

�

ormig den

�

ostli
hen Ausgang der Owen Bru
hzone eins
hlossen.
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Der Einstrom in das Arabis
he Meer wurde im April mit 3,2 Sv, im Juni mit 2,3 Sv und

im September mit 1,2 Sv bestimmt. Der Einstrom setzte si
h entlang des R

�

u
kens in

s

�

ud

�

ostli
her und nordwestli
her Ri
htung fort. Quadfasel et al. (1997) diskutierten die

M

�

ogli
hkeit einer saisonalen Modulation des Einstroms dur
h den Monsun.

2.5 Zusammenfassung

Die in diesem Kapitel vorgestellten Untersu
hungen zur Tiefenzirkulation im westli
hen

Indis
hen Ozean sind in Abbildung 2.12 s
hematis
h zusammengefa�t. Der Einstrom des

na
h Norden setzenden Tiefenwassers in das Somalibe
ken ist von Johnson et al. (1998)

mit 1; 4 � 0; 4 Sv bestimmt worden. Das Somalibe
ken nimmt nur 1/65 der Fl

�

a
he des

Gesamtozeans mit Tiefen gr

�

o�er als 4000m ein. Der Transport von Tiefenwasser in das

Somalibe
ken betr

�

agt jedo
h 5% des im globalen Ozean zirkulierenden Tiefenwassers.

Eine Begr

�

undung dieses hohen Einstroms wird in Kapitel 7 gegeben.

Abbildung 2.12: Zusammenfassende Darstellung der Bodenwasserausbreitung in Tiefenrand-

str

�

omen im westli
hen Indis
hen Ozean. Die Fragezei
hen kennzei
hnen ungekl

�

arte Ausbrei-

tungswege.
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Die vorangegangenen Untersu
hungen zur Tiefenzirkulation im n

�

ordli
hen Somali-

be
ken zeigten widerspr

�

u
hli
he Ergebnisse. Die Zirkulation des Modells von Stommel

und Arons (1960a) (Abbildung 2.11) bes
hreibt hier eine s
hwa
he zyklonale Zirkulati-

onszelle. Ein Monsunresponse wurde

�

uberwiegend in Tiefen kleiner als 2000m festgestellt.

Die Rossbywellen f

�

uhren allerdings zu starken Fluktuationen in der Tiefenstr

�

omung. In

Abs
hnitt 5 wird die Ausbreitung des Tiefenwassers im Somalibe
ken bes
hrieben.



3. Die Datengrundlage

In diesem Abs
hnitt wird die Datengrundlage bes
hrieben, wel
he die vorliegenden Unter-

su
hungen erm

�

ogli
ht hat. Zuerst wird eine kurze Einf

�

uhrung in das Projekt gegeben, in

dessen Rahmen diese Arbeit dur
hgef

�

uhrt wurde. Der hier verwendete Datensatz besteht

aus einer Reihe unters
hiedli
her Me�methoden. Diese werden im einzelnen vorgestellt,

wobei au
h auf die Auswertung und Kalibrierung der Daten eingegangen wird.

3.1 Das Projekt WOCE-Monsunzirkulation

Diese Arbeit wurde im Rahmen des Projekts "WOCE Monsunzirkulation" dur
hgef

�

uhrt.

Dabei ging es um das Verst

�

andnis der ozeanis
hen Zirkulation im n

�

ordli
hen und

�

aqua-

torialen Indis
hen Ozean, die Bildung und Ausbreitung von Wassermassen sowie die

Quanti�zierung der Variabilit

�

at beider Prozesse auf intra- bis interannualen Zeitskalen.

Das Projekt war eine Komponente der deuts
hen Beteiligung am internationalen

World O
ean Cir
ulation Experiment (WOCE), das zwis
hen 1989 und 1998 vom Bun-

desminister f

�

ur Bildung, Fors
hung, Wissens
haft und Te
hnologie und der Deuts
hen

1995−1996

1990−1994

1993,1997

1989−1990

  40oO   60oO   80oO  100oO  120oO 
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Abbildung 3.1: Lage und Zeitraum der im Rahmen des Projektes "WOCE Monsunzirkulati-

on" dur
hgef

�

uhrten Feldexperimente im Indis
hen Ozean.
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Fors
hungsgemeins
haft gef

�

ordert wurde. Innerhalb des Projekts wurden Untersu
hun-

gen in vier vers
hiedenen Gebieten des Indis
hen Ozeans dur
hgef

�

uhrt. Eine

�

Ubersi
ht

ist in Abbildung 3.1 dargestellt.

Ein Gro�teil der Feldarbeiten und Zirkulationsuntersu
hungen wurden in enger Zu-

sammenarbeit mit dem Projekt "WOCE Tropis
her Ozean" von Prof. Dr. F. S
hott,

Institut f

�

ur Meereskunde (IfM) Kiel, formuliert und dur
hgef

�

uhrt. Bei den Feldexperi-

menten wurde dar

�

uber hinaus mit Dr. H. Kudras von der Bundesanstalt f

�

ur Geowissen-

s
haften und Rohsto�e sowie mit Prof. Dr. M. Tom
zak von dem Flinders Institut f

�

ur

Atmosph

�

aris
he Wissens
haften (FIAMS) in Australien zusammengearbeitet. Die Daten-

grundlage f

�

ur die Untersu
hungen wurde auf insgesamt 14 Fors
hungsfahrten gesammelt.

3.2 Die Daten

Die Untersu
hungen in dieser Arbeit konzentrieren si
h auf das westli
he Arabis
he Meer

und auf das Gebiet s

�

udli
h von Sri Lanka. Die Datengrundlage wurde auf insgesamt a
ht

in den beiden Gebieten dur
hgef

�

uhrten Expeditionen aufgenommen. Die Reisen sind im

einzelnen in Tabelle 3.1 aufgef

�

uhrt.

Feldexperimente im Arabis
hen Meer fanden auf drei Reisen des 32. Fahrtabs
hnitts

des Fors
hungss
hi�es METEOR zwis
hen M

�

arz und Oktober 1995 statt. Eine weitere

Expedition zur Aufnahme von Verankerungen wurde mit dem Versorger GMMOS DIS-

Tabelle 3.1: Expeditionen zur Erhebung der Datengrundlage dieser Arbeit

Expedition Zeitraum Seegebiet Daten

SONNE SO73 Dez. 90 - Jan. 91 s

�

udli
h Sri Lanka CTD, Pegasus

SONNE SO88 Jul. 93 s

�

udli
h Sri Lanka CTD, Pegasus,

Verank

+

SONNE SO93 Jan. - M

�

ar. 94 s

�

udli
h Sri Lanka CTD

Golf von Bengalen

FRANKLIN 8/94 Aug. - Sep. 94 s

�

udli
h Sri Lanka CTD, Pegasus,

Verank

�

METEOR M32/1 M

�

ar. - Apr. 95 Arabis
hes Meer CTD, Pegasus

LADCP, Verank

+

METEOR M32/4 Jun. - Jul. 95 Arabis
hes Meer CTD, Pegasus,

LADCP, N

�

ahrst.

METEOR M32/6 Aug. - Sep. 95 Arabis
hes Meer CTD, Pegasus,

LADCP

DISCOVERY Okt. 96 Arabis
hes Meer Verank

�

Verank

+

- Auslegen von Verankerungen

Verank

�

- Aufnahme von Verankerungen
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COVERY im Oktober 1996 dur
hgef

�

uhrt. Die erste Reise des FS METEOR, M32/1, von

Djibuti na
h Muskat fand in der

�

Ubergangsphase vom Nordostmonsun zum S

�

udwestmon-

sun zwis
hen dem 26. M

�

arz und dem 25. April 1995 statt. Die ruhigen ozeanis
hen und

meteorologis
hen Bedingungen erm

�

ogli
hten neben den Stationsarbeiten das Auslegen

eines Feldes von elf Verankerungen im Somalibe
ken. Die zweite Reise des FS METEOR,

M32/4, fand w

�

ahrend der Entwi
klungsphase des S

�

udwestmonsuns vom 8. Juni bis 10.

Juli 1995 statt und begann und endete in Port Viktoria, Mahe, Sey
hellen. M32/6, die

letzte FS METEOR Reise, wurde in der Sp

�

atphase der S

�

udwestmonsuns vom 17. August

bis 19. September 1995 dur
hgef

�

uhrt. Start und Ziel der Expedition war der Hafen von

Muskat, Oman. Eine

�

Ubersi
ht der auf den Reisen dur
hgef

�

uhrten Stationen ist in Abbil-

dung 3.2 gegeben. Weiterf

�

uhrende Bes
hreibungen der einzelnen Fahrten sind in S
hott

et al. (1996) zu �nden.

  45oO   50oO   55oO   60oO 
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M32/6
Verankerungen
Transponder

Abbildung 3.2: Stationskarte der drei FS METEOR Fahrten.
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Der aus den drei FS METEOR Reisen zur Verf

�

ugung stehende Datensatz umfa�t ver-

tikale Pro�le von Temperatur, Salzgehalt und Dru
k (CTD - Condu
tivity, Temperature,

Depth) sowie von gel

�

ostem Sauersto�. Vertikale Strompro�le

�

uber die ganze Wassers

�

aule

wurden sowohl mit einem Pegasus System als au
h mit einem an der Rosette befestigtem

akustis
hen Dopplerstrompro�ler (ADCP) gewonnen. Zeitserien von Horizontalstr

�

omun-

gen und Temperatur wurden am Verankerungsfeld mit Rotorstr

�

omungsmessern und mit

verankerten ADCPs aufgenommen. S
hlie�li
h war auf allen drei Fahrten des FS METE-

OR ein akustis
her Dopplerstrompro�ler fest im S
hi� installiert, wel
her kontinuierli
h

Strompro�le der oberen 400m aufzei
hnete.

Zwis
hen Dezember 1990 und September 1994 wurden auf einem Meridionals
hnitt

entlang des 80,5

Æ

Breitengrades zwis
hen mindestens 6

Æ

S und der K

�

uste Sri Lankas (6

Æ

N)

f

�

unf Expeditionen dur
hgef

�

uhrt, von denen vier in dieser Arbeit ber

�

u
ksi
htigt sind. Der

bearbeitete Datensatz umfa�t hydrographis
he Messungen, Zeitserien aus Verankerungen

und mit einem Pegasus System gemessene Pro�le der Horizontalges
hwindigkeit (siehe

Tabelle 3.1). Auf der 73. Fahrt des FS SONNE, SO73, wurde w

�

ahrend des Nordostmon-

suns zwis
hen dem 23. Dezember 1990 und dem 11. Januar 1991 zuerst ein hydrogra-

phis
her S
hnitt in s

�

udli
her Ri
htung und auf dem R

�

u
kweg ein S
hnitt in n

�

ordli
her

Ri
htung aufgenommen. Die Stationen wurden jeweils w

�

ahrend des S

�

udwestmonsuns im

Juli 1993 auf der 88. Reise des FS SONNE, SO88, und zwis
hen August und September

1990 1991 1992 1993 1994 1995
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Abbildung 3.3: Zeitli
he und r

�

aumli
he Darstellung des in dieser Arbeit verwendeten Teilda-

tensatzes von 80,5

Æ

O.
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1994 dur
h das australis
he Fors
hungss
hi� RV RANKLIN, FR8/94, wiederholt. Auf

SO88 wurde au
h ein Verankerungsfeld ausgelegt, wel
hes von FR8/94 wieder aufgenom-

men wurde. Weitere hydrographis
he Daten wurden w

�

ahrend des Nordostmonsuns im

Januar 1994 auf der 93. Reise der FS SONNE erhoben. Eine

�

Ubersi
ht der einzelnen

Stationen ist in Abbildung 3.3 gegeben. Auf die einzelnen Komponenten des Datensatzes

wird im folgenden eingegangen.

3.2.1 Hydrographis
he Daten

Vertikale Pro�le von Temperatur, Salzgehalt und Dru
k (CTD) wurden auf den Expe-

ditionen der FS METEOR, der FS SONNE SO73 und der RV FRANKLIN 8/94 mit

einer Neil Brown Mark III Sonde aufgenommen. Auf den FS SONNE Expeditionen SO88

und SO93 wurde eine Seabird Sonde eingesetzt. Die CTD Sonde war auf allen Reisen an

einem Kranzwassers
h

�

opfer angebra
ht. Auf der SO93 Reise und den drei FS METEOR

Reisen wurde zus

�

atzli
h ein Sauersto�sensor eingesetzt. Weiterhin waren stets drei Kipp-

thermometer an dem Kranz montiert, mit denen vom Sensor unabh

�

angig Temperatur-

und Dru
kmessungen dur
hgef

�

uhrt wurden. Der Kranzwassers
h

�

opfer war mit bis zu 24

Wassers
h

�

opfern best

�

u
kt, um Wasserproben aus unters
hiedli
hen Tiefen an die Ober-




�

a
hen zu bringen. Die Wasserproben wurden f

�

ur die in-situ Kalibrierung des Salzgehalts-

und Sauersto�sensors verwendet, dienten aber au
h der Analyse vers
hiedener gel

�

oster

Substanzen wie Flour-Chlor Kohlenwassersto�e (FCKW), N

�

ahrsto�e, Kohlendioxid und

Helium bzw. Tritium. Auf den FS METEOR Reisen konnten nur 22 Wassers
h

�

opfer an

dem Kranz befestigt werden, da der verbleibende Platz von einem ADCP eingenommen

wurde. Die Salzgehaltsanalysen der Wasserproben aus den S
h

�

opfern wurden an Bord

mit einem Autosalinometer dur
hgef

�

uhrt. Der gel

�

oste Sauersto�gehalt wurde dur
h Ti-

tration na
h dem Winklerverfahren bestimmt.

An die im Rahmen vom WOCE dur
hgef

�

uhrten hydrographis
hen Messungen wurden

hohe Qualit

�

atsanforderungen gestellt. Temperatur und Salzgehalt sollten in den Berei-


hen des Ozeans, wo nur kleine Gradienten der entspre
henden Gr

�

o�en auftreten, mit

einer Genauigkeit von 0,002

Æ

C beziehungsweise von 0,002 auf der Praktis
hen Salinit

�

ats-

skala (PSS-78) bestimmt werden (Joy
e und Corry , 1991). F

�

ur die Dru
kmessungen wur-

de eine Genauigkeit von drei Dezibar (dbar) gefordert, f

�

ur die Sauersto�messungen ein

Fehler von geringer als 1% des Me�wertes. Die CTD-Daten aller Expeditionen erf

�

ullten

diese Ri
htlinien.

Im Arabis
hen Meer wurden insgesamt 309 CTD Pro�le aufgezei
hnet, von denen 133

bis in Bodenn

�

ahe gefahren wurden. Die verbleibenden Pro�le errei
hten eine Tiefe von

2000m. Die Kalibrierung der CTD und Sauersto�daten wurde am IfM Kiel dur
hgef

�

uhrt.

Die Dru
k- und Temperatursensoren wurden vor den Reisen im Januar 1995 laborgeei
ht.
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Aus den Temperatur- und Dru
kdaten der Kippthermometer konnte keine signi�kante

Abwei
hung zu den in-situ CTD Daten festgestellt werden. Die Genauigkeit der Daten

sollte daher der Laborkalibrierung entspre
hen. Die Kalibrierung des Salzgehalts- und des

Sauersto�sensors wurde anhand der Autosalinometermessungen und der Sauersto�werte

aus den Wasserproben dur
hgef

�

uhrt. Die verbleibenden Standardabwei
hungen sind in

Tabelle 3.2 zusammengestellt. In Tiefen unterhalb von 1500m reduziert si
h der angege-

bene Me�fehler im Salzgehalt um 6� 10

�4

.

Tabelle 3.2: Genauigkeit der Salzgehalt- und Sauersto�daten der drei FS METEOR Fahrten.

Expedition Salzgehalt Sauersto�

M32/1 0,0027 0,062 ml/l

M32/4 0,0026 0,066 ml/l

M32/6 0,0025 0,054 ml/l

S

�

udli
h von Sri Lanka stehen aus dem Berei
h zwis
hen 6

Æ

S und der K

�

uste Sri Lan-

kas insgesamt 120 CTD Pro�le zur Verf

�

ugung, wovon 34 bis zum Boden rei
hen. Auf

der Reise FR8/94 sind Messungen bis zu einer Tiefe von 2000m, auf SO93 bis 1000m

dur
hgef

�

uhrt worden. Der Fehler der Temperaturbestimmungen liegt bei 0,002

Æ

C. Der

Salzgehalt wurde mit einer Genauigkeit von 0,002 bestimmt. Die CTD Pro�le aller Rei-

sen werden in dieser Arbeit als

�

uber einen Dezibar gebildete Mittelwerte verwendet. Eine

Ausnahme bilden die Daten von FR8/94, die auf zwei Dezibar Tiefenabst

�

ande gemittelt

wurden.

3.2.2 Direkte Str

�

omungsmessungen

Im Rahmen der Me�kampagne wurde die Ges
hwindigkeit des ozeanis
hen Str

�

omungs-

feldes mit einer Reihe unters
hiedli
her Methoden direkt gemessen. Dazu geh

�

orten ver-

ankerte Rotorstr

�

omungsmesser (RCM), akustis
h geortete Driftsonden (Pegasus System)

und Me�ger

�

ate, die den Dopplere�ekt ausnutzen (ADCPs), um die Str

�

omungsges
hwin-

digkeit zu bestimmen.

Das Pegasus System

Der Pegasus ist ein frei-fallendes, akustis
h geortetes kugelf

�

ormiges Ger

�

at zur Messung

von vertikalen Pro�len der Horizontalges
hwindigkeit (Spain et al., 1981). Die akustis
he

Ortung ges
hieht

�

uber zwei am Meeresboden verankerte Transponder. Vor dem Ausset-

zen werden Gewi
hte an der Sonde angebra
ht, die

�

uber einen dru
kabh

�

angigen Ausl

�

oser
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Abbildung 3.4: Positionen der im Rahmen von WOCE eingesetzten Pegasus Transponder-

paare.

oder bei Bodenber

�

uhrung abgeworfen werden. Der Pegasus sinkt zun

�

a
hst mit einer Ge-

s
hwindigkeit von 
a. 0,8m s

�1

in die Tiefe ab und wird dabei von der Horizontalstr

�

omung

verdriftet. Alle 16 Sekunden sendet die Sonde ein 10 kHz Signal an die Transponder und

zei
hnet die verstri
hene Zeit bis zum Eintre�en des Signals der auf vers
hiedenen Fre-

quenzen antwortenden Transponder auf. Na
h dem Abwurf der Gewi
hte kehrt sie dann

mit einer lei
ht verminderten Ges
hwindigkeit von 0,5m s

�1

wieder an die Ober


�

a
he

zur

�

u
k. Aus der Laufzeit der S
hallsignale und der Dru
k- und Temperaturaufzei
hnun-

gen kann die Position der Sonde w

�

ahrend des Absinkens und des Aufsteigens ermittelt

werden.

Im Rahmen des Me�programms wurde das Pegasus System in drei vers
hiedenen Ge-

bieten eingesetzt. Eine

�

Ubersi
ht der Positionen von Transponderpaaren ist in Abbildung

3.4 gegeben. Ein ausgedehntes Transponderfeld wurde entlang 80,5

Æ

O zwis
hen 6

Æ

S bis

zur K

�

uste von Sri Lanka w

�

ahrend der 73. Fors
hungsfahrt des FS SONNE im Dezember

1990 ausgelegt. Weitere Messungen an den Transponderstationen wurden auf SO88 im

Juli 1993 und auf der RV FRANKLIN Reise 8/94 im September 1994 dur
hgef

�

uhrt. Die

Datenqualit

�

at der auf der FR8/94 gemessenen Pro�le ist allerdings stark herabgesetzt,

da die Stromversorgung der Transponder bereits sehr gering war. Insgesamt wurden an

den 12 Transponderpaaren 46 Absinkpro�le und 45 Aufstiegpro�le aufgezei
hnet, wovon

jeweils 12 Pro�le eine maximale Tiefe von 1500m errei
hten. In allen

�

ubrigen F

�

allen wur-

den jedo
h die Messungen bis in Bodenn

�

ahe dur
hgef

�

uhrt.
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Die anderen beiden Transponderfelder im n

�

ordli
he Somalibe
ken und zwis
hen 1

Æ

N

und 1

Æ

S bei 57

Æ

O wurden w

�

ahrend des ersten Fahrtabs
hnitts der 32. Reise des FS

METEOR im April 1995 ausgebra
ht. Weitere Messungen an den Transponderstatio-

nen wurden auf den zwei folgenden WOCE Fahrten, M32/4 und M32/6, dur
hgef

�

uhrt.

Im n

�

ordli
hen Somalibe
ken wurden insgesamt 17 Absink- und die glei
he Anzahl Auf-

stiegspro�le

�

uber die gesamte Wassers

�

aule gewonnen. An den drei Transponderpaaren

im

�

aquatorialen Somalibe
ken wurden jeweils zehn Absink- und Aufstiegspro�le aufge-

zei
hnet, von denen jedo
h ein Paar ni
ht Bodenn

�

ahe, sondern nur eine Tiefe von 2000m

errei
hte.

Die Pegasus Pro�le aus den einzelnen Gebieten stehen f

�

ur diese Arbeit in unters
hied-

li
hen Auswertungsstadien zur Verf

�

ugung. Die Datenaufbereitung der Pro�lmessungen

wurde mit den von Uwe Send und Gerd Krahmann an der Universit

�

at Kiel entwi
kel-

ten Matlab-Routinen dur
hgef

�

uhrt. Dabei werden die Dru
kdaten mit Laborei
hungen

kalibriert, von Ausrei�er befreit, lei
ht ge�ltert und in Tiefen umgere
hnet. Mit einer

S
hallges
hwindigkeitskorrektur, die aus einem simultan gemessenen CTD Pro�l bere
h-

net wird, werden die Laufzeiten dann in Positionen umgere
hnet. S
hlie�li
h werden die

Ges
hwindigkeiten bestimmt und die Pro�le gespei
hert.

Fehler in der Aufzei
hnung der Laufzeiten k

�

onnen dur
h das glei
hzeitige Eintre�en

der Transponderantworten entstehen, wobei es zu einer Verz

�

ogerung oder zum Verlust des

zweiten Signals bei der Aufzei
hnung kommen kann (Firing , 1987). In gr

�

o�eren Tiefen

kann die Kommunikation der Komponenten dur
h topographis
he Hindernisse unter-

bunden werden, wobei weitere Datenl

�

u
ken entstehen. Drei Pro�le aus dem Arabis
hen

Meer zeigten na
h der Datenaufbereitung L

�

u
ken in einer Gr

�

o�enordnung von 100m bis

300m, alle

�

ubrigen Pro�le wiesen nur vereinzelte Datenl

�

u
ken von weniger als 40m auf.

Weiterhin enthalten die Ges
hwindigkeitspro�le na
h der Aufbereitung kleinskalige Fluk-

tuationen mit Wellenl

�

angen von 20m bis 40m und Amplituden von 0,02-0,04m s

�1

, die

dur
h das hydrodynamis
he Verhalten der Pegasus Sonde bei der Bes
hleunigung dur
h

den Wasserk

�

orper und der verbleibenden Ungenauigkeit in der Positionsbestimmung zu-

stande kommen (Send , 1994; Luyten et al., 1982). Diese Me�fehler k

�

onnen dur
h eine

Tiefpass�lterung der Daten eliminiert werden.

In der weiteren Auswertung wurden die Pro�le auf aufeinanderfolgende identis
he

Ges
hwindigkeiten untersu
ht und gegebenenfalls herausgenommen, da es si
h um einen

�

Ubertragungsfehler handeln mu�. Tiefenabs
hnitte mit Datenl

�

u
ken von

�

uber 30m wur-

den dur
h lineare Interpolation oder in tiefergelegenen Pro�labs
hnitten mit Daten aus

dem komplement

�

aren Pro�l (Absink- bzw. Aufstiegspro�l) aufgef

�

ullt. Dann wurden die

Daten mit einer quadratis
hen Spline auf ein glei
hm

�

a�iges Tiefenintervall von 15m

Abst

�

anden interpoliert, die eine Transporterhaltung gew

�

ahrleistet. Dana
h erfolgte ei-

ne lineare Interpolation auf 10m Tiefenabst

�

ande. S
hlie�li
h wurden die Daten mit ei-
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nem phasenerhaltenden digitalen Tiefpass�lter gegl

�

attet, wobei ein Butterworth Fenster

�

uber 50m und eine Abs
hnittswellenl

�

ange (
uto�) mit glei
her Gr

�

o�enordnung verwen-

det wurden.

Die Qualit

�

at der Ges
hwindigkeitsmessungen des Pegasus Systems wird insbesondere

dur
h die Positionsbestimmung der auf dem Meeresboden verankerten Transponderpaa-

ren beein
u�t. F

�

ur die Positionbestimmung aller hier aufgef

�

uhrten Transponderpaare

wurde das Verfahren von Send et al. (1996) verwendet, mit dem bei einem geringen zeit-

li
hen Aufwand eine Genauigkeit von 5m im Ort und 2m in der Tiefe erzielt werden

kann. Untersu
hungen zum Fehler von Pegasusmessungen sind in Send (1994) und Send

et al. (1996) bes
hrieben. Send et al. (1996) zeigten anhand geometris
her

�

Uberlegungen,

da� der Fehler der Ges
hwindigkeitsmessungen bei der oben erw

�

ahnten Transponderpo-

sitionsbestimmung in der Gr

�

o�enordnung von 0,01m s

�1

liegt. Dabei wurde allerdings das

dynamis
he Verhalten der Sonde ni
ht ber

�

u
ksi
htigt. Die Di�erenzen von Absink- und

Aufstiegspro�l konnte Send (1994) weitgehend dur
h die nat

�

urli
he Variabilit

�

at interner

Wellen im Ozean erkl

�

aren. Die verbleibenden Di�erenzen von 0,01-0,02m s

�1

f

�

uhrte er ne-

ben dem Me�fehler der Sonde au
h auf die Untersu
hungsmethode zur

�

u
k. Im Abs
hnitt

4.5 wird gezeigt, da� si
h der Me�fehler der Pegasusmessungen ni
ht von der nat

�

urli
hen

Variabilit

�

at im Ozean unters
heiden l

�

a�t.

Akustis
he Strompro�lmessungen

Weitere vertikale Strompro�le wurden w

�

ahrend der drei FS METEOR Fahrten mit ei-

nem an dem Kranzwassers
h

�

opfer befestigten autonomen akustis
hen Dopplerstrompro-

�ler (LADCP) gewonnen. Im Gegensatz zu dem s
hi�sinstallierten ADCP hat das mit

der Rosette in die Tiefe gelassene LADCP eine im Ger

�

at integrierte Stromversorgung

und spei
hert die Messungen intern. Das LADCP mi�t jede Sekunde alle drei Ges
hwin-

digkeitskomponenten

�

uber eine Wassers

�

aule von 200-500m mit einer variablen vertikalen

Au


�

osung zwis
hen 2m und 24m. Die von den vier Signalgebern ausgesendeten S
hallwel-

len werden von kleinen Partikeln oder Zooplankta in vers
hiedenen Tiefen zur

�

u
kgestreut

und von den Signalgebern wieder empfangen. Dur
h die Bewegung der Streupartikel

mit den Str

�

omungen erf

�

ahrt die Frequenz des zur

�

u
kgesendeten Signals eine Dopplerver-

s
hiebung, mit der die Ges
hwindigkeit der Str

�

omung bestimmt werden kann. Um die

Ges
hwindigkeitswerte in Erdkoordinaten umzure
henen, m

�

ussen sowohl das Stampfen

und Rollen (Pit
h and Roll) als au
h die Orientierung der Rosette w

�

ahrend der Daten-

aufzei
hnung bekannt sein. Zwei Pendelpotentiometer messen daher das Pit
h und Roll

der Rosette, w

�

ahrend der Kurs der Rosette mit einem Kompa� aufgezei
hnet wird. Die

Umwandlung in Erdkoordinaten wird intern im LADCP vor dem Spei
hern der Ensem-

bles dur
hgef

�

uhrt.
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M32/1
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Abbildung 3.5: Positionen der LADCP Messungen auf den FS METEOR Reisen M32/1,

M32/4 und M32/6.

W

�

ahrend der drei FS METEOR Fahrten wurde auf fast jeder CTD Station ein verti-

kales Strompro�l mit dem LADCP gemessen. Die Positionen der LADCP Stationen sind

in Abbildung 3.5 dargestellt. W

�

ahrend des ersten Fahrtabs
hnitts wurden zwei vers
hie-

dene LADCP Ger

�

ate eingesetzt. Insgesamt 17 Stationen wurden mit einem Breitband-

ADCP (BBADCP) dur
hgef

�

uhrt. Die Daten waren allerdings in Tiefen unterhalb von

2000m stark verraus
ht, so da� ab Station 28 und auf den folgenden Fahrten ein 154

kHz S
hmalband ADCP (NBADCP) eingesetzt wurde (siehe au
h S
hott et al. (1996)).

Die Binl

�

ange des NBADCP war mit 16m voreingestellt, woraus si
h aus geometris
hen

Betra
htungen eine Tiefenau


�

osung von 17,36m ergibt. Das BBADCP liefert eine Tie-

fenau


�

osung von 10m. Das zeitli
he Mittelungsintervall des NBADCP wurde auf M32/1

und M32/4 abh

�

angig von der Stationstiefe gew

�

ahlt. Bei bis in 2000m gefahrenen Pro�len

wurde

�

uber 8 Sekunden gemittelt, bei den bis zum Boden gefahrenen

�

uber 16 Sekunden.

W

�

ahrend der M32/6 Reise sowie bei den BBADCP Pro�len wurde als Mittelungintervall

immer 8 Sekunden verwendet. Weiterhin wurde die h

�

o
hste Pingrate (1,23 s

�1

) verwen-

det, die f

�

ur eine Rei
hweite von 18 Bins m

�

ogli
h ist. Da in der Tiefe weniger Partikel f

�

ur

die R

�

u
kstreuung zur Verf

�

ugung stehen, bestehen die Pro�le unterhalb von 1000m meist

aus weniger Bins. Oberhalb von 1000m stehen

�

ubli
herweise verwertbare Daten aus allen

18 Bins zur Verf

�

ugung.

Zur Aufbereitung der Rohdaten wurden die von J

�

urgen Fis
her und Martin Visbe
k

entwi
kelten Fortran Programme verwendet. Das Auswertungsverfahren ist in Fis
her
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und Visbe
k (1993) ver

�

o�entli
ht und wird hier nur kurz bes
hrieben. Aufgrund der

unbekannten Bewegung der Rosette relativ zum S
hi� werden die Horizontalges
hwin-

digkeiten vertikal di�erenziert. Die resultierenden S
herpro�le werden auf einheitli
he

Tiefenabst

�

ande interpoliert und gemittelt. Die Tiefe der einzelnen Pro�le wird in dem

Programm

�

uber die von ADCP gemessene Vertikalges
hwindigkeit bere
hnet. Die Inte-

gration des mittleren S
herpro�ls ergibt s
hlie�li
h das Ges
hwindigkeitspro�l bis auf

eine unbekannte Integrationskonstante. Diese wird

�

uber die tiefengemittelte Str

�

omung

bestimmt, die aus dem zeitli
hen Mittel der gemessen Str

�

omung, der S
hi�sverdriftung

w

�

ahrend der Messungen und dem zeitli
hen Mittel des S
herpro�ls bere
hnet wird.

Die Routine zur Bestimmung des zeitli
hen Mittelwerts aus den Rohdaten wurde

f

�

ur die Auswertung lei
ht modi�ziert. In dem urspr

�

ungli
hen Programm wurden L

�

u
ken

in den Daten bei der zeitli
hen Integration ni
ht ber

�

u
ksi
htigt. Hier wurde die Routi-

ne so ver

�

andert, da� die Datenl

�

u
ken dur
h direkt bena
hbarte Ges
hwindigkeitswerte

aufgef

�

ullt wurden, falls diese sowohl in dem vorangegangen als au
h in dem folgenden

Zeitpunkt zur Verf

�

ugung standen. Diese Erweiterung f

�

uhrte zu einer verbesserten

�

Uber-

einstimmung mit den Pegasusmessungen. Es wurden au
h Versu
he unternommen, an-

stelle der aus der Vertikalges
hwindigkeit bestimmten Tiefe den mit dem Dru
ksensor

gemessenen zeitli
hen Tiefenverlauf vorzugeben. Hier ergab si
h allerdings nur eine ge-

ringe Verbesserung der Ges
hwindigkeitsbestimmungen.

Die Genauigkeit der Ges
hwindigkeitsbestimmung eines ADCPs h

�

angt von vers
hie-

denen Faktoren ab. Dabei mu� insbesondere zwis
hen der Genauigkeit des Ges
hwin-

digkeitspro�ls und der Genauigkeit der

�

uber die Tiefe gemittelten Ges
hwindigkeit un-

ters
hieden werden. Letztere h

�

angt fast auss
hlie�li
h von der Genauigkeit der GPS-

Positionsbestimmungen und der Dauer von L

�

u
ken im zeitli
hen Integral der Ges
hwin-

digkeitsmessungen ab. Hinzu kommt allerdings no
h ein unbekannter systematis
her Me�-

fehler der ADCPs zwis
hen 0,005m s

�1

und 0,01m s

�1

, der dur
h die Datenaufbereitung

ohne Verglei
hsmessungen ni
ht behoben werden kann (RD Instruments, 1989). Eine

detailierte Bes
hreibung der Me�fehler des Ges
hwindigkeitpro�ls wird in Firing (1998)

gegeben. Ein systematis
her Fehler und der Me�fehler der hier verwendeten LADCP Pro-

�le wird im Abs
hnitt 4.5 anhand Verglei
he mit anderen direkten Str

�

omungsmessungen

abges
h

�

atzt.

Verankerungen

Ein Teildatensatz der f

�

ur diese Arbeit zur Verf

�

ugung stehenden direkten Str

�

omungsmes-

sungen stammt aus zwei im Rahmen von WOCE ausgelegten Verankerungsfeldern. Das

Verankerungsfeld ICM7 war zwis
hen April 1995 und Oktober 1996 in dem n

�

ordli
hen

Somalibe
ken installiert, um die Reaktion des Somalistromsystems auf den Monsun zu
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untersu
hen (siehe Abbildung 3.6). Das Feld umfa�te 12 Verankerungen. Zwei davon,

K10 und K11, waren in der Sokotrapassage zwis
hen der Insel Abd el Kuri und So-

malia ausgelegt. Diese Passage spielt eine wi
htige Rolle im Austaus
h zwis
hen dem

Somalistromregime und dem Arabis
hen Meer (S
hott et al., 1997). Die in einem Drei-

e
k aufgestellten Verankerungen K17 bis K21 lieferten Aufs
hlu�

�

uber Rossbywellen und

deren Beitrag zum Aufbau des n

�

ordli
hen Somalistroms (Eigenheer , 1997).

Aus dem WOCE-ICM8 Feld s

�

udli
h von Sri Lanka standen se
hs Verankerungen zur

Verf

�

ugung (Abbildung 3.6). Die Verankerungen, die zwis
hen Juni 1995 und September

1996 ausgelegt waren, dienten der Untersu
hung des

�

Aquatorialen Stromsystems sowie

des Monsunstroms. Ergebnisse aus den Daten sind in Reppin et al. (1999) ver

�

o�entli
ht.

Beide Verankerungsfelder waren sowohl mit Rotorstr

�

omungsmessern (RCM) als au
h

mit 150 kHz ADCPs best

�

u
kt. Im Arabis
hen Meer waren insgesamt 54 RCM und sieben

akustis
he Dopplerstrommesser im Einsatz, s

�

udli
h von Sri Lanka 25 RCM und f

�

unf AD-

CPs. Eine Zusammenstellung der vers
hiedenen Me�ger

�

ate ist in den Tabellen 3.3 und

3.4 gegeben. Die ADCPs waren an den Verankerungen mit den Signalgebern na
h oben

ausgeri
htet angebra
ht. Der vertikale Me�abstand (Binl

�

ange) war auf 4,34m eingestellt.

Die Verankerung K8 s

�

udli
h von Sri Lanka war zus

�

atzli
h no
h mit einem na
h unten

geri
hteten 75 kHz ADCP versehen, wel
hes direkt unterhalb des ersten ADCPs ange-

bra
ht war. Die Binl

�

ange dieses ADCPs war auf 8,68m eingestellt. Die Aufbereitung der

K10
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K13
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K19 K20 K21
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Abbildung 3.6: Positionen der verwendeten ICM7 und ICM8 Verankerungen.
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Tabelle 3.3: Verankerungen des Felds ICM7 im Arabis
hen Meer. U bezei
hnet Ge
hwindig-

keitsaufzei
hnung, P Dru
k- und T Temperaturaufzei
hnung.

Verankerung K10 K11 K12 K13 K14 K15 K16

11

Æ

51' N 12

Æ

03' N 11

Æ

23' N 11

Æ

01' N 10

Æ

36' N 10

Æ

12' N 9

Æ

40' N

Position

51

Æ

51' O 53

Æ

03' O 53

Æ

01' O 53

Æ

15' O 53

Æ

26' O 53

Æ

38' O 53

Æ

56' O

29.03.95 29.03.95 31.03.95 31.03.95 01.04.95 02.04.95 03.04.95

Zeitraum

23.10.96 23.10.96 24.10.96 22.10.96 22.10.96 22.10.96 22.10.96

100m U,P,T U,T,P U,P,T

Tiefe

�

200m

ADCP

U,P,T

ADCP

U,P,T

ADCP

U,P,T

ADCP

400m U

1

,P,T U,T U,P,T U

2

,T U,T,P U,T,P U,T,P

700m U,P,T U,P,T U,T,P

4

U

2

,T U,T,P U

3

,T,P U,T

1000m U,T U,P,T U,P U

2

,T

2000m U,P,T U,T U,P,T

3000m U,T U

3

,T

3500m U,P,T

4000m U,T U

1

,T U,T

4500m U,T

Verankerung K17 K18 K19 K20 K21

8

Æ

45' N 7

Æ

50' N 7

Æ

00' N 7

Æ

01' N 7

Æ

01' N

Position

54

Æ

20' O 53

Æ

54' O 53

Æ

24' O 54

Æ

48' O 56

Æ

05' O

09.04.95 10.04.95 10.04.95 11.04.95 18.04.95

Zeitraum

21.10.96 20.10.96 20.10.96 20.10.96 19.10.96

100m U,T,P U,P,T

Tiefe

�

200m

ADCP ADCP ADCP

U

1

,P

1

,T

1

U,P,T

400m U,P,T U,P,T U,P,T U,T U

3

,T,P

700m U,P,T U,P,T U,P,T U,T U

3

,T,P

2000m U,P,T U,T U

1

,P

1

,T

1

U,T U,T,P

4000m U

1

,T

1

Tabelle 3.4: Verankerungen des Felds ICM8 s

�

udli
h von Sri Lanka.

Verankerung K4 K5 K6 K7 K8 K9

4

Æ

59' N 3

Æ

35' N 2

Æ

10' N 0

Æ

45' N 0

Æ

01' N 0

Æ

43' N

Position

80

Æ

30' O 80

Æ

30' O 80

Æ

30' O 80

Æ

30' O 80

Æ

30' O 80

Æ

30' O

29.07.93 27.07.93 26.07.93 25.07.93 24.07.93 23.07.93

Zeitraum

09.09.94 09.09.94 10.09.94 11.10.94 12.10.94 13.10.94

50m U

1

,T

1

,P

1

Tiefe

�

100m ADCP ADCP U,P,T ADCP ADCP ADCP

150m U,P,T

280m U,P,T U,P,T U

3

,T U,P,T U,P,T

550m U,T U,T U,T U,T

ADCP

U,T

1000m U

1

,T U,T U,T U

1

,T U,T

2000m U,T U,T U,T U,T U

1

,T U,T

4600m U,T

1

- einges
hr

�

ankter Zeitraum,

2

- unzuverl

�

assige Ge
hwindigkeitsaufzei
hnng

3

- defekter Propeller,

4

- defektes Me�ger

�

at,

�

- nominelle Tiefe
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Daten wurde am IfM Kiel dur
hgef

�

uhrt. Die Instrumententiefe wurde dabei aus dem an

der Ober


�

a
he re
ektierten Signal bestimmt (Visbe
k und Fis
her , 1995). Die Zeitserien

liegen als

�

uber zwei Stunden gebildete Mittelwerte vor.

Die verwendeten Rotorstr

�

omungsmesser wurden von der Firma Aanderaa Instruments

hergestellt. Dabei waren sowohl

�

altere Ger

�

ate des Typs RCM4 und RCM5 als au
h neuere

Ger

�

ate, RCM7 und RCM8, im Einsatz. Das Me�intervall wurde bei den neuen Ger

�

aten

mit zwei Stunden, bei den

�

alteren Modellen mit drei Stunden voreingestellt. Die Auswer-

tung und Kalibrierung der Str

�

omungsdaten wurde von J. Karstensen am IfM Hamburg

dur
hgef

�

uhrt. Tempor

�

are oder permanente Ausf

�

alle traten vereinzelt, besonders bei

�

alte-

ren Modellen auf. Sie wurden auf Verkeilung oder Verlust des Propellers zur

�

u
kgef

�

uhrt.

Se
hs in gr

�

o�eren Tiefen verankerte RCMs zeigten sprunghaft 
uktuierende Ges
hwin-

digkeiten, die au
h dur
h Filterungen ni
ht zuverl

�

assig korrigiert werden konnten. Diese

Zeitserien werden bei den Analysen in den folgenden Kapiteln ni
ht ber

�

u
ksi
htigt.

Der Me�fehler der Aanderaa RCM 4, 5, 7 und 8 betr

�

agt, gem

�

a� Herstellerangaben,

�0; 01m s

�1

oder � 2% der Ges
hwindigkeit (Aanderaa, 1981, 1993). In einer Verglei
hs-

studie von Rotorstr

�

omungsmessern (UNESCO , 1969, 1975) wurde bereits vor mehr als

20 Jahren eine maximale Abwei
hung von nur �0; 02m s

�1

zwis
hen vers
hiedenen Fa-

brikaten festgestellt. Allerdings ben

�

otigen die Str

�

omungsmesser eine Ansprungsstr

�

omung

von 0; 02m s

�1

, um eine von null vers
hiedene Ges
hwindigkeit aufzuzei
hnen, so da�

bei geringen Ges
hwindigkeiten gr

�

o�ere Abwei
hungen ber

�

u
ksi
htigt werden m

�

ussen.

Der absolute Fehler der Ri
htungsbestimmung betr

�

agt bei kleinen Ges
hwindigkeiten

� 7,5

Æ

, bei h

�

oheren Ges
hwindigkeiten � 5

Æ

. Die Genauigkeit der Temperaturaufzei
h-

nungen liegt bei 0,05

Æ

C.

S
hi�sinstallierte ADCP Messungen

Das FS METEOR war w

�

ahrend der drei WOCE Reisen mit einem RDI 153,6 kHz ADCP

ausgestattet, um kontinuierli
h die Str

�

omungen in den oberen S
hi
hten der Wassers

�

aule

zu messen. Die Datenaufzei
hnung und Kalibrierung ist detailiert in Dengler (1996) be-

s
hrieben. Hier werden nur die wesentli
hen Punkte wiedergegeben. Die Messung wurde

�

uberwiegend mit einer vertikalen Au


�

osung von 8m dur
hgef

�

uhrt, wodur
h eine Me�tie-

fe von

�

uber 400m errei
ht werden konnte. Die jede Sekunde gemessenen Werte wurden

als 5 Minuten Mittelwerte gespei
hert. In 
a
hen Gebieten wurde eine Binl

�

ange von 4m

gew

�

ahlt und 100 Sekunden Mittelwerte aufgezei
hnet. Zur Datenaufzei
hnung wurde die

von RDI zur Verf

�

ugung gestellte Data A
quisition System (DAS) Software verwendet.

Weiterhin sind die Positionsdaten eines dreidimensionalen Ashte
h Global Positioning

System (GPS) Empf

�

anger mit dem user3.exe Programm der Universit

�

at Hawaii direkt

in die Datenaufzei
hnung einge
ossen.

Die Datenauswertung wurde mit dem Programmpaket CODAS3 von Eri
 Firing, Ju-
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lie Ranada und Patri
k Caldwell, Universit

�

at Hawaii, dur
hgef

�

uhrt. Die Kalibrierung des

Einbauwinkels konnte mit einer hohen Genauigkeit dur
hgef

�

uhrt werden, da unabh

�

angi-

ge S
hi�skursmessungen dur
h den Ashte
h 3D Empf

�

anger in die Datenaufzei
hnung

miteinge
o�en waren. Leider standen dem GPS Empf

�

anger ni
ht immer ausrei
hend Sa-

telliten zur Verf

�

ugung, so da� es h

�

au�g zu L

�

u
ken bei der Kursbestimmung kam. Bei der

Kalibrierung des Kreiselkompasses konnten daher ni
ht alle S
huleroszillationen heraus-

ge�ltert werden. Fehler in der Kompa�kompensation wurden allerdings eliminiert.

Die Genauigkeit der Daten ist von der gew

�

uns
hten zeitli
hen Au


�

osung der Daten

abh

�

angig. Die gr

�

o�te Fehlerquelle stellt dabei die von dem Amerikanis
hen Verteidigungs-

ministerium willk

�

urli
h vers
hle
hterten Positionsbestimmungen dur
h das GPS System

dar. Bei der Verwendung von

�

uber zwei Stunden gemittelte Ges
hwindigkeiten liegt der

dur
h die GPS Fehlbestimmung hervorgerufene Fehler unterhalb von 0,03m s

�1

. Na
h

der Kalibrierung zeigten die Daten der drei Reisen einen Fehler im Kurs von weniger

als 0,3

Æ

, wodur
h bei voller Fahrt des S
hi�es ein Ges
hwindigkeitsfehler von maximal

0,027m s

�1

zu erwarten ist. Hinzu kommt allerdings no
h ein unbekannter systemati-

s
her Fehler zwis
hen 0,005m s

�1

und 0,01m s

�1

, der dur
h die Datenaufbereitung ni
ht

behoben werden kann (RD Instruments, 1989).

3.2.3 Bathymetris
he und Meteorologis
he Daten

Das FS METEOR war auf den drei Fahrten im Arabis
hen Meer mit einer Reihe un-

abh

�

angiger E
holote f

�

ur die Bestimmung der Wassertiefe ausger

�

ustet. Darunter waren

ein ATLAS Hydrosweep F

�

a
herlot und ein Parasound Tiefsee-Sedimentlot. Beide Me�-

ger

�

ate waren kontinuierli
h im Einsatz. Die Daten wurden als im Minutentakt gebildete

Mittelwerte

�

uber eine ATLAS Daten-Verteilersystem Anlage (DVS) aufgezei
hnet. Na
h

Herstellerangaben betr

�

agt die Genauigkeit der Hydrosweeptiefen � 1m. Um diese Ge-

nauigkeit zu erzielen, mu� allerdings die Abh

�

angigkeit der S
hallges
hwindigkeit von

Temperatur, Salzgehalt und Dru
k ber

�

u
ksi
htigt werden.

Das Hydrosweep F

�

a
herlot kann in zwei Kon�gurationen betrieben werden. In ei-

ner Standardeinstellung wird f

�

ur die Tiefenmessungen eine S
hallges
hwindigkeit von

1500m s

�1

vorgegeben, ohne auftretende

�

Anderungen zu ber

�

u
ksi
htigen. In einer erwei-

terten Kon�guration wird dagegen die lokale S
hallges
hwindigkeit unter Ausnutzung der

f

�

a
herf

�

ormigen Ausri
htung der S
hallsender selbstt

�

atig bestimmt. Auf den drei Fahrten

wurde die Tiefe auf identis
hen Positionen wiederholt gemessen. Beim Verglei
h der Da-

ten �el auf, da� die Messungen von M32/4 und M32/6 gut

�

ubereinstimmten, w

�

ahrend

si
h zu M32/1 bis zu 50m abwei
hende Tiefen ergaben. Mit Hilfe einer Korrektur der

auf M32/4 und M32/6 gemessenen Tiefen dur
h eine aus den CTD Messungen an den

�

Ubers
hneidungspositionen bere
hnete mittlere S
hallges
hwindigkeit konnten jedo
h die

Daten aus den drei Fahrten in Einklang gebra
ht werden. Die Abwei
hungen lassen si
h
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also auf eine unters
hiedli
he Kon�guration des Hydrosweep F

�

a
herlotes zur

�

u
kf

�

uhren.

Die erweiterte Einstellung wurde auf der ersten FS METEOR Reise verwendet, auf

den beiden folgenden Fahrten die Standardeinstellung. Die in der Standardeinstellung

gemessenen Tiefen wurden daher mit einer aus den CTD Daten bere
hneten und auf

die Positionen der Tiefenmessungen interpolierten mittleren S
hallges
hwindigkeit kor-

rigiert. Na
h der Korrektur zeigten si
h keine weiteren systematis
hen Unters
hiede der

in vers
hiedener Kon�guration aufgenommenen Datens

�

atze. Die lokale Abh

�

angigkeit der

S
hallges
hwindigkeit von Temperatur, Salzgehalt und Dru
k mu� jedo
h f

�

ur mit kon-

stanter S
hallges
hwindigkeit aufgenommene Datens

�

atze des Hydrosweep F

�

a
herlotes bei

der Datenaufbereitung miteinbezogen werden.

Das Parasound E
holot bestimmte die Tiefen dur
hs
hnittli
h um 
a. 10m kleiner

als das Hydrosweep F

�

a
herlot. In Tiefen kleiner als 3000m konnte dagegen keine Ab-

wei
hung zwis
hen den beiden Me�methoden festgestellt werden. Um eine Homogenit

�

at

der Datens

�

atze zu gew

�

ahrleisten, wurden die Tiefen des Parasound E
holotes unterhalb

von 3000m um einen Betrag von 11,8m korrigiert. Tempor

�

are Ausf

�

alle, besonders bei

stark variabler Bodentopographie, traten bei beiden Me�ger

�

aten auf. Die in dieser Arbeit

verwendeten bathymetris
hen Daten bestehen daher aus einer Zusammensetzung beider

Datens

�

atze, wobei die Hydrosweep Daten bevorzugt verwendet wurden.

Die meteorologis
hen Bedingungen w

�

ahrend der drei Fahrten wurden ebenfalls als

Minutenmittelwerte von der DVS Anlage aufgezei
hnet. Der Datensatz umfa�t Windge-

s
hwindigkeit, Windri
htung, Lufttemperatur, Luftdru
k, Taupunkt und Aufzei
hnungen

der Globalstrahlung. Einzelheiten zur Auswertung und Kalibrierung der Daten sind in

Eigenheer (1996) bes
hrieben. Die Daten liegen f

�

ur diese Arbeit als

�

uber einen Zeitraum

von 15 Minuten gemittelte Werte vor.



4. Methode zur Bere
hnung von absoluten

Transporten

Dieser Abs
hnitt bes
h

�

aftigt si
h mit der Verwendung von direkten Str

�

omungsmessungen,

insbesondere von LADCP Daten, und Daten von Gezeitenmodellen zur Anpassung von

geostrophis
hen Ges
hwindigkeitspro�len. Dabei wird der Frage na
hgegangen, mit wel-


her Genauigkeit si
h die Volumentransporte mit dem zur Verf

�

ugung stehenden Datensatz

abs
h

�

atzen lassen. Eine sol
he Betra
htung ist besonders f

�

ur Transportabs
h

�

atzungen in

den Gebieten wi
htig, in denen die zu erwartenden Str

�

omungsges
hwindigkeiten von klei-

ner Gr

�

o�enordnung sind.

F

�

ur eine Bestimmung des Fehlers bei der Referenzierung von geostrophis
hen Ge-

s
hwindigkeiten mu� einerseits die Genauigkeit der Referenzges
hwindigkeit bekannt sein,

andererseits aber au
h die nat

�

urli
he niederfrequente Variabilit

�

at dur
h die Gezeiten und

internen Wellen ber

�

u
ksi
htigt werden. Einen S
hwerpunkt bilden daher die Bestimmung

der Gezeitenstr

�

omungen und Untersu
hungen zum Me�fehler der direkten Str

�

omungs-

messungen.

4.1 Motivation: Die Referenzierung der geostrophis
hen

Str

�

omung

Die Untersu
hungen in diesem Abs
hnitt wurden dur
h zwei Zielsetzungen motiviert.

Die Volumenbilanzierungen des Tiefenwassereinstroms dur
h die Amirantenpassage wei-

sen auf einen erh

�

ohten vertikalen Austaus
h im Somalibe
ken hin. In einem dur
h die

Bodentopographie abges
hlossenem Gebiet kann die Di�usion

�

uber die vertikale Advek-

tion balan
iert werden, die si
h wiederum

�

uber die Horizontalges
hwindigkeit abs
h

�

atzen

l

�

a�t. Wird dabei beda
ht, da� der Einstrom in das Somalibe
ken zwis
hen 1 Sv und 1,8 Sv

betr

�

agt und hier wiederum Teilgebiete im Somalibe
ken betra
hten werden sollen, so wird

eine hohe Anforderung an die Genauigkeit der Bestimmung der Horizontalges
hwindig-

keiten deutli
h.

Ein weiteres Ziel war eine genaue Abs
h

�

atzung der Tiefenzirkulation im Somalibe
ken.

In Abs
hnitt 2.4 wurden bei der Bes
hreibung vorangegangener Untersu
hungen zur

Tiefenzirkulation widerspr

�

u
hli
he Ergebnisse deutli
h. Zus

�

atzli
h zeigte Johnson et al.

(1991a) anhand des Modells, da� si
h das Tiefenwasser im Somalibe
ken mit sehr geringen
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Ges
hwindigkeiten ausbreitet. Um eine signi�kante Aussage

�

uber die Tiefenzirkulation

tre�en zu k

�

onnen, mu� die Horizontalges
hwindigkeit daher m

�

ogli
hst genau bestimmt

werden.

Die S
hwierigkeit einer genauen Bestimmung des horizontalen Str

�

omungsfeldes liegt

darin, da� die geostrophis
hen Ges
hwindigkeiten mit einem integralen Verfahren bere
h-

net werden. Die Ges
hwindigkeit zwis
hen zwei CTD Stationen l

�

a�t si
h dur
h

v(z) � v

ref

= �

g

f�

Z

z

z

ref

��

�x

dz (4.1)

bestimmen. Hier ist v die Str

�

omungsges
hwindigkeit, f der Coriolisparameter, g die Gra-

vitationskonstante und � die in situ Di
hte. Die Vertikalverteilung der Ges
hwindigkeit

v(z) ist nur bis auf eine Konstante bestimmt. F

�

ur die Bestimmung der absoluten Ge-

s
hwindigkeit mu� die Ges
hwindigkeit v

ref

in einer bestimmten Referenztiefe z

ref

oder

die barotrope Ges
hwindigkeit

�

uber die gesamte Wassers

�

aule bekannt sein.

Eine M

�

ogli
hkeit der Bestimmung der absoluten Ges
hwindigkeit ist eine vers
hwin-

dende Horizontalstr

�

omung in einer gr

�

o�eren Tiefe des Ozeans anzunehmen. Dieses Ver-

fahren wurde s
hon vor mehr als 100 Jahren verwendet (Defant , 1961, S. 493) und wird

au
h heute no
h angewand. Im nordwestli
hen Indis
hen Ozean wurde beispielsweise von

Quadfasel et al. (1997) und Johnson et al. (1998) eine vers
hwindene Horizontalges
hwin-

digkeit in 3000m Tiefe beziehungsweise auf der potentiellen Temperatur


�

a
he � = 1; 1

Æ

C

zur Bere
hnung von absoluten Transporten im Tiefenwasser verwendet. Gerade hier ist

jedo
h die Annahme einer Tiefe mit vers
hwindender Horizontalstr

�

omung sehr fragli
h,

da aufgrund des Vorhandenseins von Rossbywellen nahezu barotrope Horizontalges
hwin-

digkeiten von

�

uber 0,1m s

�1

in gr

�

o�eren Tiefen hervorgerufen werden (siehe Abs
hnitt

2.3.3). Stellen die hydrographis
hen Daten ges
hlossene Gebiete dar, k

�

onnen dur
h das

Voraussetzen von Erhaltungsglei
hungen inverse Verfahren f

�

ur die Bestimmung von ba-

rotropen Korrekturen verwendet werden (z.B. Wuns
h, 1996). Diese Methode eignet si
h

besonders f

�

ur die Abs
h

�

atzung absoluter Str

�

omungen in gro�en Gebieten. Das n

�

ordli
he

Somalibe
ken stellt hingegen ein sehr kleines Gebiet da. Das Gebiet ist zwar dur
h die

Topographie unterhalb von 3800m abges
hlossen, allerdings entstehen dur
h die variable

Bodentopographie L

�

u
ken bei den Transportbestimmungen, wodur
h die Voraussetzung

f

�

ur die Verwendung von Erhaltungsglei
hungen ni
ht gegeben ist.

Prinzipiell k

�

onnen direkte Str

�

omungsmessungen dazu verwendet werden, die geostro-

phis
he Ges
hwindigkeit zu referenzieren. Hier ist zu bea
hten, da� direkte Str

�

omungs-

messungen Punktmessungen, im Falle eines Str

�

omungspro�ls Stri
hmessungen entlang

eines S
hnittes darstellen. Die geostrophis
he Ges
hwindigkeit bes
hreibt dagegen die

mittlere Str

�

omung zwis
hen zwei Di
htepro�lmessungen. Im letzten Abs
hnitt wurde

erw

�

ahnt, da� die LADCP Messungen die barotrope Horizontalges
hwindigkeit mit hoher

Genauigkeit bestimmen. Der Vorteil bei der Verwendung der barotropen Ges
hwindigkeit
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zur Referenzierung liegt darin, da� die Ges
hwindigkeitsbeitr

�

age von vertikal kleinska-

ligen internen Wellen herausge�ltert sind.

Es ergeben si
h allerdings weitere S
hwierigkeiten bei der Verwendung von direkt

gemessenen barotropen Ges
hwindigkeiten zur Referenzierung. Einerseits enthalten die

Messungen Ges
hwindigkeitsanteile von ni
htgeostrophis
h balan
ierten Str

�

omungen, zum

Beispiel barotrope Gezeitenstr

�

omungen oder andere ageostrophis
he Str

�

omungskompo-

nenten. Andererseits besteht die M

�

ogli
hkeit eines systematis
hen Fehlers (v

bias

), der

von dem Hersteller mit 0,005m s

�1

bis 0,01m s

�1

angegeben wird (RD Instruments,

1989). F

�

ur eine exakte Referenzierung der geostrophis
hen Ges
hwindigkeit mit baro-

tropen LADCP Ges
hwindigkeiten m

�

ussen also die barotropen Gezeitenstr

�

omungen v

tide

w

�

ahrend des Me�zeitraums, die Anteile der ageostrophis
hen Str

�

omung v

ageo

und ein

m

�

ogli
her systematis
her Fehler des LADCPs v

bias

ber

�

u
ksi
htigt werden.

v

ref

= v

barotrop

� v

ageo

� v

tide

� v

bias

(4.2)

In den folgenden Ausf

�

uhrungen werden die f

�

ur die Referenzierung ben

�

otigten Ges
hwin-

digkeitsanteile und deren Fehler bestimmt. Zuerst wird die Genauigkeit der barotropen

Ges
hwindigkeitsbestimmung v

barotrop

untersu
ht. In Abs
hnitt 4.3 werden die Ein


�

usse

der ageostrophis
hen Str

�

omungen v

ageo

abges
h

�

atzt. Die barotropen Gezeitenstr

�

omun-

gen v

tide

werden mit einer ausgedehnten harmonis
hen Analyse der Verankerungsdaten

in Abs
hnitt 4.4 bestimmt. Die Ergebnisse werden dort mit Daten aus einem globalen

Gezeitenmodell vergli
hen, um die Verwendbarkeit von Modelldaten zu

�

uberpr

�

ufen. Im

Abs
hnitt 4.5 wird dur
h den Verglei
h der vers
hiedenen direkten Str

�

omungsmessungen

der systematis
he Fehler des LADCPs v

bias

bestimmt. Dur
h den Verglei
h der vers
hie-

denen Messungen kann au
h die Genauigkeit der einzelnen direkten Str

�

omungsmessungen

abges
h

�

atzt werden. Die Ergebnisse der Untersu
hung werden in Abs
hnitt 4.6 zusam-

mengefa�t.

4.2 Die barotrope Str

�

omungskomponente der LADCP Daten

In Abs
hnitt 3.2.2 wurden direkte Messungen der vertikalen Verteilung der Horizontal-

ges
hwindigkeiten mit einem an einer Rosette befestigten ADCP vorgestellt. Obwohl

die Ges
hwindigkeitspro�le der LADCP Messungen einen Me�fehler von 
a. 0,05m s

�1

aufweisen (siehe Abs
hnitt 4.5), geben die Messungen die

�

uber die gesamte Pro�ltiefe

gemittelte Str

�

omungskomponente mit einer hohen Genauigkeit wieder. Dies ist vor allem

dadur
h bedingt, da� dur
h die Integration der Messung

�

uber den gesamten Me�zeitraum

die unbekannte Bewegung der Rosetten vers
hwindet.

Die vertikal gemittelte absolute Str

�

omung wird bei der LADCP Datenauswertung aus
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drei Komponenten bestimmt. Die mittlere Bewegung der Rosette dur
hs Wasser wird

dur
h das

�

uber die Me�dauer gebildete zeitli
he Integral der Horizontalges
hwindigkei-

ten relativ zur Rosette bestimmt. Die mittlere S
hi�sbewegung w

�

ahrend der Me�dauer

wird

�

uber die S
hi�spositionen zu Beginn und Ende der Messung ber

�

u
ksi
htigt. Die

dritte Komponente ist das zeitli
he Integral der entspre
henden relativen Ges
hwindig-

keiten. Diese werden dur
h die vertikale Integration des mittleren S
herpro�ls bere
hnet.

Wenn die Fier- und Hievges
hwindigkeiten der Rosette konstant und von glei
her Gr

�

o�en-

ordnung w

�

aren, w

�

urde das Integral der relativen Ges
hwindigkeiten vers
hwinden. Der

Beitrag der relativen Ges
hwindigkeiten zur barotropen Str

�

omungskomponente ist daher

sehr klein (< 0; 01m s

�1

).

Die Genauigkeit der barotropen Str

�

omungskomponente eines Pro�les wird fast aus-

s
hlie�li
h dur
h zwei Komponenten bestimmt: die Genauigkeit der S
hi�sposition dur
h

das an Bord be�ndli
he GPS-System und die Genauigkeit des Zeitintegrals der LADCP

Ges
hwindigkeiten relativ zur Rosette. Hinzu kommt ein systematis
her Fehler des LAD-

CPs, der aber dur
h Verglei
he mit anderen direkten Str

�

omungsmessungen abges
h

�

atzt

werden kann (siehe 4.5)

Vor dem 1. Mai 2000 lag das 95% Vertrauensintervall der ohne di�erentielle GPS

oder GLONASS Empf

�

anger dur
hgef

�

uhrten Positionsbestimmung in einem Kreis mit ei-

nem Radius von 100m (US Department of Defen
e, 1995). Diese hohe Ungenauigkeit

war dur
h die Selektive Verf

�

ugbarkeit, ein vom US Department of Defen
e absi
htli
h

eingef

�

uhrtes St

�

orsignal bedingt, wel
hes zwar seit dem 1. Mai 2000 ni
ht mehr an die

GPS-Satelliten weitergegeben wird, jedo
h zum Zeitpunkt der Messungen im Jahr 1995

no
h eingesetzt wurde. Der FS METEOR stand w

�

ahrend der Me�kampagnen weder ein

di�erentielles GPS no
h ein GLONASS Empf

�

anger zur Verf

�

ugung, so da� es f

�

ur den hier

verwendeten Datensatz keine M

�

ogli
hkeit gibt, den Beitrag des St

�

orsignals zu bestimmen.

Das St

�

orsignal f

�

uhrt zu weder zeitli
h no
h r

�

aumli
h konstanten Positionsbestimmungen.

Im Mittel

�

andert es die GPS Positionen am glei
hen Ort um einen Meter pro Sekunde.

Na
h 
a. 5 Minuten ist die Wurzel der mittleren quadratis
hen Abwei
hung (RMS) der

Position von 55m errei
ht. Die Dauer einer LADCP Messung ist aber erhebli
h l

�

anger,

wodur
h der dur
h das St

�

orsignal vorgegebene Fehler bei der Bestimmung der S
hi�sdrift

vollst

�

andig eingeht.

Die S
hi�sdrift wird

�

uber die Di�erenz der S
hi�spositionen na
h dem Aussetzen der

Rosette bei 10m Tiefe und kurz vor der Aufnahme der Rosette wiederum bei einer Ro-

settentiefe von 10m bere
hnet. Die Dauer des Hiev- und Fiervorgangs bei einer Me�tiefe

�

uber 4000m ist l

�

anger als zweieinhalb Stunden. Der mittlere Fehler der S
hi�sdrift l

�

a�t

si
h daher anhand der Me�dauer und der mittleren quadratis
hen Abwei
hung der Posi-

tion bestimmen. Dieser ist bei den bis in gr

�

o�ere Tiefen gefahrenen Pro�len kleiner als

0,006m s

�1

und verringert si
h bei einer Me�dauer von mehr als zweieinhalb Stunden.
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Abbildung 4.1: Verglei
h der barotropen Ges
hwindigkeiten von LADCP Messungen (dunkel)

und an glei
her Position dur
hgef

�

uhrte Pegasusmessungen (hell). Die obere Darstellung zeigt

die zonale, die untere die meridionale Str

�

omungskomponente. Der systematis
he Fehler der

LADCP Messungen ist in der Darstellung ni
ht ber

�

u
ksi
htigt.

Die zweite Fehlerkomponente der LADCP Messungen bei der Bestimmung der baro-

tropen Ges
hwindigkeit kommt dur
h L

�

u
ken in dem zeitli
hen Integral der relativ zur

Rosette gemessenen Ges
hwindigkeiten zustande (Fis
her und Visbe
k , 1993). Die Inte-

gration der Ges
hwindigkeiten relativ zur Rosette wird jeweils auf einzelne Bins dur
h-

gef

�

uhrt und ans
hlie�end gemittelt. Die Di�erenzen der Integrationen f

�

ur Bin 3 bis 6

waren in den w

�

ahrend der M32/4 Expedition aufgenommenen LADCP Daten selten

gr

�

o�er als 2 � 10

�3

ms

�1

, obwohl die Einzelintegrationen die mittlere Str

�

omung in un-

ters
hiedli
hen Tiefenintervallen wiedergeben. Datenl

�

u
ken, die ein gesamtes Ensemble

betre�en, werden jedo
h bei der Integration ni
ht ber

�

u
ksi
htigt, wodur
h eine Fehlbe-

stimmung der integralen Str

�

omung verursa
ht wird. Sol
he Datenl

�

u
ken entstehen bei

der Re
exion der S
hallstrahlen am Meeresboden. Der dur
hs
hnittli
he Anteil von Da-

tenl

�

u
ken in den w

�

ahrend der M32/4 Reise bis in Bodenn

�

ahe gefahrenen Pro�len lag bei

23 Ensembles. Das Maximum betrug 47 Ensembles auf Station 33. Bei dem verwende-

ten zeitli
hen Ensembleintervall von 8 s ergeben si
h mittlere Datenl

�

u
ken von

�

uber drei

Minuten und maximale Werte von 6 Minuten. Bei einer angenommenen Ges
hwindigkeit

von 0,01m s

�1

relativ zur Rosette f

�

uhren die Datenl

�

u
ken zu Fehlern in der Gr

�

o�enord-
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nung von 0,002m s

�1

, wobei maximale Werte von 0,004m s

�1

auftreten k

�

onnen.

In den urspr

�

ungli
hen Auswertungsroutinen von Fis
her und Visbe
k (1993) wur-

den au
h vereinzelte L

�

u
ken in den relativ zur Rosette gemessenen Ges
hwindigkeiten

bei der zeitli
hen Integration ni
ht ber

�

u
ksi
htigt, wodur
h der Fehler zus

�

atzli
h erh

�

oht

wird. Die f

�

ur die Daten in dieser Arbeit verwendeten Auswertungsroutinen wurden je-

do
h so ver

�

andert, da� einzelne Datenl

�

u
ken dur
h Interpolation zwis
hen bena
hbarten

Werten ges
hlossen wurden. Dies f

�

uhrte zu einer verbesserten

�

Ubereinstimmung bei dem

Verglei
h der barotropen Ges
hwindigkeiten zwis
hen Pegasus und LADCP Messungen.

Zusammenfassend l

�

a�t si
h festhalten, da� die absolute vertikal gemittelte Str

�

omungs-

komponente der LADCP Daten dur
h die Fehler in der Positionsbestimmung und dur
h

in Bodenn

�

ahe auftretende Datenl

�

u
ken bestimmt ist. Hinzu kommt ein systematis
her

Fehler, der in Abs
hnitt 4.5 bespro
hen ist. Der RMS Fehler dur
h die Positionsbe-

stimmung stellt den gr

�

o�ten Fehlerbeitrag der barotropen LADCP Str

�

omungen dar und

betr

�

agt f

�

ur Pro�ltiefen

�

uber 4000m 0,006m s

�1

. Das 95%-Vertrauensintervall dieses Ein-


usses ist � 0; 011m s

�1

. Der dur
h Datenl

�

u
ken in Bodenn

�

ahe entstehende Fehler liegt

im Mittel bei 0,002m s

�1

, kann aber maximale Werte 0,004m s

�1

annehmen. Zusammen-

genommen ist der zu erwartende Fehler aufgrund der Ungenauigkeiten bei der Positi-

onsbestimmung und den Datenl

�

u
ken geringer als 0,01m s

�1

, mit maximal m

�

ogli
hen

Werten von 0,015m s

�1

. Dieser als gering zu bewertende Fehler der Bestimmung der ab-

soluten mittleren Str

�

omung wird au
h in dem Verglei
h zu den Pegasusmessungen in

Abbildung 4.1 deutli
h, obwohl hier dur
h die unters
hiedli
hen Me�zeiten der beiden

Instrumente zus

�

atzli
he Fehler, beispielsweise dur
h die barotropen Gezeitenstr

�

omung,

in den Verglei
h mit eingehen.

4.3 Bestimmung der ageostrophis
hen Str

�

omungskomponente

Bei einer Verwendung der barotropen Str

�

omungsges
hwindigkeiten der LADCP Mes-

sungen zur Referenzierung von geostrophis
hen Ges
hwindigkeiten ist ni
ht die absolute

Str

�

omungsges
hwindigkeit von Bedeutung, sondern der im geostrophis
hen Glei
hgewi
ht

be�ndli
he Anteil der mittleren Str

�

omungsges
hwindigkeit. Im folgenden wird daher ein

Verfahren zur Eliminierung der ageostrophis
he Str

�

omungsanteile und der dabei entste-

henden Fehler bespro
hen.

Als ageostrophis
h werden Str

�

omungen oder Anteile einer Str

�

omung bezei
hnet, die

si
h ni
ht im Glei
hgewi
ht zwis
hen dem Dru
kgradienten und der Corioliskraft be�n-

den. Starke ageostropis
he Str

�

omungen treten

�

uberwiegend in der oberen, direkt vom

Wind beein
u�ten Wassers

�

aule auf. Typis
he Beispiele sind die dur
h den Wind getrie-

bene Ekman Str

�

omung oder Tr

�

agheitsstr

�

omungen. Speziell im Untersu
hungsgebiet ist

zus

�

atzli
h die zyklostrophis
he Str

�

omung von Bedeutung (Fis
her et al., 1996), die dur
h
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eine Balan
e zwis
hen der Dru
kgradientenkraft und der Zentrifugalkraft bes
hrieben

werden kann. In tieferen S
hi
hten k

�

onnen ageostrophis
he Str

�

omungen, beispielswei-

se bei stark ges
herten Ges
hwindigkeiten, auftreten. Au�erdem ist das geostrophis
he

Glei
hgewi
ht in der Bodenreibungss
hi
ht ung

�

ultig.

Der wesentli
he ageostrophis
he Beitrag zu der mittleren absoluten Str

�

omung ist in

den oberen S
hi
hten der Wassers

�

aule dur
h die Ekmanstr

�

omung und die zyklostro-

phis
hen Str

�

omungen zu erwarten. Die Darstellung der geostrophis
hen Ges
hwindig-

keitspro�le im Verglei
h zu den LADCP Pro�len in Abbildung 4.2 verdeutli
ht die Gr

�

o�en-

ordnung der dort auftretenden Di�erenzen. In der folgenden Diskussion wird daher die

ageostrophis
he Str

�

omung in der oberen Wassers

�

aule behandelt.

Im allgemeinen kann die ageostrophis
he Str

�

omungskomponente aus der Di�erenz des

geostrophis
hen Ges
hwindigkeitspro�l und des Mittelwertes der LADCP Ges
hwindig-

keitspro�le der beiden Stationen abges
h

�

atzt werden. Dieses Verfahren leidet allerdings

unter der unters
hiedli
hen r

�

aumli
hen Au


�

osung der beiden Methoden, da das mittle-
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Abbildung 4.2: Verglei
h der geostrophis
hen Ges
hwindigkeitspro�le zwis
hen zwei Statio-

nen mit dem

�

uber beide Stationen gemittelten LADCP Pro�l. In der Darstellung wurden die

Daten aus dem n

�

ordli
hen Somalibe
ken der M32/6 Reise verwendet. Die Abwei
hungen in

gr

�

o�eren Tiefen kommen dur
h Fehler der LADCP Pro�lmessungen zustande (siehe Abs
hnitt

4.5).
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re LADCP Pro�l nur die mittlere ageostrophis
he Str

�

omung an den beiden Stationen

bes
hreibt. Weiterhin beinhalten die LADCP Pro�lmessungen einen hohen Fehler. F

�

ur

eine integrale Bes
hreibung der ober


�

a
hennahen ageostrophis
hen Str

�

omungen eigenen

si
h speziell die Messungen des s
hi�seigenen ADCPs. Zum einen mi�t das ADCP ho
h-

au


�

osend die Str

�

omungen zwis
hen zwei Stationen und bes
hreibt daher, wie ein geostro-

phis
hes Ges
hwindigkeitspro�l, die mittlere Gesamtstr

�

omung zwis
hen beiden Stationen.

Zum anderen haben die baroklinen Ges
hwindigkeitspro�le der ADCP Daten eine we-

sentli
h h

�

ohere Genauigkeit als die der LADCP Pro�le.

Das hier bevorzugte Verfahren wurde wie folgt umgesetzt: die f

�

unfmin

�

utigen Date-

nensembles der auf dem S
hi� gemessenen ADCP Daten wurden zu jeweils halbst

�

undigen

Pro�len zusammengefa�t und mit einem objektiven Verfahren auf

�

aquidistante Abst

�

ande

interpoliert. F

�

ur den Verglei
h mit den geostrophis
hen Pro�len wurden alle zwis
hen

beiden Stationspositionen interpolierten ADCP Pro�le gemittelt und die entspe
henden

Str

�

omungskomponenten quer zum S
hi�skurs bestimmt. Um die Genauigkeit der ADCP

Daten zus

�

atzli
h zu erh

�

ohen, wurden die relativen mittleren ADCP Ges
hwindigkeitspro-

�le an die geostrophis
hen Pro�le angepa�t. Dieses Verfahren hat den Vorteil, da� tiefen-

unabh

�

angige Fehler der ADCP Messungen, wie zum Beispiel verbleibende Fehler in der
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Abbildung 4.3: Mittlerer Absolutbetrag (dur
hgezogene Linie) und die Standardabwei
hung

(grau s
hattiert) der ageostrophis
hen Ges
hwindigkeit im n

�

ordli
hen Somalibe
ken w

�

ahrend

der M32/6 Reise.
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Bestimmung des S
hi�skurses und die barotropen Gezeitenstr

�

omungen dabei eliminiert

werden. Als Referenztiefe wurde in den meisten F

�

allen eine Tiefe von 350m gew

�

ahlt,

wel
he einen Kompromi� aus der gr

�

o�tm

�

ogli
hen Tiefe und der Genauigkeit der ADCP

Daten darstellt. Das s
hi�seigene ADCP auf den drei FS METEOR Reisen hatte in den

meisten Abs
hnitten eine Me�tiefe deutli
h tiefer als 400m.

Der mittlerer Betrag der ageostrophis
hen Ges
hwindigkeit im n

�

ordli
hen Somali-

be
ken w

�

ahrend der M32/6 Reise ist in Abbildung 4.3 dargestellt. In der Darstellung

wurden die oberen 50m der Wassers

�

aule ni
ht ber

�

u
ksi
htigt, da diese vom LADCP

ni
ht aufgel

�

ost werden und daher au
h bei der Bestimmung der barotropen Str

�

omungs-

komponente ni
ht ber

�

u
ksi
htigt werden. In einer Tiefe zwis
hen 50m und 100m liegt

der Betrag der ageostrophis
hen Str

�

omungskomponente im Mittel bei 0,3m s

�1

. Diese

hohen Ges
hwindigkeiten kommen haupts

�

a
hli
h dur
h zyklostrophis
he Str

�

omungen im

Berei
h des Great Whirls zustande Fis
her et al. (1996), der w

�

ahrend der M32/6 Expedi-

tion im n

�

ordli
hen Somalibe
ken voll ausgepr

�

agt war. Die w

�

ahrend M32/1 und M32/4 im

glei
hen Gebiet dur
hgef

�

uhrten Messungen zeigten kleinere ageostrophis
he Str

�

omungs-

anteile.

Trotz der hohen ageostrophis
hen Ges
hwindigkeiten sind die Beitr

�

age zu der vertikal

gemittelten Komponente klein. Der auf die gesamte Wassers

�

aule bezogene mittlere Be-

trag der ageostrophis
hen Komponente jv

ageo

j aus den in Abbildung 4.2 und 4.3 gezeigten

Pro�len wurde mit 0,0076m s

�1

bestimmt. Dies ist dadur
h bedingt, da� die ageostrophi-

s
hen Ges
hwindigkeiten hohe Betr

�

age nur in einem geringen Anteil in der Wassers

�

aule

besitzen. Weiter verringert wird der Ein
u� der ageostrophis
hen Komponente dur
h

die Tatsa
he, da� das LADCP die vertikal gemittelte Str

�

omung nur in dem Tiefenin-

tervall von 50m bis zum Meeresboden bestimmen kann. Die h

�

o
hsten ageostrophis
hen

Str

�

omungen treten dagegen in Tiefen oberhalb von 50m auf.

Der Fehler der Bere
hnung des ageostrophis
hen Str

�

omungsanteils l

�

a�t si
h anhand

der Genauigkeit der ADCP Daten abs
h

�

atzen. Der Fehler der ADCP Daten ist f

�

ur

�

uber

l

�

angere Zeitr

�

aume gemittelte Str

�

omungen kleiner als 0,03m s

�1

(Dengler , 1996). Wird

dieser Fehler auf das Tiefenintervall mit ausgepr

�

agter ageostrophis
her Str

�

omung zwi-

s
hen 50m und 250m bezogen, ergibt si
h eine Fehlabs
h

�

atzung der barotropen ageostro-

phis
hen Str

�

omungskomponente (Æ

ageo

) von 0,0015m s

�1

f

�

ur Pro�ltiefen

�

uber 4000m.

Diese Abs
h

�

atzung liegt etwas

�

uber dem zu erwartenden Fehler, da die Verringerung der

Me�fehler der ADCP Ges
hwindigkeiten dur
h die vertikale Mittelung der Daten ni
ht

ber

�

u
ksi
htigt wurde.
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4.4 Bestimmung der Gezeitenstr

�

omung

Die Gezeiten sind f

�

ur diese Arbeit in zwei Hinsi
hten von Bedeutung. Zum einen ist die

Kenntnis der barotropen Gezeitenstr

�

omung wi
htig bei der Bestimmung der Referenzge-

s
hwindigkeit f

�

ur geostrophis
he Str

�

omungen. Zum anderen lassen si
h anhand der Am-

plitude der baroklinen Gezeitenstr

�

omung Aussagen

�

uber den Beitrag von Gezeitenenergie

zur Dissipation im tiefen Ozean ma
hen. Dieser Abs
hnitt behandelt die Methode zur

Bere
hnung der Gezeiten. Die barotropen Gezeitenstr

�

omungen werden vorgestellt und

mit einem globalen hydrodynamis
hen Gezeitenmodell vergli
hen. Dabei soll insbesonde-

re gekl

�

art werden, ob si
h Modelle dazu verwenden lassen, barotrope Gezeitenstr

�

omungen

aus Messungen zu eliminieren.

Die Gezeiteners
heinung der Ozeane l

�

a�t si
h grunds

�

atzli
h als ein Zusammenspiel

von

�

au�eren Anregungen der Gestirne Mond und Sonne und der Resonanzeigens
haft

der betra
hteten Teile des Ozeans verstehen. Die harmonis
he Zerlegung des Gezeitenpo-

tentials ist im Prinzip eine Aufspaltung der komplizierten Bewegungen des Mondes und

der Sonne in mehrere Einzelbewegungen von Satelliten mit unters
hiedli
her Masse, die

die Erde in zum

�

Aquator parallelen Bahnen umkreisen oder an �xen Positionen stehen.

4.4.1 Grundlagen

Die ersten hydrodynamis
hen Formulierungen des Gezeitenproblems wurden im 17. Jahr-

hundert von I. Newton dur
hgef

�

uhrt. Eine L

�

osung des Problems wurde zuerst von Lapla
e

(1775) bes
hrieben. Dabei konnte er zeigen, da� jede Partialtide des gezeitenerzeugenden

Potentials eine S
hwingung im Ozean mit glei
her Periode hervorruft. Im folgenden wird

zum besseren Verst

�

andnis der Methode der Gezeitenanalyse eine Entwi
klung des gezei-

tenerzeugenden Potentials dargelegt.

Die Gezeitenbewegungen im Ozean werden dur
h zeitli
he

�

Anderungen der Gravi-

tationskr

�

afte zwis
hen Erde und Mond und Erde und Sonne hervorgerufen. Der gr

�

o�te

Teil der Anziehungskr

�

afte der Gestirne wird dur
h die Zentrifugalkr

�

afte kompensiert, die

dur
h die Revolution des Erde-Mond-Systems, beziehungsweise des Erde-Sonne-Systems

um den gemeinsamen S
hwerpunkt hervorgerufen werden. Die verbleibenden Restkr

�

afte

werden als gezeitenerzeugende Kr

�

afte bezei
hnet. F

�

ur einen beliebigen Punkt P auf der

Erdober


�

a
he l

�

a�t si
h das Potential der gezeitenerzeugenden Kraft eines Gestirns bezo-

gen auf den Erdmittelpunkt angeben.

�

G

(R; #) = �
 M

G

 

1

r

1

�

1

r

�

R 
os#

r

2

!

(4.3)


 ist die Gravitationskonstante und M

G

die Masse des Gestirns. Andere Bezei
hnun-
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gen in (4.3) k

�

onnen aus der Abbildung 4.4 entnommen werden.

Der Abstandvektor r

1

des Punktes P von dem Mittelpunkt des Gestirns kann dur
h die

P

R

r

r
1

ϑ

Erde, M
E

Gestirn, M
G

Abbildung 4.4: Darstellung der Variablen des Gezeitenpotentials aus (4.3).

geozentris
he Breite ', die Deklination der Bahn der Gestirns Æ relativ zur

�

Aquatorialebe-

ne und den Stundenwinkel � (Abbildung 4.5) ausgedr

�

u
kt werden. Das Gezeitenpotential

ergibt si
h dann zu

�

G

=


M

G

R

2

4r

3

f(3sin

2

'�1)(3sin

2

Æ�1)+3sin2' sin2Æ 
os�+3
os

2

' 
os

2

Æ 
os2�g (4.4)

F

�

ur die Erdgezeiten sind nur die Potentiale von Mond und Sonne wi
htig, die si
h additiv

�

uberlagern. Bei der Umformung von (4.3) na
h (4.4) wurde eine Entwi
klung na
h zonalen

Kugelfunktionen na
h dem dritten Glied abgebro
hen. Eine ausf

�

uhrli
he Herleitung des

Gezeitenpotentials ist z.B bei Bartels (1957) zu �nden. Sowohl der Stundenwinkel, als

au
h die Deklination und der Abstand des Erdmittelpunkts zum Gestirn in (4.4) sind

zeitabh

�

angig. Am s
hnellsten

�

andern si
h �

S

(Umlauf ein Sonnentag) und �

M

(Umlauf ein

Mondtag). Sie haben eine Periode von 24 Stunden, beziehungsweise 24 Stunden und 50,47

Minuten. Die Deklination des Mondes Æ

M

und des Abstands R

M

des Mondes s
hwanken

mit einer 27,3 Tage Periode, w

�

ahrend Æ

S

und R

S

mit einer Jahresperiode s
hwanken.

An einem festen Ort repr

�

asentiert demna
h der erste Term in der ges
hweiften Klammer

�

uberwiegend die langperiodis
hen Gezeitenanteile, der zweite Term die ganzt

�

agigen oder

diurnalen Gezeiten und der dritte Term wegen des Glieds 
os 2� die halbt

�

agigen oder

semidiurnalen Gezeiten.

Harmonis
he Entwi
klung des Gezeitenpotentials

In Glei
hung (4.4) lassen si
h zwar die wesentli
hen Eigens
haften des Gezeitenpotentials

erkennen, sie enth

�

alt jedo
h mehrere zeitabh

�

angige Terme wie Æ und � . Das Ziel der

harmonis
hen Entwi
klung ist die Darstellung des Gezeitenpotentials als Summe von

Sinus- und Kosinusgliedern konstanter Amplitude und Frequenz der Form

H

n


os(�

n

t� V

0

) (4.5)
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Abbildung 4.5: Darstellung der Sonnen- und Mondbahn. S ist die Sonne, M der Mond, F der

Fr

�

uhlingspunkt und N der Mondknoten. Æ

S

und Æ

M

sind die Deklinationen, �

M

der Stunden-

winkel bezogen auf die

�

Aquatorebene. Zur Bes
hreibung der Lage der Mondknotens relativ zur

Ekliptik k

�

onnen die Winkel � und � verwendet werden. Pfeile kennzei
hnen die Bewegungsri
h-

tung.

H

n

ist die Amplitude, �

n

die Winkelges
hwindigkeit der Tide und V

0

das astronomis
he

Argument, das auf den Meridian von Greenwi
h zum Zeitpunkt 0 bezogen ist und die

Di�erenz zur Glei
hgewi
htsgezeit bei Greenwi
h bes
hreibt. Die Zeit t stellt hier konven-

tionsgem

�

a� die seit dem 1. Januar 1900 um Mitterna
ht verstri
hene Zeit in Greenwi
h

da.

Die Position der Sonne und des Mondes relativ zur Erde werden in der Himmels-

me
hanik relativ zur Ekliptik und den Entfernungen der Gestirne bes
hrieben. Diese

Gr

�

o�en lassen si
h dur
h unendli
he Reihen der f

�

unf zeitabh

�

angigen Winkel s, h, p, N

und p

s

bes
hreiben. Die Bedeutung der Variablen ist in Tabelle (4.1) zusammengefa�t.

Weiterhin dient die Abbildung 4.5 zur Verdeutli
hung der Planetenbewegungen. F

�

ur eine

vollst

�

andige Bes
hreibung der Lage der Gestirne wird no
h der Stundenwinkel � eines

Gestirns ben

�

otigt, der aus den f

�

unf astronomis
hen Variablen ni
ht ableitbar ist. Doodson

(1921), der die bislang vollst

�

andigste harmonis
he Entwi
klung des Potentials dur
hf

�

uhr-

te, verwendete zus

�

atzli
h no
h die mittlere lokale Mondzeit �

M

.

X

ABCDEF

k

ABCDEF

G

A

(')

8

<

:


os

sin

9

=

;

(A�

M

+B s+ C h+Dp+ E N

0

+ F p

s

) (4.6)

Die Laufzahlen A bis F sind ganze Zahlen, die nur selten den Betrag von 5

�

ubers
hreiten.

Jeder einzelne Term der Entwi
klung stellt eine Partialtide dar. Der KoeÆzient k be-
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Abbildung 4.6: KoeÆzienten der diurnalen (oben) und semidiurnalen (unten) Partialtiden.

Die Werte stammen aus Cartwright und Tayler (1973).

s
hreibt die maximale Amplitude der Partialtide, und die Geod

�

atis
he Funktion G

A

(')

beinhaltet die Breitenabh

�

angigkeit. Die diurnalen und semidiurnalen Partialtiden mit ei-

nem KoeÆzienten k > 1� 10

�5

sind in Abbildung 4.6 dargestellt.

Alle Laufzahlen zusammen bes
hreiben die Argumentzahl der Tide, die zur Klassi-

�kation dient. A nimmt nur Werte zwis
hen 0 und 2 an und wird als Index der Tide

bezei
hnet. A und B zusammen bes
hreiben die Gruppen der Tide, die als sol
he au
h in

Abbildung 4.6 zu erkennen sind. Unters
hiedli
he Gruppen lassen si
h in Zeitserien mit

Tabelle 4.1: Mittlere Bahnelemente von Sonne und Mond in der harmonis
hen Entwi
klung

des Gezeitenpotentials. � ist die Winkelges
hwindigkeit in Grad pro Sonnenstunde.

Winkel Bedeutung � Umlaufzeit

�

M

Mondtag 14,4921 1,04 Tage

s L

�

ange des Mondes 0,5490 27,32 Tage

h L

�

ange der Sonne 0,0411 365,24 Tage

p L

�

ange der Mondperig

�

aums 0,0046 8,85 Jahre

N

0

= �N L

�

ange des Knotens 0,0022 18,61 Jahre

p

s

L

�

ange des Sonnenperig

�

aums 2�10

�6

20942 Jahre
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einer L

�

ange von einem Monat getrennt au


�

osen. Die Laufzahlen A bis C klassi�zieren die

Stammtiden, die aus Messungen

�

uber einen Zeitraum von einem Jahr getrennt aufgel

�

ost

werden k

�

onnen.

Auf Grund der langsamen Rotation des Bahnknotens der Mondbahn (N) und des

Mondperig

�

aums (p) ver

�

andern si
h die vom Mond hervorgerufenen Gezeiten. Um zum

Beispiel die Tide mit der Argumentzahl 2 0 0 0 -1 0, die einen KoeÆzienten von 0,034 auf-

weist, von der M

2

Tide getrennt au


�

osen zu k

�

onnen, m

�

u�te si
h eine Analyse

�

uber einen

Zeitraum von 19 Jahren erstre
ken. Dies ist aber in der Praxis kaum dur
hf

�

uhrbar, da

Daten

�

uber lange Zeitr

�

aume nur selten zur Verf

�

ugung stehen. Es ist daher zwe
km

�

a�ig,

die dur
h den Mondknoten und das Mondperig

�

aum hervorgerufenen S
hwankungen als

eine Modulation der Stammtiden aufzufassen. Es k

�

onnen daher zwei neue Parameter, der

KoeÆzient f und der Winkel u eingef

�

uhrt werden, die den Ein
u� des Mondknotens und

des Mondperig

�

aums darstellen. Der Ein
u� des Perig

�

aums der Sonne kann aufgrund der

langen Periode als konstant angenommen werden. Die harmonis
hen Terme lauten dann

f

n

H

n


os(�

n

t� (V

0

� u

n

)) (4.7)

f

n

und u

n

sind f

�

ur die meisten Tiden nur von der Lage des Bahnknotens abh

�

angig. Eine

Ausnahme bilden die Tiden M

1

und L

2

, bei denen die Parameter zus

�

atzli
h stark von

dem Mondperig

�

aum p abh

�

angig sind.

4.4.2 Harmonis
he Analyse von Str

�

omungszeitserien

Die vorangegangenen Ausf

�

uhrungen bes
hreiben die

�

au�ere Anregung des Ozeans dur
h

die Gestirne. Die im Ozean dur
h das gezeitenerzeugende Potential auftretenden Be-

wegungen gehor
hen dagegen den hydrodynamis
hen Glei
hungen und sind vorwiegend

von der Gestalt des Meeresbodens und der Geometrie des betra
hteten Meeresgebietes

abh

�

angig. In Analogie zur harmonis
hen Entwi
klung lassen si
h die Gezeitenbewegun-

gen als die Summe von harmonis
hen Gliedern mit den aus dem Potential vorgegebenen

Frequenzen aber lokal vers
hiedener Amplitude und Phase au�assen.

Der f

�

ur diese Arbeit zur Verf

�

ugung stehende Datensatz beinhaltet insgesamt 18 Ver-

ankerungen, die jeweils mit mehreren Rotorstr

�

omungsmessern und akustis
hen Doppler-

strompro�lern ausgestattet waren (siehe Abs
hnitt (3.2.2)). In der harmonis
hen Ana-

lyse von Str

�

omungszeitserien wird jede Ges
hwindigkeitskomponente einzeln an die aus

der Entwi
klung des gezeitenerzeugenden Potentials gewonnenen Partialtiden analog zur

Fourierentwi
klung angepa�t:

u(t) = C

u

+

X

N

f

n

U

n


os(�

n

t� g

u

n

� (V

0

� u

n

)) (4.8)
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v(t) = C

v

+

X

N

f

n

V

n


os(�

n

t� g

v

n

� (V

0

� u

n

)) (4.9)

V

0

; u

n

; f

n

und �

n

sind die aus der Entwi
klung des Gezeitenpotentials erhaltenen Parame-

ter, C

u

und C

v

die ni
ht gezeitenbedingte Str

�

omungsanteile. F

�

ur jede Partialtide erh

�

alt

man aus der Fourierentwi
klung zwei Amplituden U

n

und V

n

sowie zwei Phasen g

u

n

und

g

v

n

, die jeweils die Phasendi�erenz zu der entspre
henden Glei
hgewi
htspartialtide auf

dem Meridian von Greenwi
h am 1.1.1900 um 0:00 bes
hreiben. Alle vier Parameter zu-

sammen bes
hreiben die Stromellipse der Partialtide. Aus der Phasendi�erenz zwis
hen

der zonalen und meridionalen Komponente l

�

a�t si
h die Drehri
htung der Stromellipse

ermitteln .

0 < g

v

n

� g

u

n

< � � zyklonale Rotation

� < g

v

n

� g

u

n

< 2� � antizyklonale Rotation

Harmonis
he Analysen von Str

�

omungszeitserien haben gezeigt, da� Partialtiden mit

�

ahn-

li
hen Winkelges
hwindigkeiten au
h

�

ahnli
h geformte und orientierte Stromellipsen auf-

weisen (Pugh, 1987).

4.4.3 Barotrope und barokline Gezeitenstr

�

omungen

Ein Vorteil bei der Verwendung von Verankerungen zur Gezeitenanalyse liegt darin, da�

die in mehreren Tiefen simultan gemessenen Str

�

omungszeitserien eine Unters
heidung

zwis
hen den barotropen und baroklinen Gezeitenstr

�

omungen erm

�

ogli
hen. W

�

ahrend die

barotropen Gezeitenstr

�

omungen als unabh

�

angig von der Tiefe betra
htet werden k

�

onnen

(z.B. Weisberg et al., 1987), ist die Amplitudenverteilung der baroklinen Gezeiten mit

der Tiefe bes
hrieben dur
h die L

�

osungen F

m

(z) der vertikalen Strukturglei
hung inter-

ner Wellen.

F

00

m

(z) +

N

2

(z)




2

m

F

m

(z) = 0 (4.10)

N

2

(z) ist die Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz und 


2

m

sind die Eigenwerte. Die L

�

osungen F

m

(z)

werden au
h als vertikale Moden bezei
hnet. F

�

ur die Bere
hnungen der vertikalen Moden

wurde ein numeris
hes Modell verwendet, wel
hes am Institut f

�

ur Meereskunde Kiel ent-

wi
kelt wurde und in Dengler (1995) bes
hrieben ist. Die lokale Brunt-V

�

ais

�

ala-Frequenz

wurde aus den CTD Daten bestimmt, die in unmittelbarer N

�

ahe zu den Verankerungen

aufgenommen wurden. Die barotropen und baroklinen Anteile der Str

�

omung einer Parti-

altide werden dann dur
h die Projektion der FourierkoeÆzienten der Partialtide aus den

einzelnen Str

�

omungszeitserien auf die Amplituden der vertikalen Moden bestimmt. Ab-

bildung 4.7 zeigt beispielhaft die ersten drei Vertikalmoden und die Verankerungstiefen
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von K16 aus dem Somalibe
ken.
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Abbildung 4.7: Maximale Amplitude der barotropen (0) und ersten drei baroklinen Moden

(1-3) aus dem n

�

ordli
hen Somalibe
ken. Die Punkte kennzei
hnen die Tiefen der Str

�

omungs-

zeitserien von der Verankerung K16.

Werden nur Str

�

omungsmessungen f

�

ur die Analyse verwendet, gibt es zwei M

�

ogli
h-

keiten zur Anpassung der FourierkoeÆzienten an die Moden (S
hott , 1977): in dem einen

Verfahren werden die FourierkoeÆzienten aus dem gew

�

ahlten Analysezeitraum mittels ei-

ner Minimierung der kleinsten Quadrate direkt an die Amplituden der Moden angepa�t.

In dem zweiten Verfahren werden mit der Zeit variierende Moden f

�

ur die Anpassung ver-

wendet. Beide Verfahren gehen von unters
hiedli
hen Eigens
haften barokliner Gezeiten

aus.

Das erstgenannte Verfahren bes
hreibt die Amplituden einer barokline Gezeit, die eine

konstante Phasenbeziehung w

�

ahrend des untersu
hten Zeitraums besitzt. Dieses Verhal-

ten von internen Gezeiten ist von Dushaw et al. (1995) mittels reziproker akustis
her

Tomographie beoba
htet worden. Ray und Mit
hum (1996) best

�

atigten ein r

�

aumli
h

konstantes Phasenverhalten der ersten und zweiten baroklinen Mode der M

2

und S

2

Tide anhand von Satellitendaten

�

uber einen Zeitraum von drei Jahren. Die Beoba
h-

tungen zeigten r

�

aumli
h konstante Ober


�

a
henauslenkungen von bis zu 5 
m, die von

dem Hawaiir

�

u
ken im Pazi�k wegpropagieren. Mit dieser Methode bere
hnete barokline

Gezeiten wurden zum Beispiel von Mein
ke (1971), Magaard und M
Kee (1973) und
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Weisberg et al. (1987) ver

�

o�entli
ht.

Die zweite Anpassungsm

�

ogli
hkeit bes
hreibt dagegen barokline Tiden mit zeitli
h

ver

�

anderli
hen Phasen und Amplituden. Die

�

Anderungen sind jedo
h klein vergli
hen

mit den Gezeitenperioden (Siedler und Paul , 1991). Dieses Verhalten entspri
ht der Vor-

stellung

�

uber interne Gezeiten als barokline lange S
hwerewellen, die mit einer Phasen-

ges
hwindigkeit entspe
hend ihrer vertikalen Mode vom Ort der Anregung wegpropa-

gieren. Beoba
htungen von Wuns
h (1975); S
hott (1977) und Siedler und Paul (1991)

unterst

�

utzen diese Bes
hreibung.

In dieser Arbeit wird eine zeitli
h konstante Anpassung der FourierkoeÆzienten zur

Bestimmung der baroklinen Gezeiten verwendet. In Gebieten mit hoher zeitli
her Varia-

bilit

�

at der baroklinen Gezeiten kann dies allerdings zu einer starken Unters
h

�

atzung ihrer

Gezeitenamplitude f

�

uhren (S
hott , 1977). Die Ergebnisse der baroklinen Gezeitenanalyse

werden zusammen mit den Untersu
hungen zur vertikalen Vermis
hung in Abs
hnitt 7

vorgestellt.

4.4.4 Bere
hnung der Gezeitenstr

�

omungen aus den Verankerungsdaten

Die gesetzten S
hwerpunkte f

�

ur die Bere
hnung der Gezeitenstr

�

omung sind einerseits eine

genaue Bestimmung der lokalen barotropen und baroklinen Gezeitenst

�

omung m

�

ogli
hst

vieler Partialtiden; andererseits sollen die Ergebnisse verglei
hbar mit einem globalen

hydrodynamis
hen Gezeitenmodel sein. Die Au


�

osung m

�

ogli
hst vieler Partialtiden ist

dur
h die Me�genauigkeit der Str

�

omungszeitserien einges
hr

�

ankt. Ein weiteres eins
hr

�

an-

kendes Kriterium ist die in der Analyse verwendete L

�

ange der Zeitserien. Um vers
hiedene

Stammtiden au


�

osen zu k

�

onnen, werden Messungen

�

uber einen Zeitraum von einem Jahr

ben

�

otigt. F

�

ur eine akkurate Bes
hreibung der baroklinen Gezeiten eignen si
h dagegen

m

�

ogli
hst kurze Zeitserien.

Methode zur Bere
hnung der Gezeitenstr

�

omungen

Der hier gew

�

ahlte Kompromi� ist die Anwendung der harmonis
hen Gezeitenanalyse

auf Str

�

omungszeitserien mit einer Me�dauer von 29 Tagen. Zum einen wird dadur
h die

Au


�

osung von den vers
hiedenen Gruppen der Gezeiten erm

�

ogli
ht, zum anderen k

�

onnen

Ver

�

anderungen der baroklinen Gezeiten hinrei
hend bes
hrieben werden. Dar

�

uberhin-

aus lassen si
h au
h die Stromellipsen von s
hw

�

a
her ausgepr

�

agten Partialtiden aus den

Amplituden und Phasen von ausgepr

�

agten Tiden ableiten (Cartwright et al., 1988). Die

Grundlage daf

�

ur bieten Ergebnisse von Beoba
htungen, die zeigen, da� das Verh

�

altnis der

lokalen Amplituden und Phasen zu den aus dem Gezeitenpotential abgeleiteten Ampli-

tuden und Phasen bei in den Frequenzen kaum unters
hiedli
her Tiden nahezu konstant

ist (z.B. Pugh, 1987; Godin, 1972). Die Annahme ist dur
h die physikalis
he Intuition
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natura non fa
it saltus motiviert und bringt zum Ausdru
k, da� si
h die Resonanzeigen-

s
haften von Partialtiden mit kaum unters
hiedli
her Frequenz ni
ht stark unters
heiden.

Im Prinzip ist diese Voraussetzung s
hon bei der Einf

�

uhrung der Parameter zur Bes
hrei-

bung der Modulation dur
h den Mondknoten und des Mondperig

�

aums verwendet worden.

Tabelle 4.2: Die analysierte Tiden dieser Arbeit.

abgeleitet Frequenz Argumentzahl KoeÆzient

Tide Bes
hreibung

aus f

n

in 
pd �

M

s h p N

0

p

s

k

ABCDEF

Q

1

Ellipt. Tide O

1

0,89324 1 -2 0 1 0 0 0,07217

O

1

Haupt-Mondtide 0,92954 1 -1 0 0 0 0 0,37689

1 0 0 -1 0 0 0,01066

M

1

Ellipt. Tide O

1

8

>

<

>

:

0; 96583

0; 96614

0; 96645

1 0 0 0 0 0 0,00661

1 0 0 1 0 0 0,02964

P

1

Haupt-Sonnentide K

1

0,99726 1 1 -2 0 0 0 0,17554

K

1

Deklinationstide 1,00274 1 1 0 0 0 0 0,53009

J

1

Ellipt. Tide K

1

,O

1

1,03903 1 2 0 -1 0 0 0,02964

2N

2

Ellipt. Tide N

2

1,85969 2 -2 0 2 0 0 0,02301

�

2

Gr. Variationstide N

2

1,86455 2 -2 2 0 0 0 0,02777

N

2

Gr. Ellipt. Tide 1,89598 2 -1 0 1 0 0 0,17387

�

2

Gr. Evektionstide N

2

, M

2

1,90084 2 -1 2 -1 0 0 0,03303

M

2

Haupt-Mondtide 1,93227 2 0 0 0 0 0 0,90812

2 1 0 -1 0 0 0,02567

L

2

Kl. Ellipt. Tide M

2

, S

2

(

1; 96857

1; 96918

2 1 0 1 0 0 0,00643

T

2

Gr. Ellipt. Tide S

2

1,99726 2 2 -3 0 0 1 0,02479

S

2

Haupt-Sonnentide 2,00000 2 2 -2 0 0 0 0,42286

K

2

Deklinationstide S

2

2,00548 2 2 0 0 0 0 0,11495

Das f

�

ur die Bere
hnung der Partialtiden verwendete Verfahren ist in Abbildung 4.8

zusammengefa�t. In der Analyse von 29 Tage Zeitserien werden die Partialtiden O

1

, K

1

,

N

2

,M

2

und S

2

dur
h Fouriertransformation unabh

�

angig voneinander aufgel

�

ost. Diese f

�

unf

Partialtiden weisen in der harmonis
hen Entwi
klung des Gezeitenpotenials den gr

�

o�ten

KoeÆzienten auf. Aus den Amplituden und Phasen der f

�

unf Gezeitengruppen werden

dann, dem Gezeitenpotential entspre
hend, die elf anderen Partialtiden aus Tabelle 4.4.4

abgeleitet. Hierbei wird au
h die Lage des Mondknotens und des Mondperig

�

aums ber

�

u
k-

si
htigt. Die urspr

�

ungli
hen Amplituden und Phasen werden dabei um entspre
hende Ein-




�

usse verringert. Es folgt eine R

�

u
ktransformation der Amplituden und Phasen zu den

Fourierkoe�zienten der f

�

unf korrigierten Partialtiden. Na
hdem alle FourierkoeÆzienten

aus allen zur Verf

�

ugung stehenden Str

�

omungsmessungen einer Verankerung bekannt sind,

erfolgt die Anpassung der Partialtiden an die vertikalen Moden. Das gesamte Verfahren

wird mit jeweils um 15 Tage vers
hobenen Zeitserien von 29 Tagen dur
hgef

�

uhrt, da ei-
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ne f

�

ur die Fouriertransformation verwendetete Fensterfunktion zu Datenverlusten f

�

uhrt.

Teile dieses Verfahrens, insbesondere die Routine f

�

ur die Bere
hnung des Astronomis
hen

Arguments, sind von Dr. H. Mofjeld zur Verf

�

ugung gestellt worden. Weiterf

�

uhrende Be-

re
hnungen wurden anhand der in S
hureman (1924) dargestellten Funktionen bestimmt.
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Abbildung 4.8: S
hematis
he Darstellung zur Bere
hnung der Gezeitenstr

�

omungen aus den

Verankerungen.

Bei der Verwendung von Zeitserien aus einem Verankerungszeitraum von einem Jahr

f

�

uhrt die konsequente Anwendung dieses Verfahrens zu 23 unabh

�

angigen Bestimmun-

gen der vier Parameter jeder Partialtide. F

�

ur die Bestimmung der mittleren barotropen

Gezeitenstr

�

omung wurden die einzelnen Ergebnisse na
h Ausrei�ern untersu
ht und ge-

gebenenfalls herausgenommen. Ein Mittelwert l

�

a�t si
h dann dur
h die Mittelung der

FourierkoeÆzienten bestimmen.

Fehlerabs
h

�

atzung

Der Fehler bei der Bestimmung der barotropen Gezeitenstr

�

omungen sind haupts

�

a
hli
h

dur
h Ungenauigkeiten der Me�methode von Str

�

omungen beein
u�t. Der Fehler der

Str

�

omungsmessungen ist dur
h die Ansprungges
hwindigkeit der Rotorstr

�

omungsmesser

und Unsi
herheiten in der Zeitaufzei
hnung bedingt. Weiterhin f

�

uhrt die Eigenbewegung
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der Verankerungen dur
h Reibung der Gezeitenstr

�

omung zu einer Verringerung der Ge-

zeitenamplitude.

Die Unsi
herheit bei der Zeitaufzei
hnung ist dur
h die Verwendung von relativ kurzen

29 Tage Segmenten der Zeitserien stark verringert. Die Di�erenz zwis
hen dem Aufzei
h-

nungszeitraum der Rotorstr

�

omungsmesser und dem Verankerungszeitraum lag bei den

meisten Ger

�

aten zwis
hen 10 und 20 Minuten und ist zu klein, um die Gezeitenbestim-

mung zu beein
u�en. Bei man
hen Ger

�

aten traten jedo
h gr

�

o�ere Zeitfehler von bis zu

a
ht Stunden auf. Dies f

�

uhrte zu einer signi�kanten Vers
hiebung der Gezeitenfrequenzen

in den Str

�

omungszeitserien. F

�

ur die Bere
hnungen wurden daher nur Zeitserien ber

�

u
k-

si
htigt, deren Zeitfehler geringer als drei Stunden betrug.

Besonders bei in gr

�

o�eren Tiefen verankerten Ger

�

aten kann die Ansprungges
hwin-

digkeit der RCMs zu einer Verringerung der dur
h die Fouriertransformation erhaltenen

KoeÆzienten f

�

uhren, da die Gezeitenstr

�

omungen meistens unterhalb von 2 
m s

�1

liegen.

Sind jedo
h zus

�

atzli
he Str

�

omungen vorhanden, entf

�

allt dieser Me�fehler. Dieser Ein
u�

wurde dur
h die Eliminierung ungew

�

ohnli
h kleiner Gezeitenamplituden vor der Mitt-

lung der FourierkoeÆzienten reduziert. Weiterhin wurde in Abs
hnitt 2.3.3 gezeigt, da�

im Somalibe
ken au
h in gr

�

o�eren Tiefen Str

�

omungen dur
h Rossbywellen hervorgerufen

werden, die die Ansprungges
hwindigkeit der RCMs

�

ubersteigen.

Die Eigenbewegung einer Verankerung kann in erster N

�

aherung als ein am Meeres-

boden anges
hlagenes starres Pendel betra
htet werden. Den Bere
hnungen von Fofono�

(1966) zur Folge haben die Eigenbewegungen viel kleinere Perioden als die der Gezeiten,

wodur
h eine Anregung der Eigens
hwingung dur
h die Gezeiten m

�

ogli
h ist. Untersu-


hungen von Siedler und Paul (1991) zeigten allerdings, da� die relativen Ges
hwindig-

keiten der Verankerungen in den Gezeitenperioden meistens in der Gr

�

o�enordnung von

ein paar Prozent liegt. In Ausnahmef

�

allen k

�

onnen die Relativges
hwindigkeiten jedo
h

bis zu 20% der beoba
hteten Gezeitenstr

�

omungen betragen.

F

�

ur die Verglei
hbarkeit der Ergebnisse ist au
h von Bedeutung, da� die Mittelung

der Str

�

omungen bei den Me�ger

�

aten vers
hieden eingestellt ist. Die hier verwendeten

verankerten RCMs zei
hnen ni
ht die zu einem Zeitpunkt gemesssene Str

�

omung auf, son-

dern einen Mittelwert der Str

�

omungsges
hwindigkeiten

�

uber einen Zeitraum von zwei

Stunden. Einige

�

altere RCMs, die keine digitale Datenspei
herung besitzen, wurden mit

Mittelungsintervalle von drei Stunden voreingestellt, damit eine Datenaufzei
hnung

�

uber

den Me�zeitraum gew

�

ahrleistet werden konnte. Diese wurden in der harmonis
hen Ana-

lyse aber ni
ht ber

�

u
ksi
htigt. Die Str

�

omungen der Gezeiten werden im Verglei
h zu

augenbli
kli
h aufgezei
hneten Str

�

omungen dur
h die Mittelung

�

uber den Zeitraum von

zwei Stunden mit geringeren Amplituden aufgezei
hnet. Untersu
hungen mit einem syn-

thetis
hen Datensatz zeigten allerdings, da� dur
h die Mittelung der Str

�

omungen die

semidiurnalen Amplituden der Gezeiten nur um weniger als 5%, die diurnalen Amplitu-
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den der Gezeiten nur um weniger als 1,5% unters
h

�

atzt werden. Bei hohen Amplituden

der Gezeiten, wie zum Beispiel in der Passage von Sokotra, mu� diese Unters
h

�

atzung

ber

�

u
ksi
htigt werden.

Insgesamt ist der Fehler der Gezeitenstr

�

omungen ni
ht exakt quanti�zierbar. In der

folgenden Darstellung der Ergebnisse wird si
h jedo
h zeigen, da� die Bestimmung von

Gezeiten mit Amplituden kleiner als 0,2 
m s

�1

ni
ht ausl

�

osbar sind, wel
hes ein Fehler-

kriterium darstellt. Als ein statistis
hes Ma� f

�

ur die Unsi
herheit der Bestimmung kann

die si
h aus den 23 Bere
hnungen ergebende Standardabwei
hung der Amplituden und

Phasen beider Str

�

omungskomponenten verwendet werden. Wird vorausgesetzt, da� die

Abwei
hungen der Amplituden und Phasen von dem Mittelwert gau�verteilt sind, so

l

�

a�t si
h das 95% Kon�denzintervall des Mittelwertes anhand der t Verteilung bestim-

men. Die im folgenden dargelegten Ergebnisse mit Kon�denzinterval beruhen auf dieser

Abs
h

�

atzung. Der Bestimmung des Kon�denzintervalls werden dabei 12 Freiheitsgrade

zugrunde gelegt.

4.4.5 Gezeitenstr

�

omungen im Arabis
hen Meer und auf 80

Æ

Ost

Mit dem in den letzten Abs
hnitten vorgestellten Verfahren wurden die Gezeitenstr

�

omun-

gen aus den Verankerungsfeldern ICM7 im Arabis
hen Meer und ICM8 s

�

udli
h von Sri

Lanka bere
hnet. Die Ergebnisse werden hier exemplaris
h anhand der Partialtiden M

2

und der K

1

vorgestellt. Die Gezeitenstromellipsen aus dem Verankerungsfeld im nord-

westli
hen Somalibe
ken sind in Abbildung 4.9 dargestellt. F

�

ur die Verankerung K15 und

K21 von ICM7 konnten keine stabilen L

�

osungen gefunden werden, da aus gr

�

o�eren Tiefen

keine verwendbaren Str

�

omungszeitserien zur Verf

�

ugung standen.

Entfernt vom Kontinentalabhang und der Sokotrapassage sind aufgrund des ebenen

Meeresbodens fast identis
he Gezeitenstr

�

omungen zu erwarten. Die Gezeitenstromellip-

sen der M

2

und der K

1

in Abbildung 4.9 zeigen diese

�

Ubereinstimmung sowohl in der

Amplitude als au
h in der Orientierung der Ellipse. F

�

ur die M

2

Partialtide der Veran-

kerungen K16 bis K20 betr

�

agt die Standardabwei
hung der zonalen und meridionalen

Amplituden 0,053 
m s

�1

beziehungsweise 0,045 
m s

�1

. Die Standardabwei
hung der bei-

den Phasen ist jeweils geringer als 10

Æ

.

F

�

ur die K

1

Tide ist die

�

Ubereinstimmung in der Amplitude zwar von

�

ahnli
her

Gr

�

o�enordnung, die Phase der zonalen Gezeitenstr

�

omungen unters
heiden si
h jedo
h

um teilweise 100

Æ

zwis
hen den einzelnen Bere
hnungen. Dieses Verhalten wurde bei al-

len Partialtiden mit Amplituden unter 0,2
m s

�1

festgestellt und de�niert damit eine

Au


�

osungsgrenze des hier verwendeten Verfahrens von 0,2 
m s

�1

.

Vergli
hen mit dem KoeÆzienten aus der harmonis
hen Entwi
klung sind die diur-

nalen Str

�

omungen im Somalibe
ken um einen Faktor 2 bis 3 geringer ausgepr

�

agt als die

Str

�

omungen der semidiurnalen Partialtiden (Tabelle 4.3). Die Gezeitenstromellipse der
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Abbildung 4.9: Gezeitenstr

�

omungen der Partialtiden M

2

(links) und K

1

(re
hts) im Arabi-

s
hen Meer.

O

1

weist die glei
he meridionale Orientierung wie die der K

1

auf, nur mit einer no
h ge-

ringeren Amplitude. Die Orientierung der Ellipsen von N

2

und S

2

ist glei
hgeri
htet mit

der M

2

Ellipse. Im Verglei
h zu der astronomis
hen Anregung ist jedo
h die N

2

Partial-

tide etwas st

�

arker als die beiden anderen semidiurnalen Partialtiden ausgepr

�

agt (Tabelle

4.3). Die Gezeitenellipsen aller Partialtiden drehen in antizyklonaler Ri
htung. In Abbil-

dung 4.9 sind die starken Gezeitenstr

�

omungen in der nur 1000m tiefen Sokotrapassage

am au�

�

alligsten. Die maximale Amplitude der M

2

Gezeit liegen hier

�

uber 12 
m s

�1

,

die der S

2

bei 5 
m s

�1

. Die hohen Str

�

omungsges
hwindigkeiten sind auf eine Resonanz-

eigens
haft der Passage zur

�

u
kzuf

�

uhren.

S

�

udli
h von Sri Lanka zeigt si
h eine

�

ahnli
h gute

�

Ubereinstimmung der v

�

ollig un-

abh

�

angig voneinander gewonnenen Messungen der Gezeitenstr

�

omungen aus den vers
hie-

denen Verankerungen (Abbildung 4.10). Besonders au�

�

allig ist dies bei den drei

�

aquato-

Tabelle 4.3: Verglei
h des Verh

�

altnisses der maximalen Gezeitenstr

�

omungen (U

max

) der Par-

tialtiden im nordwestli
hen Somalibe
ken (K14-K20) und auf 80

Æ

Ost (K6-K9) mit den KoeÆ-

zienten (k) der harmonis
hen Entwi
klung.

Somalibe
ken bei 80

Æ

Ost

Partialtide O

1

K

1

N

2

M

2

S

2

O

1

K

1

N

2

M

2

S

2

U

max

in 
m s

�1

0,21 0,40 0,42 1,56 0,71 0,40 0,83 0,29 1,17 0,65

U

max

=U

maxM

2

0,13 0,26 0,26 1 0,46 0,34 0,71 0,25 1 0,55

k=k

M

2

0,41 0,58 0,19 1 0,47 0,41 0,58 0,19 1 0,47
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Abbildung 4.10: Gezeitenstr

�

omungen der PartialtidenM

2

(links) undK

1

(re
hts) s

�

udli
h von

Sri Lanka.

rialen Verankerungen K7 bis K9, die insgesamt weniger als 150 km von einander entfernt

ausgelegt waren. Der Ein
u� der K

�

uste sorgt bei den diurnalen Gezeiten f

�

ur eine Ver-

ringerung der meridionalen Str

�

omungskomponente (Abbildung 4.10). Die Drehri
htung

von O

1

und K

1

ist zyklonal. Die Gezeitenstr

�

omungen der semidiurnalen Partialtiden ist

am

�

Aquator

�

uberwiegend meridional. In der N

�

ahe des Kontinentalabhanges

�

uberwiegt

dagegen die zonale Komponente. Die Stromellipsen sind im Verglei
h zu denen des So-

malibe
kens stark aufgeweitet und drehen in zyklonaler Ri
htung.

4.4.6 Verglei
h der Ergebnisse mit einem globalen hydrodynamis
hen

Gezeitenmodell

Die Verwendung der in diesem Kapitel vorgestellten Methode zur Referenzierung der

geostrophis
hen Ges
hwindigkeit setzt die Kenntnis der barotropen Gezeitenstr

�

omung

voraus. Von besonderem Interesse f

�

ur eine universelle Anwendbarkeit ist daher die Frage,

ob globale hydrodynamis
he Gezeitenmodelle die barotropen Gezeitenstr

�

omung mit hin-

rei
hender Genauigkeit wiedergeben, so da� diese direkt zur Referenzierung verwendet

werden k

�

onnen.

Die Verf

�

ugbarkeit von Altimeterdaten aus Beoba
htungen der TOPEX/POSEIDON

und ERS1 Satelliten f

�

uhrte in den letzten Jahren zu einer erhebli
hen Verbesserung der

Genauigkeit von globalen hydrodynamis
hen Gezeitenmodellen (e.g. Le Provost et al.,

1995; Shum et al., 1997). Die h

�

ohere Genauigkeit wird dur
h die Assimilation von Be-

oba
htungsdaten errei
ht. Die Assimilation ist ein Inversverfahren, mit dem die ange-

nommenen hydrodynamis
hen Glei
hungen und qualitativ ho
hwertige Daten aneinan-
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der angepa�t werden. Eines der ersten assimilierenden globalen Gezeitenmodelle, wel
hes

Daten aus 55 Wasserstandsmessungen und 15 Au
aststationen verwendete, wurde von

Zahel (1991) entwi
kelt.

Neuere hydrodynamis
he Gezeitenmodelle assimilieren aus TOPEX/POSEIDON Da-

ten gewonnene Verteilungen der Ober


�

a
henauslenkungen vers
hiedener Partialtiden. In

Bewertungsstudien

�

uber die Genauigkeit der globalen Gezeitenmodellen trat unter ande-

rem das Grenobler Modell FES95.2.1 heraus (e.g. Shum et al., 1997; Smith und Andersen,

1997). Das Modell basiert auf Finiten Elementen und bere
hnet die direkte L

�

osung von

den se
hs assimilierten Partialtiden M

2

, S

2

, N

2

, K

1

, O

1

und Q

1

. Die Partialtiden K

2

und 2N

2

werden modelliert aber ni
ht assimiliert. Weitere 19 Partialtiden werden dur
h

Interpolation abgeleitet, wobei ein Verfahren analog zu dem in Abs
hnitt 4.4.4 bes
hrie-

benen verwendet wird. Detalierte Bes
hreibungen des Modells k

�

onnen in Le Provost et al.

(1998) und Le Provost et al. (1994) gefunden werden. Die in dieser Arbeit verwendeten

Modelldaten basieren auf einen Modellauf mit 1=3

Æ

Au


�

osung. Der Datensatz wurde von

Florent Lyard vom Laboratoire d'Etudes en Geophysique et O
eanographie Spatiales,

Toulouse, zur Verf

�

ugung gestellt.

Die Modellgezeitenstr

�

omungen sind dur
h harmonis
he Konstanten ausgedr

�

u
kt, wo-

bei die Phasen, wie in Abs
hnitt 4.4.2 bes
hrieben, auf die Glei
hgewi
htspartialtide des

Greenwi
h Meridians am 1.1.1900 um 00:00 Uhr bezogen sind. Die Modelldaten k

�

onnen

daher direkt mit den Ergebnissen der harmonis
hen Analyse aus den Verankerungen

vergli
hen werden. Es werden zwei Verglei
he vorgestellt. Zuerst werden die beiden Da-

tens

�

atze an den Verankerungspositionen lokal vergli
hen. Ein zweiter Verglei
h betra
htet

die Varianzreduktion der Str

�

omungszeitserien dur
h die jeweiligen Gezeitenstr

�

omungen.

Generell l

�

a�t si
h eine

�

Ubereinstimmung der harmonis
hen Konstanten des Gezeiten-

modells und der Bere
hnungen aus den Verankerungen feststellen. Allerdings werden au
h

lokale Unters
hiede, besonders in der Amplitude der Partialtiden, in den beiden Veranke-

rungsregionen deutli
h. Abbildung 4.11 zeigt exemplaris
h die Amplituden und Phasen

der zonalenM

2

Str

�

omung und der meridionalenK

1

Str

�

omung der Modellbere
hnung und

der harmonis
hen Analyse an den Verankerungspositionen. Entfernt von der K

�

uste im

n

�

ordli
hen Somalibe
ken (K14 bis K20) sind beide Modellamplituden systematis
h h

�

oher

als die aus den Zeitserien bere
hneten Amplituden. Eine gute

�

Ubereinstimmung der Am-

plituden beider Bere
hnungsmethoden �ndet man dagegen bei den Verankerungen K5 bis

K9 s

�

udli
h von Sri Lanka.

�

Ahnli
he Di�erenzen zeigen au
h die beiden Phasenbestim-

mungen. Die Phase der M

2

Tide des Gezeitenmodells ist nur im Somalibe
ken gegen

�

uber

den aus den Verankerungen bere
hneten Werten systematis
h erh

�

oht. Die meridionale

K

1

Phase beider Methoden stimmt dagegen sowohl im Somalibe
ken als au
h s

�

udli
h

von Sri Lanka gut

�

uberein. Auf dem S
helf und in der Sokotrapassage (K10 und K12)

stimmen die harmonis
hen Konstanten der M

2

gut mit den Modellergebnissen

�

uberein.
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Abbildung 4.11: Darstellung der Amplituden und Phasen der Modellgezeiten (s
hwarze Drei-

e
ke) und der harmonis
hen Analyse (Kreise mit 95% Kon�denzintervall) an den vers
hiedenen

Verankerungspositionen. Die oberen beiden Graphiken zeigen die zonale Komponente der M

2

,

die unteren beiden die meridionale Komponente der K

1

.

Die Amplitude der meridionalenK

1

Str

�

omungen wird dagegen vom Gezeitenmodell stark

�

ubers
h

�

atzt.

Aufgrund der regionalen Unters
hiede zwis
hen den Modellergebnissen und den aus

den Verankerungen bere
hneten harmonis
hen Konstanten kann ein Verglei
h der beiden

Methoden auf drei Gebiete, der Sokotrapassage, dem Somalibe
ken und s

�

udli
h von Sri

Lanka bes
hr

�

ankt werden. Tabelle 4.4 zeigt die Di�erenzen der Modellgezeitenstr

�

omun-

gen zu den harmonis
hen Konstanten aus den Verankerungen f

�

ur die drei Gebiete. Au�er

in der Sokotrapassage sind die Gezeitenstr

�

omungen des Modells f

�

ur alle Partialtiden

h

�

oher als die aus den Verankerungen bere
hneten Amplituden. Am gr

�

o�ten sind die Un-

ters
hiede bei derM

2

Gezeit im Somalibe
ken, die dort vom Modell

�

uber 0,8 
m s

�1

h

�

oher

bere
hnet wird. S

�

udli
h von Sri Lanka stimmen die Gezeitenamplituden beider Methoden

am besten

�

uberein, die Modellgezeiten sind aber dur
hs
hnittli
h um 20% h

�

oher als die

aus den Messungen bestimmten Amplituden. In der Sokotrapassage sind die Gezeiten-

str

�

omungen des Modells geringer als die aus den Messungen bestimmten Str

�

omungen.
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Tabelle 4.4: Absolute und relative Di�erenzen der Modellgezeitenstr

�

omungen zu den aus Ver-

ankerungen bere
hneten Gezeitenstr

�

omungen. Die in Klammern dargestellten relativen Ampli-

tudendi�erenzen beziehen si
h auf die Werte aus den Verankerungen.

Gebiet Tide �U

0

[
m s

�1

℄ �g

u

[

Æ

℄ �V

0

[
m s

�1

℄ �g

v

[

Æ

℄

O

1

-0,71 (0,44) -25,5 0,11 (0,07) -25,3

Sokotra- K

1

-1,11 (0,33) -42,4 1,26 (0,52) -0,6

passage N

2

0,22 (0,13) -42,4 0,76 (0,20) -43,9

(K10) M

2

-0,09 (0,02) -27,8 -1,24 (0,11) -27,6

S

2

-1,05 (0,44) -53,0 -2,17 (0,51) -50,0

O

1

-0,02 (0,41) -15,1 0,05 (0,27) -2,8

Somali- K

1

-0,00 (0,24) -27,9 0,21 (0,53) -15,9

be
ken N

2

0,04 (0,14) -49,9 0,36 (1.04) -52,7

(K14-K20) M

2

0,36 (0,35) -36,7 0,86 (0,68) -40,2

S

2

0,06 (0,12) -31,6 -0,05 (0,09) -44,7

O

1

0,16 (0,38) 9,9 0,03 (0,25) 21,45

s

�

udli
h K

1

0,20 (0,25) -6,9 0,03 (0,02) 5,5

Sri Lanka N

2

0,02 (0,15) -36,1 0,01 (0,03) 19,7

(K5-K9) M

2

0,18 (0,25) -4,5 0,32 (0,29) 5,2

S

2

0,04 (0,10) -41,5 0,24 (0,46) -34,0

Die gr

�

o�ten Unters
hiede zeigen hier die Amplituden der S

2

Gezeit. Das Modell zeigt

jedo
h die in 4.4.5 bes
hrieben hohen Gezeitenstr

�

omungen in der Passage. Die relative

Abwei
hung der stark ausgepr

�

agten M

2

Partialtide liegt unter 10%.

Die Phasenwerte aller Partialtiden des Modells weisen sowohl in der Sokotrapassage

als au
h im Somalibe
ken kleinere Betr

�

age als die aus den Messungen bestimmten Werte

auf. F

�

ur die semidiurnalen Partialtiden liegt die Di�erenz bei 40

Æ

, f

�

ur die diurnalen Par-

tialtiden bei 
a. 30

Æ

. S

�

udli
h von Sri Lanka stimmen dagegen die Modellphasen bis auf

die der S

2

Partialtide gut mit den aus den Beoba
htungen abgeleiteten Werten

�

uberein.

Als ein Ma� f

�

ur die Verwendbarkeit der Modelldaten zur Eliminierung der beoba
h-

teten Gezeitenstr

�

omung kann die Reduktion der gezeitenbedingten Variabilit

�

at in den

Verankerungszeitserien verwendet werden. Hierf

�

ur wurden die Gezeitenstr

�

omungen der

f

�

unf Partialtiden des Modells und der harmonis
hen Konstanten f

�

ur die Verankerungs-

zeitr

�

aume bere
hnet und von den Zeitserien abgezogen. Die diurnale und semidiurnale

Varianz wurde dur
h Fouriertransformation der 29 Tage Zeitserien bestimmt und stellt

die mittlere spektrale Energie in den Frequenzberei
hen zwis
hen 0,82 
pd und 1,11 
pd

und zwis
hen 1,786 
pd und 2.08 
pd dar. Die Ergebnisse sind in Tabelle 4.5 aufgef

�

uhrt.

Sowohl in der Sokotrapassage als au
h im Somalibe
ken ergibt si
h na
h Abzug der

Modellgezeiten nur eine geringf

�

ugige Verringerung der gezeitenbedingten Varianz in den

Zeitserien. Die meridionale halbt

�

agige Varianz im Somalibe
ken weist sogar gr

�

o�ere Werte
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Tabelle 4.5: Varianz der Zeitserien (in 
m

2

s

�2

) im Frequenzberei
h zwis
hen 0,82 
pd und

1,11 
pd (diurnal) sowie zwis
hen 1,786 
pd und 2.08 
pd (semidiurnal) na
h Abzug der Modell-

gezeitenstr

�

omung und der bere
hneten Gezeitenstr

�

omung f

�

ur die vers
hiedenen Gebiete. Die

Modellgezeitenstr

�

omung wurde zur besseren

�

Ubereinstimmung mit den Rotorstr

�

omungsmes-

sungen

�

uber zwei Stunden gemittelt.

Varianz na
h Varianz na
h

Gebiet Frequenzband

U Varianz der

Gezeiten- Modell-

V Zeitserien

korrektur korrektur

Sokotra U 13,67 5,34 10,87

Passage

diurnal

V 4,85 2,60 4,55

(K10) U 40,99 20,35 41,10

semidiurnal

V 184,51 14,83 59,65

Somali- U 0,44 0,42 0,41

be
ken

diurnal

V 0,58 0,47 0,51

(K14-K20) U 3,74 2,21 3,16

semidiurnal

V 4,36 2,43 6,06

s

�

udli
h U 0,76 0,35 0,41

Sri Lanka

diurnal

V 0,41 0,33 0,32

(K5-K9) U 1.94 1,10 1,13

semidiurnal

V 2.48 0,84 1,19

na
h der Eliminierung auf. Die aus den harmonis
hen Konstanten bestimmten Gezeiten-

str

�

omungen reduzieren die gezeitenbedingten Varianzen um 
a. 50%. Die verbleibende

Varianz wird dur
h interne Wellen und barokline Gezeiten hervorgerufen. S

�

udli
h von

Sri Lanka zeigt si
h dagegen au
h dur
h die Modellgezeiten eine starke Verringerung der

diurnalen und semidiurnalen Variabilit

�

at. Hier ist die verbleibende Varianz na
h Abzug

der aus den harmonis
hen Konstanten bere
hneten Gezeitenstr

�

omung nur geringf

�

ugig

kleiner.

Zusammenfassend gibt es zwis
hen den vers
hiedenen Partialtiden des globalen hydro-

dynamis
hen Gezeitenmodells und der aus den Verankerungen bestimmten harmonis
hen

Konstanten der Partialtiden lokal gro�e Unters
hiede. W

�

ahrend s

�

udli
h von Sri Lanka

eine gute

�

Ubereinstimmung der Amplituden und Phasen gefunden wurde, ergaben si
h

f

�

ur das Somalibe
ken gr

�

o�ere Unters
hiede der Modellergebnisse zu den harmonis
hen

Konstanten. Die Frage na
h der Verwendbarkeit von Modelldaten zur Eliminierung der

Gezeitenstr

�

omung mu� daher lokal beantwortet werden. S

�

udli
h von Sri Lanka erfa�t das

Modell mehr als 80% der barotropen gezeitenbedingten Varianz in den Str

�

omungszeitse-

rien der Verankerungen. Das Modell erweist si
h hier als n

�

utzli
h f

�

ur die Eliminierung

der Gezeiten. Im Somalibe
ken und in der Sokotrapassage kann das Modell ni
ht ohne

Korrekturen zur Filterung von Gezeitenstr

�

omungen verwendet werden.
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4.5 Verglei
h der direkten Str

�

omungsmessungen

Die direkten Str

�

omungsmessungen werden in dieser Arbeit zus

�

atzli
h zu der Referenzie-

rung von geostrophis
hen Str

�

omungen in einer Reihe von anderen Untersu
hungen ver-

wendet. Sie werden beispielsweise f

�

ur Str

�

omungsbestimmungen und Transportabs
h

�

atzun-

gen in Gebieten benutzt, in denen die geostrophis
he Methode ni
ht anwendbar ist, wie in

den

�

aquatorialen Berei
hen. Anhand der direkten Str

�

omungsmessungen lassen si
h Aus-

sagen

�

uber das interne Wellenfeld und die Verteilung der Dissipation im Ozean ma
hen.

In diesem Abs
hnitt wird daher ni
ht nur der systematis
he Fehler der LADCP Daten

bestimmt, sondern au
h die Genauigkeit der vers
hiedenen direkten Ges
hwindigkeitsbe-

stimmungen untersu
ht.

In der vorangegangenen Bes
hreibung der Datengrundlage ist die Vielzahl der Me�in-

strumente und die r

�

aumli
he

�

Ubers
hneidung der Me�stationen deutli
h geworden. Ein

Verglei
h der direkten Str

�

omungsdaten wird dur
h fast simultan dur
hgef

�

uhrte Messun-

gen erlei
htert. Die Pegasus Sonde wurde auf den FS METEOR Fahrten immer kurz vor

der Rosette ausgesetzt, wodur
h si
h fast identis
he Me�zeiten f

�

ur die LADCP und Pe-

gasuspro�le ergaben. Im Arabis
hen Meer wurden au�erdem in unmittelbarer N

�

ahe der

Verankerungenen LADCP Pro�le aufgenommen. Einige Transponderpositionen s

�

udli
h

von Sri Lanka hatten sehr geringe Abst

�

ande zu den Verankerungen, wodur
h au
h Ver-

glei
he zwis
hen Pegasusmessungen und Rotorstr

�

omungsmessungen erm

�

ogli
ht wurden.

4.5.1 Abs
h

�

atzung des Fehlers der Pegasusmessungen

In der Datenbes
hreibung in Kapitel 3 wurde erw

�

ahnt, da� der Me�fehler der Rotor-

str

�

omungsmessungen f

�

ur Ges
hwindigkeiten im Berei
h von 0,02m s

�1

- 0,5m s

�1

bei

0,01m s

�1

liegt. Diese Genauigkeit wird von keiner der anderen direkten Str

�

omungsmes-

sungen errei
ht. Die RCM Ges
hwindigkeiten werden daher na
hfolgend als Verglei
h-

messung f

�

ur die anderen Datens

�

atze verwendet.

N

�

utzli
h f

�

ur den Verglei
h der in-situ Messungen ist weiterhin die Kenntnis der kurz-

periodis
hen und kleinskaligen nat

�

urli
hen Variabilit

�

at im Ozean, die von den internen

Wellen hervorgerufen wird. Abbildung 4.12 zeigt beispielhaft die Zunahme der Ges
hwin-

digkeitsdi�erenzen zwis
hen Rotorstr

�

omungsmessungen und in glei
her Tiefe aufgenom-

mene Pegasusdaten mit dem horizontalen Me�abstand und der zeitli
hen Di�erenz der

beiden Messungen. F

�

ur die Darstellung wurde die Me�zeit der Pegasussonde

�

uber die Ab-

sinkges
hwindigkeit und Aufstiegsges
hwindigkeit bere
hnet und mit dem entspre
hen-

dem Wert der in der N

�

ahe verankerten RCM vergli
hen. F

�

ur die Ges
hwindigkeitsverglei-


he wurden Zeitserien von Rotorstr

�

omungsmessern aus den Verankerungen K4, K7 und

K8 s

�

udli
h von Sri Lanka und aus K20 vom Arabis
hen Meer herangezogen. Die Streuung

der Ges
hwindigkeitsdi�erenzen ist bei einem horizontalen Me�abstand von kleiner als
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Abbildung 4.12: Zonale (Punkte) und meridionale (Re
hte
ke) Ges
hwindigkeitsdi�erenzen

zwis
hen verankerten Rotorstr

�

omungsmessungen und Pegasusmessungen aus glei
her Tiefe ge-

gen den zeitli
hen und horizontalen Me�abstand.

7 km no
h gering, nimmt aber bei gr

�

o�eren Me�abst

�

anden zu.

Dieses Verhalten steht im Einklang mit Ergebnissen von Sanford (1991). Anhand

simultan aufgenommener Strompro�le zeigte er, da� bei Betra
htung der gesamten Was-

sers

�

aule dem internen Wellenfeld eine horizontale Korrelationsl

�

ange von 15 km bis 20 km

zuzus
hreiben ist. Die Varianz der Ges
hwindigkeitsdi�erenzen und die Varianz des loka-

len internen Wellenfeldes waren bei einem Me�abstand von 6,7 km von glei
her Gr

�

o�en-

ordnung. Me�abst

�

ande zwis
hen 7 km und 15 km f

�

uhrten jedo
h aufgrund negativ korre-

lierter interner Wellen zu gr

�

o�eren kinetis
hen Energien. Die Gezeiten haben im Gegen-

satz zu den internen Wellen gro�e Korrelationsl

�

angen und tragen hier ni
ht zur Variabi-

lit

�

at bei.

Der Beitrag der zeitli
he Variabilit

�

at von internen Wellen und den Gezeiten kann

dur
h die Ges
hwindigkeitszeitserien der RCM quanti�ziert werden. Abbildung 4.13 zeigt

die Zunahme der Standardabwei
hung der Str

�

omungsdi�erenzen bei vers
hiedenen zeit-

li
hen Me�abst

�

anden. Hier ist allerdings zu bea
hten, da� der Me�fehler der Rotor-

str

�

omungsmessungen zus

�

atzli
h zu den Ges
hwindigkeitsdi�erenzen beitr

�

agt. Weiterhin

handelt es si
h bei den RCM Ges
hwindigkeiten um

�

uber zwei Stunden gemittelte Werte;

die kleinste Periode, die interne Wellen annehmen k

�

onnen, liegt dagegen bei einer halben

Stunde. Mit Hilfe des internen Wellenmodells von Garrett und Munk (1975) l

�

a�t si
h
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Abbildung 4.13: Standardabwei
hung der Ges
hwindigkeitsdi�erenzen bei vers
hiedenem

zeitli
hen Me�abstand der Rotorstr

�

omungsmessungen (s
hwarze Karos) und die Standardab-

wei
hung der Str

�

omungsdi�erenzen von an glei
her Position und Tiefe dur
hgef

�

uhrten RCM

und Pegasusmessungen (grauer Punkt).

jedo
h zeigen, da� interne Wellen mit Perioden kleiner als zwei Stunden weniger als ein

Viertel zu der dur
h interne Wellen hervorgerufenen Gesamtvariabilit

�

at beitragen.

Um zu verhindern, da� die Verglei
he der Me�instrumente dur
h negativ korrelierte

interne Wellen vers
hle
htert werden, bes
hr

�

ankten si
h na
hfolgende Untersu
hungen

auf horizontale Me�abst

�

ande von weniger als 7 km. Weiterhin wurden nur Wertepaare

verwendet, deren Me�zeit ni
ht mehr als zwei Stunden auseinander lagen. In Abbildung

4.13 ist zus

�

atzli
h zu der Standardabwei
hung der RCM Zeitserien die mittlere zeit-

li
he Di�erenz der Pegasuspro�lmessungen und verankerte Rotorstr

�

omungsmessungen

gegen die Varianz der horizontalen Ges
hwindigkeitsdi�erenzen der beiden Messungen

dargestellt. Insgesamt zehn Verglei
hsmessungen jeder Str

�

omungskomponente erf

�

ullten

die oben erw

�

ahnten Kriterien. Wegen der Ansprungges
hwindigkeit der Rotorstr

�

omungs-

messer wurden nur RCM Ges
hwindigkeiten verwendet, die Betr

�

age

�

uber 0,02m s

�1

auf-

wiesen.

Die Standardabwei
hung der Ges
hwindigkeitsdi�erenzen zwis
hen den Pegasusmes-

sungen und den RCM Verglei
hsmessungen ist geringer als die Standardabwei
hung der

im Abstand von zwei Stunden gemessenen Ges
hwindigkeiten aus den im Verglei
h ver-

wendeten Zeitserien (Abbildung 4.13). Die Me�genauigkeit des Pegasus Systems ist dem-

na
h ni
ht von der mit Rotorstr

�

omungsmessungen bestimmten nat

�

urli
hen Variabilit

�

at

im Ozean zu unters
heiden. Es konnte au
h keine systematis
he Abwei
hung zwis
hen
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beiden Me�methoden festgestellt werden. Die Standardabwei
hung der beiden Bestim-

mungen, die glei
hzeitig die oberste Fehlers
hranke darstellt, betr

�

agt 0,015m s

�1

.

4.5.2 Abs
h

�

atzung des Fehlers der LADCP Messungen

Der Verglei
h von LADCP und Rotorstr

�

omungsmessungen wurde in glei
her Weise wie

der vorher bes
hriebene Verglei
h der RCM und Pegasusmessungen anhand der Daten

aus dem Arabis
hen Meer dur
hgef

�

uhrt. Insgesamt 29 in glei
her Tiefe gemessene Wer-

tepaare erf

�

ullten das oben bes
hriebene Verglei
hskriterium. Es wurden nur Pro�le des

NBADCPs und RCM Ges
hwindigkeiten

�

uber 0,02m s

�1

verwendet. Im Unters
hied zu

den Pegasusmessungen, die die Ges
hwindigkeit zu einem bestimmten Zeitpunkt in der

Tiefe wiedergeben, handelt es si
h bei den LADCP Pro�len um

�

uber das Fier- und Hiev-

pro�l gemittelte Ges
hwindigkeiten. Die Me�dauer eines Pro�ls kann bis zu vier Stunden

betragen, wodur
h eine mit der Tiefe abnehmende nat

�

urli
he Variabilit

�

at bei der Daten-

erhebung mitein
ie�t.

Die Ges
hwindigkeitsdi�erenzen beider Me�ger

�

ate sind in Abbildung 4.14 gezeigt.

Die Streuung der Werte ist im Gegensatz zu den Ges
hwindigkeitsdi�erenzen zwis
hen

Pegasus und RCM Messungen erhebli
h h

�

oher. In der linken Teilgraphik wird eine Ver-

s
hiebung der H

�

aufungspunkte mit der Tiefe deutli
h. Die mittlere Ges
hwindigkeitsdi�e-

renz aus den Wertepaaren der oberen 1000m der Wassers

�

aule liegt dort bei 
a. 0,01m s

�1

.

Die re
hte Abbildung zeigt die Tendenz des LADCPs, im Verh

�

altnis zu den RCM,

einen geringeren Ges
hwindigkeitsbetrag zu messen. Eine lineare Anpassung, die das Qua-
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Abbildung 4.14: Di�erenzen der RCM und LADCP Ges
hwindigkeitmessungen. Die gestri-


helten Linien (re
hts) begrenzen die Ansprungsges
hwindigkeit der RCM.
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drat des Abstands der Ges
hwindigkeitsdi�erenzen minimiert, zeigt eine Abwei
hung der

beiden Ges
hwindigkeitsmessungen um 17% des Betrages der RCM Messungen. Weiter-

hin ist die Ausglei
hsgerade um 0,004m s

�1

in positiver Ri
htung vers
hoben. Die RCM

Ges
hwindigkeiten sind also zus

�

atzli
h systematis
h um 0,004m s

�1

gr

�

o�er als die LADCP

Ges
hwindigkeiten. Au
h wenn die Anpassung aufgrund der hohen Streuung der Daten

statistis
h ni
ht signi�kant ist, zeigt sie eine Tendenz auf, die die Vers
hiebung der Dif-

ferenzen in den oberen 1000m erkl

�

aren kann, da hier

�

uberwiegend positive Str

�

omungen

in beiden Komponenten gemessen wurden.

Die Standardabwei
hung der Ges
hwindigkeitsdi�erenzen liegt bei 0,048m s

�1

. Da-

gegen betr

�

agt die aus den RCM Messungen abges
h

�

atzte nat

�

urli
he Varianz bei einem

vierst

�

undigen Me�abstand nur 0,036m s

�1

. Die hohe Streuung der Ges
hwindigkeitsdif-

ferenzen ist demna
h ni
ht auf die nat

�

urli
he Varianz zur

�

u
kzuf

�

uhren, sondern ist dur
h

den Me�fehler der LADCP Ges
hwindigkeiten bedingt.

Ein weiterer Verglei
h wurde zwis
hen den Pegasus und LADCP Pro�len dur
h-

gef

�

uhrt. Auf den FS METEOR Expeditionen wurde zu jeder Pegasus Messung ein fast

simultanes LADCP Pro�l aufgenommen. Die Pegasussonde wurde 
a. 15 Minuten vor

dem Fieren der Rosette ausgesetzt und war ni
ht sp

�

ater als eine Stunde na
h der Rosette

wieder an der Ober


�

a
he. Weiterhin verdriftete die Pegasussonde w

�

ahrend der Messun-

gen um ni
ht mehr als drei Kilometer, wodur
h si
h die hier dargestellten Verglei
he also
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Abbildung 4.15: Di�erenz der Pegasus und LADCP Ges
hwindigkeitsmessungen.
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auf horizontale Abst

�

ande von weniger als der halben Korrelationsl

�

ange interner Wellen

bes
hr

�

anken. Die Absink- und Aufstiegspro�le der Pegasusmessungen wurden f

�

ur den

Verglei
h auf Isobathen gemittelt, um beide Me�methoden m

�

ogli
hst

�

ahnli
h zu gestal-

ten. Eine Aufteilung der LADCP Messungen in Fier- und Hievpro�l ist aufgrund der

unbekannten Position der Rosette in Bodenn

�

ahe problematis
h. Es wurden wiederum

nur NBLADCP Daten verwendet.

Insgesamt 17 Pro�lmessungen sind in den Verglei
h eingegangen. Aus der M32/1 Ex-

pedition konnten nur drei Messungen aus dem n

�

ordli
hen Somalibe
ken ber

�

u
ksi
htigt

werden, da auf den ersten drei Stationen, auf denen Pegasusmessungen dur
hgef

�

uhrt

wurden, das NBLADCP verwendet wurde. Unber

�

u
ksi
htigt blieben au
h die w

�

ahrend

der Reisen M32/4 und M32/6 s

�

udli
h des

�

Aquators aufgenommenen Pro�le, da diese

unterhalb von 2000m unrealistis
h hohe Ges
hwindigkeiten aufwiesen. Um Daten aus

den glei
hen Tiefenabs
hnitten zu erhalten, wurden die LADCP Pro�le mit einer Spline

auf 10m Tiefenabst

�

ande interpoliert. Die oberen 50m der LADCP und Pegasuspro�le

wurden in den Verglei
h ni
ht miteinbezogen, da das LADCP erst ab einer Tiefe von

50m Daten aufzei
hnet.

Abbildung 4.15 zeigt die Abh

�

angigkeit der Ges
hwindigkeitsdi�erenzen beider Mes-

sung von den Pegasusges
hwindigkeiten. Die lineare Anpassung der Me�di�erenzen ergibt

eine fast identis
he Tendenz zu der in Abbildung 4.14 dargestellten Anpassung der RCM

Ges
hwindigkeiten. Abh

�

angigkeiten h

�

oherer Ordnung tragen nur geringf

�

ugig zu der An-

passung bei. Die Ges
hwindigkeiten des LADCPs fallen hier um 11% geringer als die

vom Pegasus bestimmten Ges
hwindigkeiten aus. Der Nulldur
hgang beider Messungen

ist wiederum um 0,004m s

�1

zu h

�

oheren Pegasus Ges
hwindigkeiten vers
hoben. Die An-

passung ist unabh

�

angig von den einzelnen Ges
hwindigkeitskomponenten. Die Mittelwer-

te der zonalen und meridionalen Ges
hwindigkeitsdi�erenzen sind hier allerdings h

�

oher,

0,0092m s

�1

beziehungsweise 0,0079m s

�1

, als die Vers
hiebung der linearen Anpassung

vorgibt. Dies ist aber dur
h ein Unglei
hgewi
ht in der Verteilung der Ges
hwindigkeits-

messungen bedingt, da

�

uberwiegend positive Ges
hwindigkeiten gemessen wurden (siehe

au
h Abbildung 4.15).

Die Verteilung der Standardabwei
hung der Ges
hwindigkeitsdi�erenzen mit der Tiefe

ist in Abbildung 4.16 dargestellt. In gr

�

o�eren Tiefen ist die Streuung der Di�erenzen trotz

geringer Str

�

omungen

�

uberdur
hs
hnittli
h ho
h, was auf die Auswertungmethode zur

�

u
k-

zuf

�

uhren ist. Bei der Integration der mittleren S
herpro�le wird am tiefsten Punkt des

Pro�ls begonnen. Der Ges
hwindigkeitswert entspri
ht daher der Integrationskonstante,

die die mittlere Str

�

omung

�

uber die gesamte Wassers

�

aule darstellt. Zwis
hen 2000m und

3000m ist die Standardabwei
hung dagegen minimal. Hier hat si
h das S
herpro�l der

mittleren Vers
hiebung angepa�t. Es mu� denno
h bemerkt werden, da� si
h die LADCP

Messungen nur bedingt f

�

ur Str

�

omungsabs
h

�

atzungen in Tiefen gr

�

o�er als 3000m eignen.
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Abbildung 4.16: Auf Isobathen gebildeter Mittelwert (s
hwarze Linie) und dessen Standard-

abwei
hung der Di�erenz von LADCP und Pegasus Ges
hwindigkeitmessungen.

Die

�

uber die gesamte Wassers

�

aule gemittelte mittlere Standardabwei
hung der beiden

Messungen betr

�

agt 0,046m s

�1

.

Aus der

�

Ubereinstimmung der drei Verglei
he l

�

a�t si
h s
hlie�en, da� die systemati-

s
hen Abwei
hungen zwis
hen RCM und LADCP Messungen sowie zwis
hen den Pegasus

und LADCP Messungen dur
h das LADCP hervorgerufen werden. Einerseits neigt das

LADCP dazu, den Betrag der Ges
hwindigkeiten zu gering zu messen, andererseits sind

die Ges
hwindigkeiten systematis
h um 0,004m s

�1

kleiner als die der Verglei
hsmes-

sungen. Die Unters
h

�

atzung des Betrags der Ges
hwindigkeit der LADCP Messungen

l

�

a�t si
h auf zwei Ein


�

usse zur

�

u
kf

�

uhren. Die aus den LADCP Pro�len bestimmte Ge-

s
hwindigkeitss
herungen werden bei der Auswertung sowohl

�

uber einen Tiefenabs
hnitt

von 34m als au
h

�

uber das Absink- und Aufstiegspro�l gemittelt. Die Mittelwertbil-

dung hat eine Verringerung der lokalen S
herung zu Folge, so da� na
h der Integration

des S
herpro�les die Betr

�

age der Ges
hwindigkeiten kleiner ausfallen. Au�erdem f

�

uhrt

die Verdriftung des an der Rosette angebra
hten LADCPs mit der Str

�

omung zu einer

weiteren Verringerung der Ges
hwindigkeitss
herung. Die unters
hiedli
he Steigung der

linearen Anpassung der RCM-LADCP und der Pegasus-LADCP Ges
hwindigkeitsdi�e-

renzen kann auf die st

�

arkere Mittelung der Pegasusmessungen zur

�

u
kgef

�

uhrt werden.

4.5.3 Diskussion der Ergebnisse

Die systematis
he Abwei
hung der LADCP Messungen von 0,004m s

�1

kann ni
ht dur
h

die Datenaufbereitung erkl

�

art werden. Von dem Hersteller wird ein systematis
her Feh-
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�
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ler der akustis
hen Dopplerpro�lmessungen in einer Gr

�

o�enordnung von 0,005m s

�1

bis

0,01m s

�1

angegeben (RD Instruments, 1989). Dieser wird als abh

�

angig von Tempera-

tur, mittlerer Str

�

omungsges
hwindigkeit, der Amplitude des R

�

u
kstreusignals und der

Geometrie der S
hallsender bes
hrieben. Bei der Aufbereitung der Rohdaten der LAD-

CP Messungen 
ie�t ein systematis
her Fehler auf zwei vers
hiedenen Wegen in die Be-

re
hnung des Ges
hwindigkeitspro�le ein. Ein konstanter systematis
her Fehler, der zum

Beispiel dur
h einen Fehler in der Transpondergeometrie oder dur
h eine lei
ht vers
ho-

bene Signalfrequenz zustande kommt, ver

�

andert nur die barotrope Korrektur des LADCP

Pro�ls. Ein von der Temperatur, dem Betrag der Ges
hwindigkeit oder der Amplitude

des R

�

u
ksteusignals abh

�

angiger systematis
her Fehler nimmt zus

�

atzli
h Ein
u� auf das

mittlere S
herpro�l. Das S
herpro�l wird bei der Bere
hnung des relativen (baroklinen)

Ges
hwindigkeitspro�ls in der Datenaufbereitung am Boden beginnend integriert. Der

systematis
he Fehler akkumuliert si
h folgli
h bei jedem Integrationss
hritt. Selbst eine

sehr geringe systematis
he Abh

�

angigkeit der Messungen von Temperatur oder R

�

u
kstreu-

signal von 0,5mms

�1

/

Æ

C oder 0,5mm s

�1

/ dB w

�

urde zu Fehlern in der Gr

�

o�enordnung

vom 0,1m s

�1

in den ober


�

a
hennahen Ges
hwindigkeitsmessungen f

�

uhren.

Untersu
hungen des konstanten systematis
hen Fehlers der LADCP Messungen wur-

den anhand der Pegasus und CTD Daten dur
hgef

�

uhrt. Vers
hiedene Anpassungen der

Temperatur und der Amplitude des R

�

u
kstreusignals an die Ges
hwindigkeitsdi�erenzen

zeigten jedo
h keine signi�kante Abh

�

angigkeit der Parameter. Au
h eine Abh

�

angigkeit

des systematis
hen Fehlers von der Str

�

omungsges
hwindigkeit konnte ni
ht festgestellt

werden. Dies verdeutli
ht Abbildung 4.1, in der die

�

uber die Tiefe gemittelten Ges
hwin-

digkeiten der einzelnen Pegasus und LADCP Pro�le gegen

�

ubergestellt sind. Die Akku-

mulation einer systematis
hen Abh

�

anigigkeit w

�

urde bei einem Pro�l mit hoher mittlerer

Ges
hwindigkeit zu einer anderen Abwei
hungen als bei einem Pro�l mit kleiner mittler-

er Ges
hwindigkeit f

�

uhren. Die in Abbildung 4.1 dargestellten Verglei
he zeigen dagegen

keinen Zusammenhang zwis
hen dem Betrag der

�

uber die Tiefe gemittelten Ges
hwin-

digkeiten und dem systematis
hen Fehler.

Ein konstanter systematis
her Fehler nimmt keinen Ein
u� auf das S
herpro�l, ver

�

an-

dert aber die Referenzges
hwindigkeit des baroklinen Ges
hwindigkeitspro�ls. Die Re-

ferenzges
hwindigkeit wird aus dem Mittelwert des zeitli
hen Integrals der Rohdaten

abz

�

ugli
h der S
hi�sdrift bestimmt. Der systematis
he Fehler wird dabei ni
ht akkumu-

liert. Die Ergebnisse s

�

amtli
her hier dur
hgef

�

uhrten Verglei
he weisen auf eine sol
he

Bes
hreibung des systematis
hen Fehlers hin. M

�

ogli
he Ursa
hen f

�

ur einen Fehler, der

sowohl die zonale als au
h die meridionale Ges
hwindigkeit konsequent um 0,004m s

�1

zu negativen Werten vers
hoben ist, sind unter anderem fals
h eingestellte Signalgeber-

winkel oder eine vers
hobene Signalsendefrequenz. Die Gr

�

o�enordnung des systemati-

s
hen Fehlers liegt im Rahmen des von dem Hersteller angegebenen G

�

uteberei
hs eines
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LADCPs. Eine systematis
he Abwei
hung zwis
hen einem NBLADCP und Pegasusmes-

sungen ist au
h s
hon von Ha
ker et al. (1996) festgestellt worden. Ihre Untersu
hungen

zeigten Unters
hiede von 0,01m s

�1

in der zonalen und -0,01m s

�1

in der meridionalen

Ges
hwindigkeitskomponente zwis
hen den beiden Me�ger

�

aten. Allerdings wurde keine

Aussage dar

�

uber gema
htt, wel
hes Ger

�

at diesen systematis
hen Fehler aufweist.

Bezogen auf die G

�

ute der LADCP und Pegasusges
hwindigkeitspro�le konnten folgende

Unsi
herheiten abges
h

�

atzt werden:

� die Ges
hwindigkeitendi�erenzen zwis
hen den Rotorstr

�

omungsmessungen und den

Pegasusmessungen konnten ni
ht von der dur
h interne Wellen hervorgerufenen nat

�

urli-


hen Variabilit

�

at unters
hieden werden. Die Standardabwei
hung beider Ges
hwindig-

keitsmessungen betrug 0,015m s

�1

.

� die Verglei
he der LADCP Daten mit den Pegasus und RCM Messungen haben deut-

li
h gema
ht, da� den Ges
hwindigkeiten des baroklinen Pro�ls der LADCP Messung ein

Fehler von 0,046m s

�1

zuzuordnen ist. Au�erdem unters
h

�

atzt das LADCP den Betrag

der Ges
hwindigkeiten um

�

uber 10%.

4.6 Zusammenfassung

Das

�

ubergeordnete Ziel der in den vorangegangen Abs
hnitten bes
hriebenen Untersu-


hungen war es, die Genauigkeit der Transportabs
h

�

atzungen bei der Anpassung der

geostrophis
hen Ges
hwindigkeiten an die barotrope Str

�

omungskomponente von LAD-

CP Daten zu bestimmen. Daf

�

ur wurden die Ein


�

usse der ageostrophis
hen Str

�

omung,

der barotropen Gezeitenstr

�

omung und des systematis
hen Fehlers der LADCP Messun-

gen untersu
ht und der Fehler bei der Bestimmung dieser Ein


�

usse abges
h

�

atzt.

v

ref

� Æ

ref

= (v

barotrop

� Æ

barotrop

) � (v

ageo

� Æ

ageo

) � (v

tide

� Æ

tide

) � (v

bias

� Æ

bias

) (4.11)

Die Bere
hnungverfahren der einzelnen Str

�

omungskomponenten zu deren Unsi
herheiten

werden hier zusammengefa�t.

v

barotrop

� Æ

barotrop

: der Fehler der barotropen Str

�

omungsmessung ist dur
h die Genauig-

keit der S
hi�spositionsbestimmung und der Gesamtdauer von Datenausf

�

allen aufgrund

von Re
exionen der S
hallwellen am Meeresboden bestimmt. Ohne di�erentielles GPS

und einem aktiven St

�

orsignal des GPS Systems ist der Fehler dur
h die Ungenauigkeit

der Positionsbestimmung Æ

pos

= �0; 006m s

�1

. Der im Mittel auftretende Fehler auf-

grund von Datenl

�

u
ken wurde mit Æ

gap

= �0; 002m s

�1

bestimmt, wobei dieser maximal

doppelt so ho
h sein kann. Der Gesamtfehler der barotropen Str

�

omungsmessungen ergibt

damit Æ

barotrop

= �0; 008m s

�1

, wobei maximale Werte von 0; 015m s

�1

aufreten k

�

onnen.
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v

ageo

�Æ

ageo

: die Bere
hnung der ageostrophis
hen Str

�

omungskomponente wurde anhand

der Di�erenz der S
hi�s ADCP Ges
hwindigkeiten und der geostrophis
hen Ges
hwin-

digkeiten in den oberen 350m der Wassers

�

aule dur
hgef

�

uhrt. Obwohl in dem Untersu-


hungsgebiet hohe ageostrophis
he Str

�

omungen in den oberen 150m bestimmt wurden,

haben diese nur geringf

�

ugig Ein
u� auf die Referenzges
hwindigkeit. Der bei der Bestim-

mung des Beitrags des ageostropis
hen Str

�

omungsanteils entstehende Fehler wurde mit

Æ

ageo

= �0; 0015m s

�1

abges
h

�

atzt.

v

tide

� Æ

tide

: die barotropen Gezeitenstr

�

omungen wurden aus den Verankerungen mit

einer harmonis
hen Analyse bestimmt. Die Analyse ber

�

u
ksi
htigte 15 Partialtiden, wo-

bei f

�

unf Partialtiden direkt aufgel

�

ost wurden und zehn weitere anhand der Gezeitenpo-

tentialentwi
klung abgeleitet wurden. Weiterhin wurde ein Verfahren zur Aufspaltung

der barotropen und baroklinen Gezeitenstr

�

omungen verwendet. Gezeitenstr

�

omungen mit

Amplituden kleiner als 0,002m s

�1

konnten anhand der Verankerungszeitserien ni
ht

ad

�

aquat aufgel

�

ost werden, wodur
h der Bestimmungsfehler der Gezeitenstr

�

omungen mit

Æ

tide

= 0; 002m s

�1

abzus
h

�

atzen ist. Der Verglei
h der Ergebnisse der harmonis
hen

Analyse mit den Gezeitenstr

�

omungen eines TOPEX/POSEIDON assimilierenden hydro-

dynamis
hen Modells von Le Provost et al. (1998) zeigte regional unters
hiedli
he Ab-

wei
hungen, so da� die Modellstr

�

omungen nur na
h vorangegangener

�

Uberpr

�

ufung zur

Referenzierung verwendet werden k

�

onnen.

v

bias

�Æ

bias

: der systematis
he Fehler des LADCPs wurde dur
h einen Verglei
h zwis
hen

direkten Str

�

omungsmessungen bestimmt. Zwei unabh

�

angige Instrumente zeigten jeweils

eine konstante Abwei
hung von 0,004m s

�1

zu den LADCP Daten, wobei nur eine stati-

stis
h signi�kant war. Der systematis
he Fehler zeigte keine Abh

�

angigkeiten von anderen

Parametern. Eine Bestimmung der Unsi
herheit der Abs
h

�

atzung von v

bias

kann anhand

dieser Datengrundlage ni
ht dur
hgef

�

uhrt werden.

Der Gesamtfehler der einzelnen Beitr

�

age ergibt si
h dur
h Addition der Fehler der ein-

zelnen Str

�

omungskomponenten zu Æ

ref

= �0; 012m s

�1

, wobei der gr

�

o�te Beitrag dur
h

die Fehlbestimmung der S
hi�sposition zustande kommt. Einen ents
heidenden Ein
u�

nimmt die Stationsdauer, die zu einer Verringerung des Gesamtfehlers bei Me�intervallen

von

�

uber zweieinhalb Stunden f

�

uhrt.

Die Unsi
herheit des Volumentransports zwis
hen zwei Stationen aufgrund des Feh-

lers Æ

ref

bei der Referenzierung der geostrophis
hen Ges
hwindigkeit l

�

a�t si
h dur
h den

Zusammenhang

ÆT

i

=

Z

x

2

x

1

Z

z

2

z

1

Æ

ref

dzdx (4.12)

darstellen. Bei einem angenommenen Stationsabstand von einem halben Grad (x

2

�x

1

=

5� 10

4

m), wel
her dem mittleren Stationsabstand auf den FS METEOR Reisen und ei-
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nem Tiefenabs
hnitt von z

2

� z

1

= 1000m entspri
ht, ergibt si
h damit ein Fehler in der

Transportabs
h

�

atzung von ÆT

i

= 0; 6 Sv. F

�

ur die Bere
hnung des Fehlers entlang eines

S
hnittes mehrere Stationen kann von einem zufallsverteilten Fehler bei der referenzierten

Stationspaaren ausgegangen werden. F

�

ur N + 1 Stationen kann der mittlere quadrati-

s
he Gesamtfehler ÆT des Volumentransports na
h der Gau�s
hen Fehlerfortp
anzung

bestimmt werden.

ÆT =

P

N

i=1

ÆT

i

p

N

(4.13)

F

�

ur einen S
hnitt

�

uber vier Grad und dem oben erw

�

ahnten Stationsabstand ist die Un-

si
herheit der Transportabs
h

�

atzungen ÆT = 1; 7 Sv. Dieser Wert ist bezogen auf die

untersu
hte Fl

�

a
he von 400 km

2

sehr klein. Besonders in Randstromberei
hen mit hohen

Transportraten lassen si
h mit der Verwendung von barotropen LADCP Ges
hwindigkei-

ten sehr genaue Aussagen tre�en. Weiterhin werden in diesen Berei
hen meistens kleine

Stationsabst

�

ande gew

�

ahlt, wodur
h die Genauigkeit weiter erh

�

oht wird.

Die Darlegung der Methodik hat allerdings au
h deutli
h gema
ht, da� zus

�

atzli
h zu

den LADCP Messungen weitere direkte Str

�

omungsmessungen aus dem Gebiet ben

�

otigt

werden, um die oben ges
hilderte Genauigkeit zu errei
hen. Obwohl die ADCP Datenauf-

zei
hnungen auf jeder gr

�

o�eren Expedition routinem

�

a�ig dur
hgef

�

uhrt wird, sind Veran-

kerungszeitserien f

�

ur die Gezeitenbere
hnung meistens ni
ht verf

�

ugbar. Es besteht jedo
h

die M

�

ogli
hkeit, da� globale Gezeitenmodelle in anderen Gebieten h

�

ohere Genauigkeiten

aufweisen. Die im n

�

ordli
hen Somalibe
ken ungew

�

ohnli
he Rotation der Gezeitenellipsen

deutet auf einen starken Ein
u� der Topographie auf die in das Arabis
he Meer einlaufen-

den Gezeitenwellen hin. Dieser Ein
u� ist m

�

ogli
herweise in den Gezeitenmodellen ni
ht

ad

�

aquat aufgel

�

ost. Weiterhin ist aufgrund der heute verf

�

ugbaren hohen Genauigkeit der

S
hi�spositionsbestimmung dur
h das GPS System nahezu eine Halbierung des Fehlers

zu erwarten. Das bedeutet, da� in Zukunft Genauigkeiten von kleiner als 1 Sv errei
ht

werden k

�

onnen.

F

�

ur eine Transportabs
h

�

atzung der Tiefenzirkulation im Somalibe
ken ist der Feh-

ler allerdings ni
ht als gering zu bezei
hnen. Er liegt hier in der Gr

�

o�enordnung der

zu erwartenden Tiefenzirkulation. Bei der Anwendung des hier dargelegten Verfahrens

f

�

ur Transportabs
h

�

atzungen im n

�

a
hsten Abs
hnitt wird auf diesen Punkt no
h weiter

eingegangen.



5. Die Tiefenzirkulation im Somalibe
ken

In diesem Kapitel wird die Tiefenzirkulation im Somalibe
ken im April und w

�

ahrend

des S

�

udwestmonsuns anhand der Daten aus den drei Expeditionen der FS METEOR

und der Str

�

omungszeitserien aus den Verankerungen bes
hrieben. Einen S
hwerpunkt

bilden Untersu
hungen zum Tiefenrandstrom im n

�

ordli
hen Somalibe
ken. Dur
h den

ausgedehnten Verankerungszeitraum der Str

�

omungsmessungen kann au
h die saisona-

le Variabilit

�

at des Randstroms im n

�

ordli
hen Somalibe
ken untersu
ht werden. Die im

vorangegangen Kapitel vorgestellte Methode zur Bere
hnung von absoluten Str

�

omungen

wird zur Abs
h

�

atzung integraler Transporte verwendet. Das Ziel dieses Kapitels ist eine

Darstellung der Ausbreitung des Tiefenwassers im Somalibe
ken und die Quanti�zierung

des Transports des Tiefenrandstroms.

5.1 Gro�skalige Zirkulation

Das Somalibe
ken stellt eine Zwis
henstation des am westli
hen Kontinentalfu� von Afri-

ka na
h Norden setzenden Zirkumpolaren Tiefenwassers dar. Von dort aus gelangt es

dur
h die Owens Bru
hzone in das Arabis
he Be
ken. Bei der Ankunft im Somalibe
ken

sind die 
harakteristis
hen Eigens
haften des Zirkumpolaren Tiefenwassers dur
h die Ver-

mis
hung mit umgebendem Wasser stark ver

�

andert. Die Di
hte wird auf dem Weg na
h

Norden st

�

andig geringer, so da� das Bodenwasser im Somalibe
ken s
hlie�li
h die glei
he

Di
hte besitzt, wie das Wasser aus 2000m Tiefe im S

�

udindis
hen Be
ken (Mantyla und

Reid , 1995).

5.1.1 Eigens
haften des Tiefenwassers

Kaltes, salzarmes und sauersto�rei
hes Zirkumpolares Tiefenwasser str

�

omt aus dem S

�

ud-

westindis
hen Be
ken n

�

ordli
h

�

uber das Madagaskarbe
ken in das Maskarenenenbe
ken

(siehe Abbildung 2.12). Von dort 
ie�t es in Bodenn

�

ahe

�

uber die Amirantenpassage in

das Somalibe
ken und 
harakterisiert hier die tiefste Wassermassens
hi
ht. Das dar

�

uber-

liegende Tiefenwasser wird als Indis
hes Tiefenwasser bezei
hnet und stellt ein Mis
h-

produkt aus dem Zirkumpolaren Tiefenwasser und dem besonders im Arabis
hen Meer

auftretenden salzrei
hen Zwis
henwasser dar (z.B. Toole und Warren, 1993). Im s

�

udli
hen

Indis
hen Ozean wird es in mittleren Tiefen in s

�

udli
he Ri
htung str

�

omend beoba
htet.
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Abbildung 5.1: Lage der in den folgenden Abbildungen dargestellten S
hnitte. Die gestri
helte

Linie bezei
hnet die 4800m Isobathe.

Das Zirkumpolare Tiefenwasser des Indis
hen Ozeans ist dur
h niedrige Temperatu-

ren, niedrige Salzgehalte und hohe Sauersto�gehalte ausgezei
hnet. Emery und Mein-


ke (1986) ordneten dem CDW den Temperaturberei
h zwis
hen 0,1

Æ

C - 2

Æ

C und den

Salzgehaltsberei
h zwis
hen 34,62 und 34,73 zu. Im n

�

ordli
hen Maskarenenbe
ken und

in der Amirantenpassage beoba
htete Johnson et al. (1998) in n

�

ordli
he Ri
htung set-

zendes CDW. Hier zeigte es 
harakteristis
he potentielle Temperaturen zwis
hen 0; 8

Æ

C

< � < 1; 2

Æ

C, Salzgehalte zwis
hen 34,71 und 34,72 und Sauersto�gehalte zwis
hen

4,2ml l

�1

und 4,7ml l

�1

auf. Diese Werte stimmten au
h mit den in Warren (1974) dar-

gestellten hydrographis
hen Messungen entlang eines zonalen S
hnitts auf 12

Æ

S

�

uberein.

�

Uber dem CDW bes
hrieben Johnson et al. (1998) eine S
hi
ht mit Indis
hem Tiefen-

wasser, die auf den potentiellen Temperatur


�

a
hen zwis
hen 1,4

Æ

C und 1,9

Æ

C zu �nden

war. Die S
hi
ht war dur
h hohe Salzgehalte (34; 73 < S < 34; 75), niedrige Sauersto�wer-

te (3; 5ml l

�1

< O

2

< 3; 9ml l

�1

) und hohe Silikatwerte 
harakterisiert. Auf dem zonalen

S
hnitt entlang 12

Æ

S beoba
htete Warren (1974) gravierende Unters
hiede im Tiefen-

wasser des Maskarenen- und Madagaskarbe
kens im Verglei
h zu dem Tiefenwasser des

westli
hen Zentralindis
hen Be
kens. W

�

ahrend in Tiefen zwis
hen 2000m und 3500m
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Abbildung 5.2: Verteilung des Salzgehalts (links) und des Sauersto�gehalts (re
hts) gegen die

potentielle Temperatur.

Salzgehaltswerte zwis
hen 34,74 und 34,75 im Maskarenen- und Madagaskabe
ken be-

oba
htet wurden, konnten in glei
her Tiefe im Zentralindis
hen Be
ken nur Salzgehalte

kleiner als 34,73 festgestellt werden. Warren (1974) begr

�

undete diese Unters
hiede mit

dem Ein
u� von salzrei
hem Wasser aus dem Arabis
hen Meer.

Die Verteilung des Salzgehalts und des Sauersto�s in gr

�

o�eren Tiefen des Somali-

be
kens gegen die Temperatur ist in Abbildung 5.2 dargestellt. Die Positionen der in

der Abbildung verwendeten CTD Daten zeigt Abbildung 5.1. In dem Temperaturberei
h

� < 1; 3

Æ

C sind sowohl die ��S als au
h die ��O

2

Eigens
haften in allen drei Teilgebieten

unter Ber

�

u
ksi
htigung der Me�genauigkeit verglei
hbar. Das CDW ist demna
h in der

untersten S
hi
ht in den beprobten Teilgebieten des Somalibe
kens vorhanden. Die Cha-

rakteristiken des Tiefenwassers f

�

ur Temperaturen � > 1; 3

Æ

C zeigen jedo
h Unters
hiede

in den Teilgebieten. Das Tiefenwasser im n

�

ordli
hen Somalibe
ken hat im Gegensatz zu

den s

�

udli
h gelegenen Gebieten h

�

ohere Salzgehalte und geringere Sauersto�gehalte.

M

�

ogli
he Erkl

�

arungen dieser Unters
hiede sind dur
h den di�usiven oder advektiven

Ein
u� von salzrei
hem sauersto�armen Roten Meer Wasser gegeben, wel
hes im n

�

ordli-


hen Teilgebiet in den dar

�

uberliegenden S
hi
hten auftritt (z.B. Karstensen, 1999; S
hott

und Fis
her , 2000). In Kapitel 7 wird gezeigt, da� die vertikalen Austaus
hraten n

�

ordli
h
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Abbildung 5.3: Verteilung von potentieller Temperatur und Salzgehalt entlang des

�

ostli
hen

S
hnitts. Der dargestellte Datensatz wurde im Juni 1995 w

�

ahrend M32/4 aufgenommen.

von 3

Æ

N gegen

�

uber denen des

�

Aquators stark erh

�

oht sind. Die vertikale Di�usion von

Eigens
haften des Roten Meer Wassers kann daher f

�

ur die hier dargelegten Unters
hiede

verantwortli
h sein. Die Vertikalverteilung des Salzgehalts auf den S
hnitten in Abbil-

dung 5.3 und 5.4 zeigt eine deutli
he Zunahme des Salzgehalts na
h Norden.

Der Eigens
haften des Tiefenwassereinstroms dur
h die Amirantenpassage in das So-

malibe
ken bes
hrieben Johnson et al. (1998) mit potentiellen Temperaturen kleiner als

1,0

Æ

C, Salzgehalten kleiner als 34,72 und Sauersto�gehalten gr

�

o�er als 4,2ml l

�1

. Der ma-

ximale Transport wurde zwis
hen den potentiellen Temperatur


�

a
hen 0,8

Æ

C< � < 0; 9

Æ

C

beoba
htet. In anderen Untersu
hungen des Einstroms dur
h die Passage wurde eine

nordw

�

artige Str

�

omung f

�

ur potentielle Temperaturen kleiner als 1,2

Æ

C festgestellt (Bar-

ton und Hill , 1989; Fieux und Swallow , 1988).

Auf dem s

�

udli
hen Wests
hnitt zwis
hen 2

Æ

S und 3

Æ

N tritt das k

�

alteste und salz

�

arm-
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ste Bodenwasser im Untersu
hungsgebiet auf. Es ist in Tiefen gr

�

o�er als 4500m dur
h

Temperaturen zwis
hen 0,88

Æ

C und 1

Æ

C, Salzgehalten zwis
hen 34,714 und 34,72 und

Sauersto�gehalten von 4,45ml l

�1

> O

2

> 4,3ml l

�1


harakterisiert. Diese Temperaturen

und Salzgehalte liegen allerdings

�

uber den bei 8

Æ

S beoba
hteten Werten des Einstroms.

Die Eigens
haften des von Johnson et al. (1991a) bei 4

Æ

S beoba
hten Randstroms stim-

men dagegen gut mit diesen Werten

�

uberein.

Das auf dem s

�

udli
hen Teil des Wests
hnitts vorgefundene Bodenwasser tritt weder

im n

�

ordli
hen Teil des Somalibe
kens no
h auf dem Osts
hnitt bei 57

Æ

O auf (Abbildung

5.3). Die Be
kentiefe des zentralen Somalibe
kens auf dem Osts
hnitt liegt

�

uberwiegend

oberhalb von 4600m, wodur
h das im Westen auftretende kalte und salzarme Wasser in

der Ausbreitung na
h Osten einges
hr

�

ankt wird. Hier zeigt nur eine Bodens
hi
ht von

100m bis 200m M

�

a
htigkeit Salzgehalte kleiner als 34,72. Im n

�

ordli
hen Berei
h sind

allerdings Vertiefungen in der Bodentopographie zu erkennen. Zwis
hen 5

Æ

N und 6

Æ

N

errei
ht eine Rinne Tiefen von

�

uber 5500m. Die Eigens
haften des in diesen Gebieten

vorhandenen Wassers wurden mit den hier zu Verf

�

ugung stehenden CTD Messungen

ni
ht aufgel

�

ost. Die in Johnson et al. (1998) dargestellten CTD Messungen, wel
he 
a.

1

Æ

westli
h des Osts
hnitts dur
hgef

�

uhrt wurden, zeigen in diesen Rinnen aber kein be-

sonders kaltes und salzarmes Bodenwasser.

Die Eigens
haften des Bodenwassers auf dem n

�

ordli
hen Wests
hnitt zeigen minima-

le Temperaturen von 0,96

Æ

C und Salzgehalte von 34,718. Der Sauersto�gehalt ist hier

im Verglei
h zum s

�

udli
hen Wests
hnitt in glei
her Tiefe um 0,15ml l

�1

geringer. In der

Verteilung der Eigens
haften in Abbildung 5.4 zeigen si
h hohe Meridionalgradienten zwi-

s
hen 2

Æ

N und 4

Æ

N. Es besteht die M

�

ogli
hkeit, da� das kalte und salzarme Bodenwasser

aus dem s

�

udli
hen Teil des westli
hen Be
kens dur
h Topographie an der nordw

�

artigen

Ausbreitung gehindert wird, wie es in Abbildung 5.4 dur
h die Topographie zwis
hen 2

Æ

N

und 4

Æ

N angedeutet wird. Der bathymetris
he Datensatz NGDC Terrain Base zeigt bei

3

Æ

N eine Aufspaltung der n

�

ordli
hen und s

�

udli
hen Teilgebiete des Wests
hnitts dur
h

einen Ausl

�

aufer des Chainr

�

u
kens. Die topographis
he Barriere ist in dem Datensatz al-

lerdings nur bis in eine Tiefe von 4850m ausgepr

�

agt.

Die im s

�

udli
hen Teil des westli
hen Be
kens unterhalb von 4500m ausgepr

�

agten ver-

tikalen Gradienten k

�

onnten im n

�

ordli
hen Be
ken dur
h die erh

�

ohte vertikale Di�usion

abgebaut sein. Einen Hinweis darauf liefert die Verteilung des Salzgehalts im n

�

ordli
hen

Teil des Be
kens, wel
he au
h n

�

ordli
h des R

�

u
kenausl

�

aufers starke Gradienten aufweist.

Im n

�

ordli
hen Berei
h des Be
kens in der N

�

ahe des Kontinentalabhangs von Sokotra

wird das Vorhandensein von mesoskaliger Variabilit

�

at dur
h eine starke Auslenkung der

Isothermen und Isohalinen angedeutet.
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Abbildung 5.4: Verteilung von potentieller Temperatur, Salzgehalt und Sauersto�gehalt ent-

lang des Wests
hnitts. Der dargestellte Datensatz wurde im Juni 1995 w

�

ahrend M32/4 aufge-

nommen.
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5.1.2 Salzgehalte auf potentiellen Temperatur


�

a
hen

Die ersten Informationen

�

uber die Tiefenzirkulation im Somalibe
ken wurde von War-

ren et al. (1966) dur
h die Interpretation von Salzgehalten aus Daten von August und

September 1964 gewonnen. Anhand von Salzgehaltsverteilungen auf Iso


�

a
hen der poten-

tiellen Temperatur beoba
hteten sie ein s
hmales Band von salzarmen Wasser, wel
hes

si
h vom

�

Aquator an dem Kontinentalabhang von Somalia bis an den Kontinentalabhang

bei Sokotra erste
kte (Abbildung 2.10). Die niedrigsten Salzgehalte stellten sie s

�

udli
h

des

�

Aquators fest. Die Ergebnissen interpretierten sie als eine antizyklonale Tiefenzirku-

lationszelle im Somalibe
ken. Fieux et al. (1986) konnte dagegen anhand Daten aus dem

April 1985 kein salzarmes Wasser am Kontinentalabhang feststellen.

F

�

ur einen Verglei
h dieser Ergebnisse mit den w

�

ahrend der FS METEOR Reise auf-

genommen CTD Daten wurden Karten der Salzgehaltsverteilung auf neutralen Di
hte-




�

a
hen erstellt, wel
he auf der glei
hen mittleren Tiefe der von Warren et al. (1966) und

Fieux et al. (1986) verwendeten potentiellen Temperatur


�

a
hen lagen. Neutrale Di
hten

geben die advektive Ausbreitung von Wassermassen am besten wieder Ja
kett und M
-

Dougall (1997). Die Salzgehaltswerte wurden dabei

�

uber zwei di
ht beieinanderliegende

neutrale Di
hten gemittelt. Das Mittlungsintervall betrug dur
hs
hnittli
h 50m. Die Ver-

M32/1

  50oO   52oO   54oO   56oO   58oO 

   4oS 

   0o  

   4oN 

   8oN 

  12oN 

M32/4

  50oO   52oO   54oO   56oO   58oO 

M32/6

  50oO   52oO   54oO   56oO   58oO 

∆S> 0.003 0.003 > ∆S > 0.001 0.001 > ∆S > −0.001 −0.001 > ∆S > −0.003  ∆S <−0.003

Abbildung 5.5: Verteilung der Di�erenzen des Salzgehalts auf der 
 = 28; 1 kgm

�3

Fl

�

a
he.

Der Mittelwert aller Reisen von S = 34; 735 wurde von den Werten abgezogen. Die neutrale

Di
hte


�

a
he liegt in Tiefen zwis
hen 3200m und 3500m.
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teilung der Salzgehaltsdi�erenzen zwis
hen der 28; 095 kgm

�3

> 
 > 28; 098 kgm

�3

ist

exemplaris
h in Abbildung 5.5 dargestellt.

Die Salzgehaltsdi�erenzen waren auf allen drei neutralen Di
hte


�

a
hen sehr gering.

Die maximalen und minimalen Di�erenzen zum Mittelwert betrugen 0,0041 und -0,0038

und liegen damit nur geringf

�

ugig

�

uber der Signi�kanz der Salzgehaltsmessungen. Warren

et al. (1966) stellte dagegen Unters
hiede im Salzgehalt von

�

uber 0,02 fest (verglei
he

Abbildung 2.10). S

�

udli
h von Sokotra war zu keinem Zeitpunkt salzarmes Wasser zu �n-

den, wel
hes auf einen Randstrom hinweisen k

�

onnte. In den Karten von Warren et al.

(1966) ist salzarmes Wasser zwis
hen 8

Æ

N und 10

Æ

N dargestellt. Generell wurde auf allen

drei Reisen salzrei
heres Wasser im n

�

ordli
hen Teil des Be
kens festgestellt, wel
hes in

�

Ubereinstimmung mit den Ergebnissen von Fieux et al. (1986) liegt.

Zuammenfassend l

�

a�t si
h feststellen, da� si
h anhand der Verteilung der 
harakte-

ristis
hen Eigens
haften im Tiefenwasser kein Randstrom im n

�

ordli
hen Somalibe
ken

na
hweisen l

�

a�t. Eine Ausbreitung des Tiefenwassers entlang des

�

Aqautor, wie es von

Johnson et al. (1991a) vermutete wurde, konnte anhand der Temperatur- und Salzge-

haltsverteilung ni
ht best

�

atigt werden. Das salzrei
hste und sauersto�

�

armste Tiefenwas-

ser oberhalb von 4000m ist im n

�

ordli
hen Somalibe
ken zu �nden. Unterhalb von 4000m

wurden keine signi�kanten Abwei
hungen in den ��S Eigens
haften der Teilgebiete des

Somalibe
kens deutli
h.

5.1.3 Str

�

omungskarten

Auf den FS METEOR Reisen wurde das horizontale Str

�

omungsfeld im gr

�

o�eren Tiefen

des Somalibe
kens anhand Pegasuspro�len und LADCP Pro�len vermessen. In Tiefen

gr

�

o�er als 3800m ist das Be
ken dur
h die Topographie abges
hlossen, so da� diese Tie-

fe eine nat

�

urli
he Grenze f

�

ur die auf das Somalibe
ken begrenzte Tiefenzirkulation ist.

F

�

ur die Darstellung der Tiefenzirkulation anhand von Str

�

omungsdaten wurde daher der

Mittelwert der Horizontalstr

�

omungen von 3800m bis zur Pro�ltiefe gew

�

ahlt. Weiterhin

wurden die barotropen Gezeitenstr

�

omungen aus den Str

�

omungspro�len des n

�

ordli
hen

Somalibe
kens korrigiert. Die Gezeitenstr

�

omungen wurden aus den Ergebnissen der har-

monis
hen Analyse der zur Pro�lposition n

�

a
hstliegenden Verankerung w

�

ahrend der Me�-

dauer bere
hnet. F

�

ur die

�

aquatorialen Str

�

omungspro�le wurde keine Gezeitenkorrektur

dur
hgef

�

uhrt.

Bei der Interpretation der Daten ist zu bea
hten, da� die LADCP Ges
hwindigkei-

ten einen im Verh

�

altnis zu den zu erwartenden Str

�

omungen gro�e Fehler besitzen. In

Abs
hnitt 4.5 wurde ein mittlerer Fehler von 0,046m s

�1

abges
h

�

atzt. Die Ges
hwindig-

keitsdi�erenzen zu den Pegasusmessungen waren aber in Tiefen unter 4000m wesentli
h

h

�

oher als der mittlere Wert der gesamten Wassers

�

aule (siehe Abbildung 4.16). Die Un-
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Abbildung 5.6: St

�

omungskarten f

�

ur das n

�

ordli
he Somalibe
ken. Dargestellt ist die mittlere

Tiefenstr

�

omung zwis
hen der Pro�ltiefe und 3800m aus den Pegasus und LADCP Messungen

von den drei FS Meteor Reisen. Die barotrope Gezeitenstr

�

omung wurde aus den Ges
hwindig-

keiten korrigiert.

genauigkeit der Pegasusmessungen wurde dagegen nur mit 0,015m s

�1

bestimmt und ist

ausrei
hend klein f

�

ur eine ad

�

aquate Au


�

osung der Tiefenzirkulation. In der folgenden

Bes
hreibung der Beoba
htungen wird daher nur auf Pegasusges
hwindigkeiten einge-

gangen. Die Str

�

omungskarten f

�

ur das n

�

ordli
he Somalibe
ken und das

�

aquatoriale Soma-

libe
ken zeigen Abbildungen 5.6 und 5.7.

Aus den Karten der Tiefenstr

�

omung im n

�

ordli
hen Somalibe
ken (Abbildung 5.6)

f

�

ur die drei FS METEOR Reisen ergibt si
h kein einheitli
hes gro�skaliges Zirkulations-

muster. Besonders die LADCP Str

�

omungen zeigen hohe Fluktuationen in Ri
htung und

Betrag zwis
hen bena
hbarten Stationen, was dur
h den hohen Fehler der Messungen be-
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dingt ist. Aber au
h die Pegasusstr

�

omungen ergeben kein einheitli
hes Bild. S

�

udli
h des

Kontinentalfu�es von Sokotra zeigen die Pegasusdaten im April 1995 (M32/1) s
hwa
he

s

�

udwestli
he Str

�

omungen, im zentralen n

�

ordli
hen Somalibe
ken waren Str

�

omungen in

�

ostli
her Ri
htung vorhanden. Im Juni waren n

�

ordli
h von 8

Æ

N westli
he bis s

�

udwest-

li
he Str

�

omungen ausgepr

�

agt. Die Messung bei 7

Æ

N zeigte dagegen keine signi�kante

Tiefenstr

�

omung. Im August wurden westli
he Str

�

omungen sowohl bei 7

Æ

N als au
h zwi-

s
hen 9

Æ

N und 10

Æ

N festgestellt. Etwas n

�

ordli
h von 10

Æ

N war die Str

�

omung dagegen in

s

�

udli
her Ri
htung.

Das dur
h die Str

�

omungskarten entstandene Bild ist das einer von zeitli
hen und

r

�

aumli
hen Fluktuationen gepr

�

agten Tiefenzirkulation. Diese Fluktuationen werden dur
h

die in Abs
hnitt 2.3.3 bes
hriebenen Rossbywellen und einer in der Tiefe stark erh

�

ohten

Energie des internen Wellenfeld hervorgerufen. Die von den Rossbywellen bedingten

Str

�

omungsges
hwindigkeiten in der Tiefe des n

�

ordli
hen Somalibe
kens haben Amplitu-

den in der Gr

�

o�enordnung von 0,1m s

�1

(Eigenheer , 1997). Diese liegen im Berei
h der in

den Karten dargestellten Str

�

omungsamplituden. Die Periode der Rossbywellen bestimm-

te Eigenheer (1997) mit 30 bis 40 Tagen, wodur
h si
h au
h die Ri
htungs

�

anderungen

der Str

�

omungen an den Me�positionen auf den unters
hiedli
hen Fahrten erkl

�

aren lassen.

In Kapitel 7 wird gezeigt, da� das interne Wellenfeld im n

�

ordli
hen Somalibe
ken eine

in der Tiefe stark erh

�

ohte kinetis
he Energie besitzt. Die dur
h interne Wellen hervor-

gerufenen Fluktuationen in 4000m Tiefe haben Str

�

omungsamplituden von 0,02m s

�1

bis

0,04m s

�1

. Dem Str

�

omungsfeld der Rossbywellen

�

uberlagert sind also zus

�

atzli
h energe-

tis
he Fluktuationen mit kleinen Perioden und kurzen horizontalen Koh

�

arenzl

�

angen.

Die Pegasusuges
hwindigkeiten in den Str

�

omungskarten der Tiefenzirkulation am

�

Aquator zeigen im Gegensatz zu denen des n

�

ordli
hen Somalibe
kens ein koh

�

arentes

Bild. Im April 1995 war auf 57,5

Æ

O zwis
hen 1

Æ

N und 1

Æ

S des

�

Aquators eine starke

�

ostli
he Str

�

omung vorhanden, die maximale Ges
hwindigkeiten

�

uber 0,06m s

�1

bei 1

Æ

S

errei
hte. Die etwas geringeren Str

�

omungen bei 1

Æ

N und auf dem

�

Aquator k

�

onnten dur
h

die in Lee be�ndli
hen untermeeris
hen Kuppen bedingt sein. Im Juni war die

�

ostli
he

Str

�

omung abgeklungen, und es zeigte si
h eine s
hwa
he s

�

udli
he Str

�

omung. W

�

ahrend

M32/6 hatte si
h die Str

�

omungsri
htung im Verglei
h zum April umgedreht. S

�

udli
h von

1

Æ

N waren nun s

�

ud

�

ostli
he Str

�

omungen mit Amplituden von 0,03m s

�1

vorhanden.
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Abbildung 5.7: St

�

omungskarten der drei FS METEOR Reisen f

�

ur das

�

aquatoriale Somali-

be
ken.
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Werden die drei Momentaufnahmen der

�

aquatorialen Tiefenstr

�

omung in Zusammen-

hang mit dem Zeitpunkt der Datenaufnahme betra
htet, deutet si
h ein Jahresgang in

der Tiefenzirkulation an. Die Pegasusmessungen wurden auf M32/1 am 15. April dur
h-

gef

�

uhrt. Auf M32/4 wurden die drei

�

aquatorialen Transponderstationenen am 7. Juli

beprobt, fast drei Monate sp

�

ater. Die

�

ostli
h geri
hteten Str

�

omungen zeigten si
h in den

Daten der FS METEOR Reise M32/6, die den

�

Aquator bei 57

Æ

O am 1. September er-

rei
hte, viereinhalb Monate na
hdem die starken westli
hen Str

�

omungen am

�

Aquator

beoba
htet wurden. Allerdings kann dieses Signal mit dem hier zur Verf

�

ugung stehen-

den Datensatz ni
ht signi�kant aufgel

�

ost werden. Von Luyten et al. (1982) untersu
hte

Zeitserien aus Verankerungen vom

�

Aquator bei 51

Æ

O, 54

Æ

O und 57

Æ

O zeigten, da� die

zonalen Str

�

omungen in Tiefen bei 3500m dur
h langperiodis
he Signale dominiert sind.

Ein m

�

ogli
hes Alising eines kurzperiodis
hen Signals in den hier dargestellten Str

�

omun-

gen ist daher unwahrs
heinli
h.

Insgesamt l

�

a�t si
h anhand der aus den Vertikalpro�len der Horizontalstr

�

omungen er-

stellten Str

�

omungskarten keine signi�kante Aussage

�

uber die Tiefenzirkulation im Soma-

libe
ken ma
hen. Im n

�

ordli
hen Somalibe
ken ist das Str

�

omungsfeld dur
h starke Fluk-

tuationen gepr

�

agt, die dur
h Rossbywellen und interne Wellen hervorgerufen werden.

Weitere Untersu
hungen zum Tiefenrandstrom im n

�

ordli
hen Teil des Be
kens wurden

anhand der Zeitserien aus den Verankerungen in Abs
hnitt 5.2.2 dur
hgef

�

uhrt. Im

�

aqua-

torialen Somalibe
ken zeigte si
h eine na
h Westen geri
htete Str

�

omung in den Pegasus-

daten von April 1995. Dagegen war im September 1995 eine

�

ostli
he Str

�

omung vorhanden,

so da� au
h hier keine Aussage

�

uber eine Ausbreitung des Tiefenwassers getro�en wer-

den kann. Na
h einer Bes
hreibung der

�

aquatorialen Deep Jets werden weiterf

�

uhrende

Untersu
hungen zum Tiefenrandstrom im n

�

ordli
hen Somalibe
ken vorgestellt.

5.1.4

�

Aquatoriale Deep Jets

Zwis
hen 2

Æ

N und 2

Æ

S am

�

Aquator be�nden si
h vertikale kleinskalige Str

�

omungskerne,

die

�

uberwiegend in der zonalen Ges
hwindigkeitskomponente ausgepr

�

agt sind. Sie treten

in Tiefen unterhalb von 500m in allen

�

aquatorialen Ozeanen auf, sind aber im Atlantik

und Pazi�k nur bis in Tiefen von 2000m vorhanden (Ponte und Luyten, 1990; Muen
h

et al., 1994). Im Indis
hen Ozean werden sie dagegen au
h in gr

�

o�eren Tiefen beoba
htet.

Das in der vertikalen Ri
htung oszillierende Str

�

omungsfeld der Deep Jets s

�

udli
h von Sri

Lanka bei 80,5

Æ

O verdeutli
ht Abbildung 5.8.

Das Verhalten der Deep Jets wurde anhand der Pegasus und CTD Daten bei 80

Æ

O

und bei 57

Æ

O untersu
ht. Die Ergebnisse der Untersu
hungen der 80

Æ

O sind bereits in

einer separaten Publikation bes
hrieben und wurden von den Guta
htern zur Ver

�

o�ent-

li
hung empfohlen (Dengler und Quadfasel , zur Ver

�

o�entli
hung eingerei
ht, 1999). Hier
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Abbildung 5.8: Meridionale Struktur des Ges
hwindigkeitsfeldes der hohen baroklinen Moden

(> 10) bei 80,5

Æ

O. Links ist die zonale Ges
hwindigkeit, re
hts die meridionale Ges
hwindigkeit

dargestellt.

�

Ostli
h und n

�

ordli
h geri
htete Str

�

omungen sind grau unterlegt. Das Konturintervall

betr

�

agt 3 
m s

�1

.

wird eine kurz Zusammenfassung der Ergebnisse gegeben.

F

�

ur eine Bestimmung der vertikalen Skalen der Deep Jets wurden die Horizontalge-

s
hwindigkeiten na
h vertikalen Moden entwi
kelt. Die vertikalen Moden wurden anhand

des lokalen S
hi
htungspro�ls mit einem numeris
hen Verfahren bere
hnet, wel
hes vom

Institut f

�

ur Meereskunde Kiel zur Verf

�

ugung gestellt wurde. Die Entwi
klung na
h den

vertikalen Moden wurde f

�

ur jedes Pro�l separat dur
hgef

�

uhrt. F

�

ur die Darstellung der

baroklinen Str

�

omungen am

�

Aquator in Abbildung 5.8 wurden die h

�

oheren vertikalen Mo-

den der Entwi
klung wieder zu Str

�

omungspro�len zusammengesetzt.

Die Energieverteilung der Modenzerlegung der innerhalb von einem Breitengrad am

�

Aquator aufgenommenen Pro�le von 80

Æ

O zeigte ein ausgepr

�

agtes Maximum zwis
hen

der 15. und 17. Vertikalmode der zonale Str

�

omungskomponente. Dieses Maximum ent-

spri
ht einer mittleren vertikalen Wellenl

�

ange von 660 sm (stret
hed meter).

Die in der Vertikalen oszillierende Tiefenstr

�

omung im Somalibe
ken bei 57.5

Æ

O hat ge-

ringf

�

ugig kleinere Vertikalskalen als die Deep Jets bei 80,5

Æ

O. Die Modenzerlegung zeigt

hier ein Maximun in der zonalen Ges
hwindigkeitskomponente zwis
hen der 18. und 21.

Vertikalmode, wel
hes einer mittleren Wellenl

�

ange von 510 sm entspri
ht.
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Ein Verhalten der Deep Jets im Indis
hen Ozean, wel
hes si
h von den Atlantis
hen

und Pazi�s
hen Deep Jets unters
heidet, ist die zeitli
he Umkehrung der Str

�

omungsri
h-

tung aller Stromkerne. Dieses wurde sowohl bei den Deep Jets im Somalibe
ken als au
h

bei den 80

Æ

O Deep Jets festgestellt. Im Somalibe
ken vollzog si
h die Umkehrung der

Deep Jets zwis
hen den Reisen M32/1 und M32/6. W

�

ahrend M32/1 wurden maximale

Str

�

omungen von 0,04m s

�1

in den Stromkernen am

�

Aquator beoba
htet. Die vertikale

Struktur der Str

�

omungen war dagegen w

�

ahrend M32/4 kaum no
h vorhanden. Verein-

zelte Stromkerne in der oberen Wassers

�

aule hatten ihre Str

�

omungsri
htung umgekehrt.

Unterhalb von 1500m waren die Str

�

omungen geringer als 0,01m s

�1

. Dagegen waren die

Str

�

omungen der Deep Jets in den w

�

ahrend M32/6 aufgenommenen Daten sehr stark

ausgepr

�

agt. Alle Stromkerne zeigten im Verglei
h zu M32/1 eine Ri
htungsumkehr mit

maximalen Ges
hwindigkeiten von

�

uber 0,06m s

�1

in den Jets.

Eine Koh

�

arenzanalyse der Pegasuspro�le wurde anhand von s
hi
htungsskalierten Ho-

rizontalges
hwindigkeiten dur
hgef

�

uhrt (Hayes, 1975). Die Kreuzspektren wurden aus an

glei
hen Positionen aufgenommenen Pro�len bere
hnet. In dem Wellenl

�

angenband zwi-

s
hen 491 sm und 567 sm tritt mit 95% Wahrs
heinli
hkeit eine von null vers
hiedene

Koh

�

arenz nur zwis
hen den Reisen M32/1 und M32/6 auf (Tabelle 5.1). Dies ist die ein-

zige S
h

�

atzung, die statis
he Signi�kanz aufweist.

Die Deep Jets bei 80

Æ

O zeigten besonders zwis
hen den Daten aus der 73. Reise und

der 88 Reise von FS SONNE eine hohe Koh

�

arenz. Eine Phasenumkehrung der Deep Jets

bei 80

Æ

O wurde zwis
hen den Pegasusdaten aus dem Januar 1991 (SO73) und den Daten

von Juli 1993 (SO88) beziehungsweise September 1994 (FR8/94) beoba
htet. Zwis
hen

SO88 und FR8/94 wurde keine Phasenunters
hied beoba
htet. Diese Phasenumkehrung

ist in Einklang mit der Phasenumkehrung der Deep Jets von 55

Æ

O. Die meridionale

Verteilung der spektralen Energiedi
hte des 660 sm Wellenl

�

angenbandes zeigt eine gute

�

Ubereinstimmung mit einer

�

aquatorialen Rossbywelle in der ersten und dritten Meridio-

nalmode (Dengler und Quadfasel , zur Ver

�

o�entli
hung eingerei
ht, 1999).

Tabelle 5.1: Koh

�

arenzen und Phasen f

�

ur die vertikalen Wellenl

�

angenintervalle zwis
hen 491 sm

und 567 sm. Das 95% Vertrauensintervall f

�

ur eine von Null vers
hiedene Koh

�

arenz ist 0,938.

Reisen M324-M321 M324-M326 M326-M321

zonale Koh

�

arenz 0,419 0,754 0,965

meridionale Koh

�

arenz 0,798 0,608 0,573

zonale Phase [

Æ

℄ 121(-59) 55 176 (-4)

meridionale Phase [

Æ

℄ 112 63 -48

Me�abstand [Tage℄ 83 51 134
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5.2 Die Tiefenzirkulation im n

�

ordli
hen Somalibe
ken

In diesem Abs
hnitt wird die Tiefenzirkulation im n

�

ordli
hen Somalibe
ken weiterf

�

uhrend

untersu
ht. Zuerst werden Untersu
hungen zum Austaus
h von Tiefenwasser zwis
hen

dem Somalibe
ken und dem Arabis
hen Be
ken vorgestellt. Ans
hlie�end werden die

Zeitserien der Verankerungen im Tiefenwasserer genauer analysiert. Es wird gezeigt, da�

ein s
hwa
her Randstrom am n

�

ordli
hen Kontinentalabhang zu �nden ist, dessen Trans-

port abges
h

�

atzt wird.

5.2.1 Bilanzen

�

uber den Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken

Die in Kapitel 4 bes
hriebene Methode zur Bere
hnung von absoluten Transporten wur-

de zur Abs
h

�

atzungen der Zonalzirkulation im n

�

ordli
hen Somalibe
ken entlang des auf

allen drei Meteorreisen bemessenen S
hnitts zwis
hen 7

Æ

N und 11

Æ

N verwendet. Die

hydrographis
hen Daten entlang des S
hnitts grenzen im Norden an die K

�

uste von So-

kotra und im S

�

uden an den Ausl

�

aufer des Chainr

�

u
kens, wodur
h der Berei
h unterhalb

der S
hwellentiefe der Owen Bru
hzone ein dur
h die Topographie abges
hlossenes Ge-

biet darstellt. Das zonale Transportunglei
hgewi
ht in gr

�

o�eren Tiefen stellt daher den

Austaus
h von Tiefenwasser im n

�

ordli
hen Somalibe
ken

�

uber den Arabis
h-Indis
hen
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Abbildung 5.9: Geostrophis
he Str

�

omungen im n

�

ordli
hen Somalibe
ken w

�

ahrend M32/4. Die

Isolinien stellen neutrale Di
hte


�

a
hen dar.
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R

�

u
ken dar.

Als Referenzierung der geostrophis
hen Ges
hwindigkeit wurde die barotrope Str

�

o-

mungskomponente der LADCP-Daten senkre
ht zur S
hnitta
hse verwendet. Die ageostro-

phis
he Str

�

omung wurde, wie in Abs
hnitt 4.3 bes
hrieben, anhand der ADCP Daten ab-

ges
h

�

atzt. Die barotrope Gezeitenstr

�

omung w

�

ahrend der LADCP Datenaufnahme wurde

aus harmonis
hen Konstanten der n

�

a
hstgelegenen Verankerung bere
hnet. Weiterhin

wurde der in Abs
hnitt 4.5 bestimmte systematis
he Fehler der LADCP Daten ber

�

u
k-

si
htigt.

Eine Darstellung der geostrophis
hen Ges
hwindigkeitsverteilung entlang des S
hnitts

im Juni ist in Abbildung 5.9 gegeben. Die bereits anhand der Str

�

omungskarten festgestell-

te starke Variabilit

�

at in der Tiefenstr

�

omung wird dur
h die geostrophis
hen Bere
hnung

weiter best

�

atigt. Besonders im Norden zwis
hen 10

Æ

N und dem Kontinentalabhang sind

starke Ges
hwindigkeits

�

anderungen dur
h mesoskalige Wirbel deutli
h, die zwis
hen den

einzelnen Fahrten stark variieren. Zur Darstellung der Topographie in Abbildung 5.9 wur-

den die auf der M32/4 Reise aufgenommenen bathymetris
hen Daten verwendet. Anhand

dieser zeigt si
h eine Datenl

�

u
ke zwis
hen dem Chainr

�

u
ken und der s

�

udli
hsten Station

der Reise, die bei den meridional integrierten Transporten ber

�

u
ksi
htigt werden mu�.

Au�erdem wird deutli
h, da� dur
h das Gef

�

alle des Meeresbodens na
h S

�

uden hin Da-

tenl

�

u
ken in Bodenn

�

ahe auftreten.

Die Korrektur der Datenl

�

u
ken in Bodenn

�

ahe wurde mit einem in Wuns
h (1996)

bes
hriebenen Verfahren dur
hgef

�

uhrt. Dabei wurden die entstandenen Bodendreie
ke

dur
h lineare Extrapolation der Salzgehalt- und Temperaturpro�le aufgef

�

ullt und mit der

dar

�

uberliegenden geostrophis
hen Ges
hwindigkeit referenziert. Dieses Verfahren wurde

allerdings nur bei Tiefendi�erenzen von kleiner als 500m angewendet. Die Ergebnisse der

Tabelle 5.2: Nettovolumentransporte bei vers
hiedenen Korrekturen der barotropen Ge-

s
hwindigkeit unterhalb von 
 = 28; 12 kgm

�3

.

Nettovolumentransporte in Sv

Fehler dur
h

M32/1 M32/4 M32/6

Tiefenl

�

u
ken 0,45 -0,31 0,42

s

�

udli
he Datenl

�

u
ke -0,55 -0,28 -0,18

Gezeiten -0,88 1,75 3,14

Ageostrophie 1,39 1,05 2,24

LADCP Fehler 2,43 2,86 2,91

alle drei 3,15 3,85 5,29

bei Dur
hf

�

uhrung

aller Korrekturen

0,66 0,29 0,90
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Abbildung 5.10: Auf Isobathen gemittelte kumulative geostrophis
he Transporte zwis
hen

7

Æ

und 11

Æ

N im n

�

ordli
hen Somalibe
ken.

Extrapolation sind nahezu identis
h mit der Methode von Jakobsen und Jensen (1926).

Die Datenl

�

u
ke am s

�

udli
hen Rand wurde mit der Annahme einer si
h na
h S

�

uden kon-

stant fortsetzenden Ges
hwindigkeit ges
hlossen.

Die Ein


�

usse der vers
hiedenen Korrekturen auf die Volumenbilanz unterhalb von der

neutralen Di
hte


�

a
he 
 = 28; 12 kgm

�3

sind in Tabelle 5.2 zusammengestellt. Die Tiefe

der Di
hte


�

a
he liegt unterhalb von 3800m, wodur
h der Nettotransport vers
hwinden

m

�

u�te. Bei der Anwendung von allen Korrekturen ist diese Bedingung nahezu erf

�

ullt.

Die gr

�

o�te Imbalan
e tritt bei M32/6 auf, was aber au
h dur
h die ni
htsynoptis
he Da-

tenaufnahme bedingt sein kann.

Der si
h oberhalb von 3800m ergebende Meridionaltransport

�

uber die S
hnitte be-

s
hreibt den Austaus
h von Tiefenwasser

�

uber den Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken zwis
hen

7

Æ

N und der K

�

uste Sokotras. Die auf Isobathen gemittelten kumulativen Transporte

zeigt Abbildung 5.10. In Tiefen zwis
hen 3000m und 3800m wurde anhand der Daten

der M32/1 Expedition ein westw

�

artiger Nettotransport von 2 Sv bestimmt. Demzufolge

fand ein Eintrom von Tiefenwasser aus dem Arabis
hen Be
ken in das Somalibe
ken statt.

W

�

ahrend M32/4 und M32/6 wurde dagegen ein ostw

�

artiger Nettotransport festgestellt.

In Juni wurden 1,9 Sv und im September 3,0 Sv aus dem Somalibe
ken in das Arabis
he

Be
ken transportiert.
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5.2.2 Zeitserien der Tiefenstr

�

omung

Ein Teilkonzept des ICM7 Verankerungsfeldes war die Au


�

osung eines m

�

ogli
hen Rand-

stroms im n

�

ordli
hen Somalibe
ken. Urspr

�

ungli
h sollten die Verankerungen am

�

ostli-


hen Kontinentalfu� vor der K

�

uste Somalias ausgelegt werden. Aufgrund der damaligen

politis
hen Situation wurde keine Genehmigung f

�

ur die Befahrung des Somalis
hen Ho-

heitsgew

�

assers erteilt. Daher wurde ein Gro�teil der Verankerungen mit einer Reihe von

Rotorstr

�

omungsmessern in gr

�

o�eren Tiefen am n

�

ordli
hen Kontinentalfu� des Be
kens

ausgelegt. Ein weiterer Str

�

omungsmesser bei 4000m wurde im S

�

uden des n

�

ordli
hen

Be
kens am Chainr

�

u
ken verankert.

Eine Darstellung der progressiven Vektordiagramme der tiefen Verankerungen im

n

�

ordli
hen Somalibe
ken ist in Abbildung 5.11 gezeigt. Ein Verdriftungsweg na
h S

�

udwe-

sten in der Gr

�

o�enordnung von 850 km beziehungsweise 1100 km w

�

ahrend des Veranke-
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Abbildung 5.11: Darstellung der Verdriftungswege der in gr

�

o�eren Tiefen verankerten Zeitse-

rien aus dem Somalibe
ken. Eine

�

Ubersi
ht der Verankerungspositionen ist re
hts unten gege-

ben. Die gestri
helten Linienanteile kennzei
hnen die Verdriftung w

�

ahrend des Nordostmonsuns,

die dur
hgezogenen Anteile die w

�

ahrend des S

�

udewstmonsuns.
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Abbildung 5.12: Darstellung der entlang der Hauptstr

�

omungsa
hse ausgeri
hteten Zeitserien

aus gr

�

o�eren Tiefen des Somalibe
kens. Eine harmonis
he Anpassung des Jahressignals ist

�

uber

die Zeitserien gelegt dargestellt.

rungszeitraums ist in den Zeitserien aus den Verankerungen K13 und K14 am Kontinen-

talfu� von Sokotra zu erkennen. Die Ri
htung der Ausbreitung ist in

�

Ubereinstimmung

mit der Ausri
htung der lokalen Bodentopographie. Hier ist zu bea
hten, da� die beiden

Zeitserien in unters
hiedli
hen Tiefen von 3000m beziehungsweise 4000m aufgenommen

wurden. Unters
hiede in der Verdriftung zwis
hen den beiden Monsunphasen sind ni
ht

festzustellen. Bei K15 ist die Ri
htung im Mittel immer no
h s

�

udwestli
h. Der Verdrif-

tungsweg von K16 hingegen zeigt eine na
h Nordosten geri
htete Str

�

omung mit einer

Verdriftung

�

uber eine Distanz von 
a. 600 km. Dagegen zeigen die Ges
hwindigkeitsmes-

sungen aus 4000m der im S

�

uden an der Topographie gelegenen Verankerung K20

�

uber

die gesamte Me�dauer von 
a. 600 Tagen keine mittlere Verdriftung.

Die Str

�

omungszeitserien entlang der Hauptausbreitungsri
htungen sind in Abbildung

5.12 gezeigt. Die dominanten Signale in den Ges
hwindigkeitszeitserien sind die dur
h die

Rossbywellen hervorgerufenen Fluktuationen. Denno
h zeigen die Zeitserien aus der N

�

ahe

des Kontinentalfu�es von Sokotra eine von Null vers
hiedene mittlere Str

�

omung, die auf
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das Vorhandensein eines Randstroms s
hlie�en l

�

a�t.

Die ausgepr

�

agteste mittlere Str

�

omung ist bei K14 in einer Tiefe von 4000m zu �nden.

Die Ges
hwindigkeit betr

�

agt hier 0,018m s

�1

in s

�

udwestli
her Ri
htung. Di
ht am Kon-

tinentalabhang bei K13 in einer Tiefe von 3000m liegt die mittlere Ges
hwindigkeit bei

0,014m s

�1

. Bei 10

Æ

10'N, 
a. einen Grad s

�

udli
h des Kontinentalabhangs, ist eine mittle-

re Str

�

omung von s

�

udli
her Ri
htung mit einer Ges
hwindigkeit von 0,01m s

�1

vorhanden.

Weiter s

�

udli
h bei K16 betr

�

agt die mittlere Str

�

omung 0,01m s

�1

in nord

�

ostli
her Ri
h-

tung. Diese Zeitserie stammt allerdings aus einer Tiefe von 4500m, die an den davon

n

�

ordli
h gelegenen Verankerungen ni
ht mehr auftritt. Das si
h anhand der mittleren

Str

�

omungen ergebene Bild der Zirkulation am Kontinentalfu� zeigt die 
harakteristis
hen

Eigens
haften einer Randstromzirkulation (Abbildung 5.13). An der s

�

udli
hen Veranke-

rung K20 ist keine mittlere Str

�

omung festzustellen. Hier werden die Tiefenstr

�

omungen

allein dur
h die Fluktuationen der Rossbywellen hervorgerufen, die zwar

�

uber einen Zeit-

raum von 10 bis 15 Tagen glei
hgeri
htete Str

�

omungen darstellen, aber im Mittel zu

keinem Transport f

�

uhren.

Der Str

�

omungskern ist nahe am Kontinentalfu� gelegen und hat einen Dur
hmesser

1 cm/s

  48oO   50oO   52oO   54oO   56oO   58oO 
   4oN 

   6oN 

   8oN 

  10oN 

  12oN 

  14oN 

Abbildung 5.13: Mittlere Ges
hwindigkeitsvektoren der Zeitserien aus dem Tiefenwasser.
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von 100 km, was eine typis
he Ausdehnung f

�

ur Randstr

�

ome im Ozean darstellt (verglei-


he Abbildung 2.9). Die Ges
hwindigkeiten fallen zur Be
kenmitte hin ab, wobei die dort

beoba
hteten Str

�

omungen die Eigens
haften einer Rezirkulationszelle aufweisen.

Die harmonis
he Analyse des Jahresgangs der Str

�

omungszeitserien zeigt keine einheit-

li
he Phasenbeziehung. In den n

�

ordli
hen Verankerungen mit westli
h geri
hteter mitt-

lerer Str

�

omung zeigen die Anpassungen eine Amplitude von 60% bis 130% der mittleren

Str

�

omung. Die Phasen der maximalen Amplitude liegen jedo
h mehrere Monate ausein-

ander, wodur
h die Glaubw

�

urdigkeit der Anpassungen herabgesetzt wird. Eine m

�

ogli
he

Erkl

�

arung f

�

ur die si
h stark unters
heidenden Phasen ist, da� die Amplituden des Jahres-

gangs zu gering sind, um ad

�

aquat aufgel

�

ost zu werden. Das ausgepr

�

agteste Randstrom-

signal bei K14 zeigt der Jahresgang eine Amplitude von 0,011m s

�1

. Diese ist deutli
h

geringer als die die mittlere Str

�

omung im Randstrom.

5.2.3 Abs
h

�

atzungen des Randstromtransports

Der Str

�

omungskern des Randstroms am Kontinentalfu� von Sokotra wurde leider nur von

zwei verankerten Rotorstr

�

omungsmessern voll getro�en (Abbildung 5.14). Ein dritter,

wel
her in einer Tiefe von 3500m an der Verankerung K13 wertvolle Informationen

�

uber

die Str

�

omungen im Kern des Randstroms geliefert h

�

atte, konnte aufgrund eines Propel-

lerverlustes keine Ges
hwindigkeitsbetr

�

age aufzei
hnen. Trotz der geringen Au


�

osung der

Randstromstruktur wird hier eine Transportabs
h

�

atzung dur
hgef

�

uhrt. Die gute

�

Uber-

einstimmung der Transporte mit den geostrophis
hen Transportbere
hnungen wird die

Ergebnisse re
htfertigen.

F

�

ur die Transportabs
h

�

atzungen wird vorausgesetzt, da� der Randstromkern der To-

pographie folgt. Anhand des bathymetis
hen Datensatzes NGDC TerrainBase wurde die

L

�

angsri
htung der Topographie bei 4000m mit 230

Æ

bestimmt. Die mittleren Str

�

omungs-

komponenten und die Standardabwei
hung in L

�

angsri
htung sind in Abbildung 5.14 auf-

gef

�

uhrt. Die dur
h die Rossbywellen hervorgerufenen Fluktuationen sind um einen Faktor

4 h

�

oher als die Amplitude der Randstromzirkulation. Vier der se
hs Zeitserien weisen eine

na
h Westen geri
htete Str

�

omung auf. Eine Str

�

omungsumkehr �ndet zwis
hen K15 und

K16 statt. Die vertikale Ausdehnung des Randstroms wurde mit 1000m angenommen.

66% der Gesamt


�

a
he des Randstroms wurde den Zeitserien von K13 und K14 zu glei-


hen Anteilen zugeordnet. 33% wurde den beiden Verankerungen von K15 zugeordnet,

au
h zu glei
hen Anteilen. S
hlie�li
h wurden die Zeitserien mit der Topographie ausge-

ri
htet, mit den Fl

�

a
hen multipliziert und zu einem Gesamttransport addiert.

Die Bere
hnungen zeigen starke Fluktuationen des Randstromtransports (Abbildung

5.15). Maximale Transporte von fast 10 Sv werden vor

�

ubergehend im November errei
ht,

�

ostli
he Transporte errei
hen Werte von

�

uber 5 Sv. Der

�

uber den Auslegungszeitraum der

Verankerungen bestimmte Mittelwert des Transports betrug 1,4 Sv. Dieser Wert liegt in
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Abbildung 5.14: Vertikalverteilung der l

�

angs der Topographie geri
hteten mittleren

Str

�

omung, deren Standardabwei
hung und die Amplitude der harmonis
hen Entwi
klung des

Jahressignals. Die L

�

angsri
htung der Topographie wurde mit 230

Æ

(von Ost) bestimmt. Die

gepunktete Linie kennzei
hnet die f

�

ur die geostrophis
hen Transportbere
hnungen verwendete

Isolinie der neutralen Di
hte 
 = 28; 065 kgm

�3

.

der Gr

�

o�enordnung des von Johnson et al. (1998) bestimmten Transports des Tiefenwas-

sereinstroms in das Somalibe
ken dur
h die Amirantenpassage.

Eine

�

Uberpr

�

ufung der aus den Verankerungszeitserien erhaltenen Transporte wurde

anhand der in Kapitel 4 bes
hriebenen Methode zur Bere
hnung von absoluten Trans-

porten dur
hgef

�

uhrt. Dabei wurden die bereits in Abs
hnitt 5.2.1 bes
hriebene Verfah-

rensweise angewendet. Die Ausdehnung des Randstroms wurde in horizontaler Ri
htung

auf den Berei
h von 10

Æ

N bis zum Kontinentalabhang begrenzt. In der Vertikalen wurde

die neutrale Di
hte


�

a
he 
 = 28; 065 kgm

�3

und die Pro�ltiefe verwendet. Die Gesamt-




�

a
he ist verglei
hbar zu der in die Transportbere
hnung der Verankerungen eingegange-

ne Fl

�

a
he. L

�

u
ken am Boden wurden bei der Transportbere
hnung dur
h Bodendreie
ke

aufgef

�

ullt. Die geostrophis
hen Bere
hnungen des Randstromtransports in Ausbreitungs-
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Abbildung 5.15: Aus den Verankerungen abges
h

�

atzter Transport des Tiefenrandstroms ent-

lang der Topographie am Kontinentalfu� von Sokotra. Die Karos kennzei
hnen den aus den

geostrophis
hen Bere
hnungen abges
h

�

atzten Transport aus den einzelnen FS METEOR Rei-

sen. Der

�

uber die Me�dauer gemittelte Transport betrug 1,4 Sv (grau gestri
helte Linie).

ri
htung ergaben (1; 25 � 0; 55) Sv aus den M32/1 Daten, (�0; 78 � 0; 53) Sv aus den

M32/4 Daten und (0; 52� 0; 67) Sv aus den w

�

ahrend M32/6 aufgenommenen Daten. Die

Fehlerbestimmung wurde dur
h die Transportfehler zwis
hen den einzelnen Stationen aus

Glei
hung (4.13) ermittelt.

Die Ergebnisse der geostrophis
hen Transportbestimmungen zeigen eine sehr gute

�

Ubereinstimmung mit den aus den Verankerungen bestimmten Transporten. Die aus den

M32/1 und M32/6 Daten bestimmten Transporte ergeben im Rahmen des Fehlers der

Abs
h

�

atzung keine Abwei
hung zu den Verankerungstransporten. Nur der aus den M32/4

Daten bere
hnete Transport ist geringf

�

ugig niedriger als der w

�

ahrend der Datenaufnah-

me aus den Verankerungen bestimmte Wert. Die gute

�

Ubereinstimmung der voneinander

unabh

�

angigen Abs
h

�

atzungen bekr

�

aftigt die Abs
h

�

atzung des Tiefenrandstromtransports

anhand Zeitserien der Verankerungen.

5.3 Diskussion und Zusammenfassung der Ergebnisse

Dieses Kapitel befa�te si
h mit der Fortsetzung des Tiefenrandstroms im Somalibe
ken.

Mit Hilfe der Verankerungsdaten konnte ein s
hwa
her westli
her Randstrom am Kon-
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tinentalfu� von Sokotra festgestellt werden. Der mittlere Transport des Randstroms be-

tr

�

agt 1,4 Sv. Dieser Transport liegt in der Gr

�

o�enordnung des von Johnson et al. (1998)

bestimmten Einstroms in das Somalibe
ken. Der Randstromtransport weist starke Fluk-

tuationen mit Zeitskalen von 30 bis 40 Tagen auf. Diese Variabilit

�

at erkl

�

art die unter-

s
hiedli
hen Ergebnisse fr

�

uherer Untersu
hungen. Die geringf

�

ugige saisonale Variabilit

�

at,

die im Randstromberei
h festgestellt wurde, ist als Anhalt f

�

ur eine Str

�

omungsumkehr

ni
ht ausrei
hend.

Mit dem Randstrom ist eine zyklonale Tiefenzirkulationszelle im n

�

ordli
hen Somali-

be
ken verbunden. Die beoba
htete Tiefenzirkulation steht damit im Einklang mit der

von Stommel und Arons (1960b) entwi
kelten Modellvorstellung, wel
he einen s
hwa
hen

westli
hen Randstrom an dem Kontinentalfu� von Sokotra prognostiziert (Abbildung

2.11).

Ein am

�

Aquator von Johnson et al. (1991b) vermuteter kontinuierli
h na
h Osten

setzender Randstrom konnte ni
ht gefunden werden. Die zeitli
he und r

�

aumli
he Da-

tenabde
kung war allerdings ni
ht ausrei
hend, um eine Ausbreitung des Tiefewassers

entlang des

�

Aquators auszus
hlie�en.

Die Untersu
hungen haben gezeigt, da� si
h ein in das n

�

ordli
he Somalibe
ken fort-

setzender Tiefenrandstrom �nden l

�

a�t. Der hier bestimmte Transport des Ranstroms

unterst

�

utzt die Beoba
htung eines erh

�

ohten Einstroms in das Somalibe
ken. Dies wirft

die Frage auf, warum 
a. 5% des im globalen Ozean zirkulierende Tiefenwassers in das So-

malibe
ken str

�

omen, dessen Volumen weniger als 2% des tiefen Ozeans einnimmt. Dieser

Frage wird in den n

�

a
hsten beiden Kapiteln na
hgegangen.



6. Parameterisierungen der vertikalen Vermis
hung

und

�

aquatoriale Untersu
hungen

In diesem Abs
hnitt werden vers
hiedene Methoden zur Bestimmung der vertikalen Ver-

mis
hung aus Feinstrukturdaten vorgestellt. Diese werden anhand von Untersu
hungen

zur vertikalen Vermis
hung im

�

aquatorialen Berei
h des Indis
hen Ozeans verdeutli
ht.

Teile der hier bes
hriebenen Untersu
hungen sind von dem Autor in Zusammenarbeit mit

D. Quadfasel bereits in einer separaten Publikation eingerei
ht, die von den Beguta
h-

tern zur Ver

�

o�entli
hung empfohlen wurde Dengler und Quadfasel (zur Ver

�

o�entli
hung

eingerei
ht, 1999).

Motiviert dur
h das Vorhandensein von S
hi
hten mit niedriger Stabilit

�

at im Berei
h

des

�

Aquators im Indis
hen Ozean, konnte bereits in Dengler (1995) das Auftreten von

dynamis
h instabilen S
hi
hten gezeigt werden. Die Untersu
hungen in diesem Abs
hnitt

sollen feststellen, ob die vertikale Vermis
hung am

�

Aquator des Indis
hen Ozeans im Ver-

glei
h zu der Vermis
hung in mittleren Breiten erh

�

oht ist.

Zuerst werden m

�

ogli
he Prozesse, die zu einer erh

�

ohten diapyknis
hen Vermis
hung

im

�

aquatorialen und nordwestli
hen Indis
hen Ozean f

�

uhren k

�

onnten, diskutiert und ein-

ges
hr

�

ankt. Es folgt eine spektrale Bes
hreibung des internen Wellenfeldes im Ozean und

dessen dynamis
hes Glei
hgewi
ht. S
hlie�li
h werden Parameterisierungen der Dissipa-

tion und des vertikalen Austaus
hkoeÆzienten dargelegt.

6.1 Vertikale Vermis
hung im Ozean

Die diapyknis
he Vermis
hung im Ozean wird dur
h molekulare Di�usion von Salz und

Temperatur hervorgerufen. Turbulente Bewegungen verst

�

arken die lokalen Gradienten

dieser Gr

�

o�en und sind daher ma�gebend f

�

ur die Gr

�

o�enordnung der vertikalen Vermi-

s
hung im Ozean. Diese Bewegungen �nden auf vertikalen Skalen in der Gr

�

o�enordnung

von einigen Metern bis zu Millimetern statt. Der Skalenberei
h, au
h als Mikrostruk-

tur des Ozeans bezei
hnet, kann mit dem f

�

ur diese Arbeit zur Verf

�

ugung stehendem

Datensatz ni
ht aufgel

�

ost werden. Die Turbulenz bezieht jedo
h ihre Energie aus der

Feinstruktur des Ozeans, die vertikale Skalen zwis
hen 1m bis zu 100m aufweist und

mit dem Datensatz hinrei
hend aufgel

�

ost werden kann. Das quantitative Verst

�

andnis der

Feinstrukturparameter f

�

ur die Bes
hreibung von Turbulenz hat in den letzten Jahren
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gro�e Forts
hritte gema
ht, so da� heute die vertikale Vermis
hung mit hoher Genauig-

keit aus Feinstrukturmessungen bestimmt werden kann.

Die f

�

ur die Aufre
hterhaltung der Turbulenz im Ozean verantwortli
hen Prozesse

lassen si
h in die Themenberei
he dynamis
he Instabilit

�

aten und doppeldi�usive Kon-

vektion gliedern. Ein

�

Uberbli
k

�

uber die einzelnen Prozesse ist in Thorpe (1987) oder

Dengler (1995) gegeben. Untersu
hungen von doppeldi�usiver Vermis
hung im Tiefen-

wasser des Indis
hen Ozeans sind von You (1999) dur
hgef

�

uhrt worden. Anhand des

1994 zusammengestellten Levitus CTD-Datensatzes zeigte er, da� dur
h Salz�ngerbil-

dung, Cabbeling und thermobaris
he Prozesse (

�

Anderung der Kompressibilit

�

at aufgrund

Temperatur

�

anderungen) ein Auftrieb aus dem Tiefenwasser in 3500m Tiefe von 0,2 Sv

�

uber den gesamten Indis
hen Ozean n

�

ordli
h von 32

Æ

S zu erwarten ist. Dieser Wert be-

tr

�

agt 1/50 des dur
h den Einstrom zu erwartenden Auftriebs allein im Somalibe
ken.

Es kann daher davon ausgegangen werden, da� die vertikale Vermis
hung in der Tiefe

aufgrund doppeldi�usiver Prozesse im Untersu
hungsgebiet verna
hl

�

assigbar ist.

In einem stabil ges
hi
hteten Ozean, entfernt von der Meeresober


�

a
he und dem direk-

ten Ein
u� des Meeresbodens, wird eine erh

�

ohte ozeanis
he Turbulenz in Zusammenhang

mit einer erh

�

ohten vertikalen Ges
hwindigkeitss
herung in der Feinstruktur beoba
htet

(Gregg , 1989; Polzin et al., 1995). Es wird daher angenommen, da� die Kelvin-Helmholtz

Instabilit

�

at den wi
htigsten dynamis
hen Proze� f

�

ur die Aufre
hterhaltung der Turbu-

lenz darstellt (z.B. Toole und S
hmitt , 1987; Kunze et al., 1990; Polzin et al., 1996b). Die

Feinstruktur des vertikalen S
herungsfeldes im tiefen Ozean wird fast auss
hlie�li
h von

internen Tr

�

agheitss
hwerewellen hervorgerufen. Eine Parameterisierung der dur
h dyna-

mis
he Prozesse hervorgerufenen Turbulenz mu� daher entweder die Vermis
hung dyna-

mis
h

�

uber die Energiekaskade der internen Tr

�

agheitss
hwerewellen bes
hreiben, oder die

vertikale Vermis
hung aus dem kinematis
hen Zustand des lokalen internen Wellenfeldes

ableiten.

Als Motivation der im Folgenden vorgestellten Parameterisierungen wird zuerst auf

grundlegende Eigens
haften des internen Wellenfeldes eingegangen. Vor der Darlegung

der Parameterisierungen dynamis
her Instabilit

�

aten werden Modelle vorgestellt, die die

We
hselwirkungen zwis
hen internen Wellen bes
hreiben und damit die Grundlage der

Parameterisierung von vertikaler Vermis
hung dur
h interne Wellen geliefert haben.

6.2 Interne Tr

�

agheitss
hwerewellen im tiefen Ozean

Die Existenz von Ozillationsbewegungen im tiefen Ozean ist erstmals von Nansen (1902)

vermerkt worden. Heute ist das Auftreten der Fluktuationsbewegungen in allen Teilen

des Ozeans best

�

atigt worden oder besser, es ist unm

�

ogli
h sie ni
ht zu beoba
hten. F

�

ur

den an gro�skaligen Prozessen interessierten Ozeanographen werden sie als St

�

orung auf-
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Abbildung 6.1: Frequenzspektrum der Ges
hwindigkeit und der vertikalen Auslenkung (N�)

bere
hnet aus den barotropen gezeitenkorrigierten Zeitserien des n

�

ordli
hen Somalibe
kens aus

2000m Tiefe. Die vertikale Auslenkung wurde anhand der Temperaturzeitserien der Veranke-

rungen mit der Beziehung � =

T�T

�T=�z

bere
hnet. �T=�z wurde aus den an den Verankerungen

gemessenen CTD-Daten bestimmt. N - Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz, M

2

- Frequenz der M

2

Gezeit,

f - Tr

�

agheitsfrequenz (7

Æ

N bis 11

Æ

N), 40d - 40 t

�

agige Periode (Rossbywellen).

gefa�t. Sie sind 
harakterisiert dur
h ein in Zeit und Raum oszillierendes Verhalten des

Ges
hwindigkeitsfeldes, des Dru
kfeldes und des Di
htefeldes und haben typis
he Zeitska-

len in der Gr

�

o�enordnung von Stunden und Horizontalskalen im Berei
h von Kilometern.

Die hydrodynamis
hen Glei
hungen mit ozeanis
hen Randbedingungen lassen eine

Vielzahl von L

�

osungen vers
hiedener Typen von Wellen zu, die zum Bewegungsfeld des

tiefen Ozeans beitragen. Dieses ist in Abbildung 6.1 verdeutli
ht. Die Tatsa
he, da� mit

den Ozillationen der horizontalen Ges
hwindigkeit au
h vertikale Di
hteauslenkungen

einhergehen, zeigt den internen Wellen
harakter der Fluktuationen auf.

Einen wesentli
hen Beitrag zu der Varianz des Bewegungsfeldes im Ozean liefern die

baroklinen Gezeitenstr

�

omungen, die dur
h den sprunghaften Anstieg der Energiedi
hte

oberhalb der Tr

�

agheitsfrequenz deutli
h werden (in Abbildung 6.1 mit M

2

gekennzei
h-

net). Das dur
h die internen Gezeiten hervorgerufene Ges
hwindigkeits- und Di
htefeld

ist

�

uberwiegend auf lange S
hwerewellen in niedrigen Vertikalmoden zur

�

u
kzuf

�

uhren (z.B.
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S
hott , 1977; Hendry , 1977). Sie tragen daher nur geringf

�

ugig zur Feinstruktur des ozeani-

s
hen Bewegungsfeldes bei. Einen weiteren wesentli
hen Beitrag liefern interne Tr

�

agheits-

s
hwerewellen, die im Ozean au
h mit sehr kleinen Vertikalskalen beoba
htet werden.

Aufgrund der Bedeutung dieses Wellentyps f

�

ur die vertikale Vermis
hung werden die

Tr

�

agheitss
hwerewellen im Folgenden au
h kurz als interne Wellen bezei
hnet.

In einem kontinuierli
h ges
hi
hteten inkompressiblen Ozean lassen si
h die wesent-

li
hen Eigens
haften der internen Wellen aus den linearisierten Bewegungsglei
hungen

unter Ber

�

u
ksi
htigung der beiden R

�

u
kstellkr

�

afte Corioliskraft und S
hwerkraft sowie

des Dru
kgradienten verstehen. F

�

ur einen konstant ges
hi
hteten Ozean (N =

q

�

g

�

0

��

�z

= konst.) unter Verwendung der Boussinesq Approximation kann gezeigt werden, da� die

Tr

�

agheitss
hwerewellen einen limitierten Frequenzberei
h zwis
hen

f [1 +O(4


2

=N

2

)℄

1=2

< ! < N [1 +O(4


2

=N

2

)℄

1=2

einnehmen (z.B. LeBlond und Mysak , 1978). Hier ist 
 die Winkelges
hwindigkeit der

Erde. Der dur
h die Zonalkomponente der Corioliskraft bedingte Term O(4


2

=N

2

) ist

f

�

ur einen realen Ozean aufgrund N � 2
 sehr klein.

Ein Grund f

�

ur das Auftreten von internen Wellen im tiefen Ozean liegt an ihrer F

�

ahig-

keit vertikal zu propagieren. Die Neigung der Ausbreitungsri
htung zur Vertikala
hse des

Ozeans ist dabei anh

�

angig von der Frequenz des Wellenpakets. Interne Wellen mit einer

Frequenz im Berei
h von f � ! � N haben eine fast vertikale Gruppenges
hwindigkeit.

Die Gruppenges
hwindigkeit einer Welle mit einer Frequenz im Berei
h der Tr

�

agheitsfre-

quenz hat dagegen nur eine kleine Vertikalkomponente. Wellen in diesem Frequenzberei
h

weisen eine mit der Tiefe zirkular polarisierte Horizontalges
hwindigkeit auf, die R

�

u
k-

s
hl

�

usse auf die Ri
htung der vertikalen Phasenausbreitung zul

�

a�t (Leaman und Sanford ,

1975). Eine antizyklonale zirkulare Polarisation auf der Nordhalbkugel zeigt einen in die

Tiefe geri
hteten Energietransport an.

Weitere besondere Eigens
haften interner Wellen ergeben si
h dur
h den einges
hr

�

ank-

ten Frequenzberei
h. Wellenpakete mit niedrigen Frequenzen k

�

onnen ni
ht beliebig weit

polw

�

arts propagieren, sondern werden an einer kritis
hen Breite (! = f) re
ektiert. In

der Tiefe kann ihre Existenz aufgrund der Abnahme von N ebenfalls kritis
h werden.

Bewegt si
h ein Wellenpaket in einer Hintergrundstr

�

omung, so wird die Frequenz auf-

grund des Dopplere�ekts vers
hoben. In einer S
herstr

�

omung kann es daher vorkommen,

da� die Energie der Welle von der Str

�

omung oder der S
hi
htung absorbiert wird. Eine

ausf

�

uhrli
he Bes
hreibung dieser Prozesse ist z.B in Munk (1981) oder in LeBlond und

Mysak (1978) gegeben.
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6.2.1 Eine spektrale Bes
hreibung des internen Wellenfeldes

Obwohl si
h aus der Betra
htung einzelner Gruppen von internen Wellen interessante

Verhaltenseigens
haften ableiten lassen, ist eine sol
he Darstellung des internen Wellen-

feldes f

�

ur den Ozean ungeeignet. Die Energieverteilung in Abh

�

angigkeit der Frequenz

in Abbildung 6.1 ma
ht deutli
h, da� die im Ozean auftretenden internen Wellen keine

ausgezei
hneten Frequenzen besitzen, sondern ein Frequenzkontinuum zwis
hen f und

N einnehmen. Eine ad

�

aquate Bes
hreibung der Parameter des internen Wellenfeldes ist

daher die spektrale Darstellung.

Hierzu entwi
kelten Garrett und Munk (1972) ein semi-empiris
hes diagnostis
hes

Modell f

�

ur interne Wellen, wel
hes dur
h sp

�

atere Beitr

�

age (Garrett und Munk , 1975;

Cairns und Williams, 1976; Munk , 1981) modi�ziert wurde. Dem Modell liegen die li-

nearisierten, Boussinesq approximierten Bewegungsglei
hungen unter Verna
hl

�

assigung

der horizontalen Coriolisterme zugrunde. Die L

�

osungsparameter des Modells wurden da-

bei an Beoba
htungen angepa�t. In vielen Verglei
hstudien wurden die L

�

osungen des

Modells anhand Daten validiert (z.B. Wuns
h, 1976; Wuns
h und Webb, 1979), so da�

es heute als repr

�

asentativ f

�

ur den mittleren Zustand des internen Wellenfeldes betra
htet

werden kann. Lokal kann das interne Wellenfeld nat

�

urli
h von dem mittleren Zustand

abwei
hen. Die Voraussetzung f

�

ur eine erh

�

ohte vertikale Vermis
hung ist gerade eine im

Verglei
h zu dem Modell von Garrett und Munk (1972) erh

�

ohte spektrale Di
hte des

Wellenfeldes. Die L

�

osungen werden daher in den entspre
henden modi�zierten Formen

als Referenz f

�

ur das im Untersu
hungsgebiet vorgefundene interne Wellenfeld verwendet.

Das interne Wellenfeld in Abh

�

angigkeit der Frequenz

Die im Ozean vorgefundene Verteilung der Energiedi
hte der Horizontalges
hwindigkei-

ten und der vertikalen Auslenkung der Di
htes
hi
htung in Abh

�

angigkeit der Frequenz

der internen Wellen ist proportional zur w

�2

(Abbildung 6.2). Gegen

�

uber dieser Pro-

portionalit

�

at ist allerdings die kinetis
he Energiedi
hte im Berei
h der Tr

�

agheitsfrequenz

und die potentielle Energiedi
hte im Berei
h der Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Freqenz erh

�

oht. Interne

Wellen mit niedriger Frequenz haben damit ein erh

�

ohtes Verh

�

altnis von kinetis
her zu

potentieller Energie im Gegensatz zu internen Wellen mit hohen Frequenzen.

Das Modell von Garrett und Munk (1972) mit der Modi�kation von Munk (1981) be-

s
hreibt die Frequenzspektren der Horizontalges
hwindigkeit (�

u

(!)) und der vertikalen

Auslenkung (�

�

(!)) in dimensionsbehafteter Form mit

�

u

(!) =

2

�

E

GM

b

2

N

0

N

(z)

f !

�2

!

2

+ f

2

!

p

!

2

� f

2

"

m

2

s

�2

rad s

�1

#

(6.1)

und

�

�

(!) =

2

�

E

GM

b

2

N

0

N

(z)

f !

�2

!

2

� f

2

!

p

!

2

� f

2

"

m

2

rad s

�1

#

(6.2)
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Abbildung 6.2: Frequenzspektren der Horizontalges
hwindigkeit (links) und der vertikalen

Auslenkung des Di
htefeldes (re
ht) der internen Wellen f

�

ur vers
hiedene Breitengrade. (Aus

Munk (1981)).

wobei E

GM

= 6:3� 10

�5

die dimensionslose Energiekonstante und N

0

= 5:24� 10

�3

eine

Referenzgr

�

o�e der Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz darstellt. b stellt das Verh

�

altnis aus der verti-

kalen Ableitung der Di
hte zu der zweiten vertikalen Ableitung der Di
hte na
h der Tiefe

dar und wird Skalierungstiefe der Thermoklinen genannt. Der von Garrett und Munk

(1972) benutzte Wert b=1300m stimmt sehr gut mit den Bere
hnungen mit im Somali-

be
ken dur
hgef

�

uhrten Bere
hnungen

�

uberein. Die Frequenz ! ist hier die Kreisfrequenz

(! = 2�=T ), was dur
h die Einheit rad verdeutli
ht wird. Die lineare Abh

�

angigkeit des

Frequenzspektums (6.1) von der lokalen Tr

�

agheitsfrequenz ist aufgrund der

�

aquatorna-

hen Beoba
htungen vonWuns
h und Webb (1979) und Eriksen (1980) eingef

�

uhrt worden

(Munk , 1981). Die Varianz des Frequenzspektrums wird dadur
h unabh

�

angig vom Brei-

tengrad.

Die Tiefenabh

�

angigkeit des Frequenzspektrums wird in Glei
hung (6.1) dur
h den

S
hi
htungsparameter N

(z)

ausgedr

�

u
kt. Werden die Frequenzspektren der in vers
hie-

dener Tiefe gemessenen Zeitserien mit N

�1

(z)

skaliert, sollten sie verglei
hbare Energieni-

veaus aufweisen. Eine Best

�

atigung dieser Parameterisierung verdeutli
ht Abbildung 6.3.

Gegen

�

uber dem GM81-Frequenzspektrum sind die Energieniveaus der Frequenzspektren

der Zeitserien s

�

udli
h von Sri Lanka etwas erh

�

oht. Am

�

Aquator bei 80

Æ

O ist das Ener-

gieniveau um einen Faktor 10 h

�

oher als das Modellspektrum. Eriksen (1980) erkl

�

arte das

Auftreten von im Verglei
h zum Modellspektrum erh

�

ohten Energieniveaus am

�

Aquator

dur
h das Vorhandensein von meridional gefangenen

�

aquatorialen Tr

�

agheitss
hwerewel-
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Abbildung 6.3: N

z

skalierte Frequenzspektren der Horizontalges
hwindigkeiten f

�

ur vers
hie-

dene Tiefen. Oben dargestellt sind die Energiedi
hten der um die barotrope Gezeit korrigierten

Zeitserien von Verankerungen K4 und K5 s

�

udli
h Sri Lankas; unten dargestellt sind die Ener-

giedi
hten der

�

aquatorialen Verankerungen (K7, K8 und K9). f kennzei
hnet den Berei
h der

Tr

�

agheitsfrequenz, die gestri
helte Linie repr

�

asentiert Glei
hung (6.1).

len.

F

�

ur Frequenzen zwis
hen der Tr

�

agheitsfrequenz und der eint

�

agigen Gezeit ist der

Abfall der Spektren in beiden Darstellungen in

�

Ubereinstimmung mit dem Modell. F

�

ur

h

�

ohere Frequenzen zeigt si
h jedo
h eine !

�1

Abh

�

angigkeit der Energiedi
hte. Eriksen

(1980) beoba
htete ein

�

ahnli
hes Verhalten der Ges
hwindigkeitsspektren aus Zeitserien

von Verankerungen, die bei 60

Æ

O im Indis
hen Ozean ausgelegt waren. Er vermutete, da�

We
hselwirkungen zwis
hen baroklinen Gezeiten einen signi�kanten Beitrag zum ho
h-

frequenten Anteil des Energiespektrum liefern k

�

onnten. Eine weitere M

�

ogli
hkeit ist, da�

das Abklingen der Spektren dur
h den Ein
u� von Me�fehlern zustande kommt, da die

spektralen Energiedi
hten in diesem Berei
h sehr klein sind.



112 6. Parameterisierungen der vertikalen Vermis
hung und

�

aquatoriale Untersu
hungen

Das interne Wellenfeld in Abh

�

angigkeit der vertikalen Wellenzahl

Die Eigens
haften des internen Wellenfeldes in Abh

�

angigkeit von der vertikalen Wellen-

zahl lassen si
h sowohl an der Horizontalges
hwindigkeit und der vertikalen Auslenkung

als au
h an deren Ableitungen na
h der Tiefe erl

�

autern. Da letzteres bedeutender f

�

ur die

Parameterisierung der Vermis
hung ist, wird hier nur kurz auf die Horizontalges
hwin-

digkeit und vertikale Auslenkung eingegangen.
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Abbildung 6.4: Vertikale Wellenzahlspektren der Horizontalges
hwindigkeit (links) und der

vertikalen Auslenkung des Di
htefeldes (re
hts). Die Garrett und Munk Modellkurve (GM76)

ist jeweils gepunktet eingezei
hnet. Die gestri
helte Kurve kennzei
hnet die Spektren der am

�

Aquator aufgenommenen Pegasus und Temperaturpro�le, die dur
hgezogene Kurve die Spek-

tren der s

�

udli
h von Sri Lanka aufgenommenen Daten.

Die vertikalen Wellenzahlspektren der Horizontalges
hwindigkeit und der vertikalen

Di
hteauslenkung des GM-Modells werden hier mit der Modi�kation von Cairns und

Williams (1976) angegeben.

�

u

(k) =

3E

GM

b

3

N

2

0

j

�

1

(1 + k=k

�

)

2

"

m

2

s

�2

m

�1

#

(6.3)

und

�

�

(k) =

E

GM

b

3

j

�

�

N

0

N

�

2

1

(1 + k=k

�

)

2

"

m

2

m

�1

#

(6.4)

wobei j

�

eine dimensionslose Skalierungsgr

�

o�e der vertikalen Modenzahl und k

�

die Skalie-

rungsgr

�

o�e der vertikalen Wellenzahl darstellt. Cairns und Williams (1976)

�

uberpr

�

uften



6.2. Interne Tr

�

agheitss
hwerewellen im tiefen Ozean 113

das Modell anhand Temperaturzeitserien aus Bojenmessungen. Dabei wurde die beste

�

Ubereinstimmung zwis
hen Modell und den Messungen f

�

ur die Skalierungsgr

�

o�e j

�

mit

einem Wert von 3 festgestellt. Die vertikale Wellenzahl k ist dur
h:

k =

j

�b

N

N

0

h

m

�1

i

(6.5)

mit der Modenzahl verkn

�

upft. Dur
h diesen Zusammenhang ist au
h k

�

bestimmt.

Die Energiedi
hten der Horizontalges
hwindigkeit und der vertikalen Auslenkung in

Abh

�

angigkeit der vertikalen Wellenzahl an den in Abbildung 6.3 verwendeten Veranke-

rungspositionen sind in Abbildung 6.4 dargestellt. Die Spektren der Horizontalges
hwin-

digkeit wurden aus den Pegasuspro�len bestimmt, die aufgrund der Tiefpass�lterung

keine h

�

oheren Wellenzahlen au


�

osen. Die vertikale Auslenkung wurde aus den Tempera-

turpro�len der CTD Daten bestimmt. Das Bere
hnungsverfahren der vertikalen Auslen-

kung wird in Abs
hnitt 6.2.2 erl

�

autert.

Die Form der Energiedi
hten des GM-Modells zeigt eine gute

�

Ubereinstimmung mit

den aus den obrigen Daten bestimmten Spektren (Abbildung 6.4). Das Energieniveau der

�

aquatorialen Messungen ist in beiden Darstellungen h

�

oher als das aus GM76 zu erwar-

tende, die Messungen zwis
hen 3,5

Æ

N und 5

Æ

N stimmen dagegen gut mit dem Modell

�

uberein.

Der Wellenzahlberei
h von Glei
hung (6.3) und (6.4) ist ni
ht einges
hr

�

ankt. Aus

Messungen ist jedo
h bekannt, da� die Energiedi
hte f

�

ur k > k

0

, wobei k

0

� 1=10m,

st

�

arker als k

�2

abf

�

allt. Dies verdeutli
hen au
h die Energiedi
hten der vertikalen Auslen-

kung in Abbildung 6.4. Der Grund f

�

ur die

�

Anderung der Form der Wellenzahlspektren

l

�

a�t si
h jedo
h genauer am S
herspektrum und dem Spannungsspektrum erl

�

autern.

Die vertikalen S
her- und Spannungsspektren interner Wellen

Die Ableitung na
h der Tiefe eines Pro�ls der Horizontalges
hwindigkeit liefert das S
her-

pro�l. Genauso behandeln l

�

a�t si
h ein Vertikalpro�l der vertikalen Auslenkung der Di
h-

tes
hi
htung. Die resultierende Gr

�

o�e wird hier Spannungspro�l genannt, frei

�

ubersetzt

aus dem englis
hen Wort strain. Das dur
h interne Wellen hervorgerufene S
herungsfeld

der Horizontalges
hwindigkeit des Ozeans steht im engen Zusammenhang mit der verti-

kalen Vermis
hung. Das S
herungfeld stellt dabei den Impulsgradienten dar, der f

�

ur die

Vermis
hung zur Verf

�

ugung steht.

Ein universelles S
herspektrum ist aus Fein- und Mikrostrukturmessungen von Gar-

gett et al. (1981) zusammengesetzt worden und in Abbildung 6.5 dargestellt. F

�

ur Wel-

lenzahlen kleiner als eine

�

Ubergangswellenzahl k

0

� 0; 1m

�1

ist die Energiedi
hte der

S
herung konstant. Messungen der Energiedi
hte haben gezeigt (z.B. Gargett et al., 1981;

Duda und Cox , 1989), da� si
h die Energiedi
hte in diesem Berei
h des S
herspektrums
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Interner
Wellenbereich

“roll off”
Bereich

Turbulentes
Regime

kb

k0

Abbildung 6.5: Spektrum der vertikalen S
herung der Horizontalges
hwindigkeiten als Funk-

tion der vertikalen Wellenzahl. (aus Gargett et al. (1981)).

mit der Tiefe proportional zum Quadrat der Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz verh

�

alt und damit

im Einklang mit der WKBJ-Skalierung steht.

Zwis
hen k

0

< k � k

b

� 1m

�1

f

�

allt die Energiedi
hte mit k

�1

ab. Dieser Abs
hnitt

wird in der Literatur als der \roll o�" Berei
h des Spektrums bezei
hnet. Munk (1981)

vermutete, da� die Wellen hier instabil werden und bre
hen. Hines (1991) dagegen zeig-

te anhand eines Modells, da� starke Wellen-Wellen We
hselwirkungen und eine damit

verbundene Dopplervers
hiebung der Wellenzahlen zu der in Abbildung 6.5 dargestell-

ten Verteilung der Energiedi
hte f

�

uhrt. Turbulenzmessungen von Gregg et al. (1995) be-

kr

�

aftigten die Erkl

�

arung von Hines (1991), da si
h keine Anzei
hen f

�

ur ein vermehrtes

Auftreten von Kelvin-Helmholtz Instabilit

�

aten bei internen Wellen nahe der

�

Ubergangs-

wellenzahl zeigten.

F

�

ur Wellenzahlen gr

�

o�er als k

b

zeigt Abbildung 6.5 eine glo
kenf

�

ormige Verteilung der

Energiedi
hte, die von der Turbulenz im Ozean hervorgerufen wird (Gargett et al., 1981).

k

b

makiert daher die gr

�

o�te Wellenzahl, die im Ozean von internen Wellen angenommen

werden kann.

Die Formulierungen des S
herspektrums und des Spannungsspektrums in Abh

�

angig-

keit von der vertikalen Wellenzahl von Garrett und Munk (1972) lassen si
h aus den

Glei
hungen (6.3) und (6.4) unter Ber

�

u
ksi
htigung des Di�erentiationssatzes der Fou-
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riertransformation gewinnen.

�

s

(k) = k

2

�

u

(k)

"

s

�2

m

�1

#

(6.6)

�

�

(k) = k

2

�

u

(�)

�

1

m

�1

�

(6.7)

Die

�

Anderung der Steigung des S
herspektrums bei k

0

ist von Garrett und Munk (1972)

ni
ht ber

�

u
ksi
htigt worden. Die Formulierungen (6.6) und (6.7) gelten daher nur f

�

ur k <

k

0

. Das Spannungsspektrum weist dem S
herspektrum

�

ahnli
he Charakteristiken auf. F

�

ur

h

�

ohere Wellenzahlen als 
a. 0; 1m

�1

f

�

allt die Energiedi
hte von einem vorher konstanten

Verlauf mit k

�1

ab. Es bestehen aber fundamentale Unters
hiede zu dem S
herspektrum,

die weiter unten konkretisiert werden. Der roll o� Berei
h des Spannungspektrums endet

ni
ht bei k

b

, sondern erstre
kt si
h bis zum Maximum des turbulenten S
herspektrums

(Gregg et al., 1995).

Die

�

Ubergangswellenzahl und die konstante Varianz des S
herspektrums

Messungen der Fein- und Mikrostruktur (z.B. Gargett et al., 1981; Duda und Cox , 1989)

haben gezeigt, da� die

�

Ubergangswellenzahl auss
hlie�li
h von der Energiedi
hte des kon-

stanten spektralen Berei
hs des Wellenzahlspektrums abh

�

angig ist. Dabei gilt

k

0

�

N

2

�

0

(6.8)

(z.B. Gargett , 1990). Da �

0

selbst proportional zum Quadrat der Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz

ist, kann das Produkt aus

�

Ubergangswellenzahl und dem s
hi
htungsskalierten Niveau

der S
herung als konstant betra
htet werden. In einem energetis
hen internen Wellenfeld

beginnt der roll o� Berei
h entspre
hend bei kleineren Wellenzahlen (Abbildung 6.6).

Aus dem Zusammenhang 6.8 folgt, da� die Varianz der S
herung des internen Wel-

lenfeldes f

�

ur Wellenzahlen 0 < klek

0

im Ozean konstant ist.

hS

2

i =

Z

k

0

0

�

s

(k)dk = �

0

k

0

(6.9)

Dieses Verhalten legt die Interpretation nahe, da� die internen Wellen aufgrund ihrer

S
herung limitiert werden beziehungsweise ges

�

attigt sind. Ist zuviel S
herung im Wellen-

feld vorhanden, so vers
hiebt si
h k

0

zu kleineren Wellenzahlen aufgrund starker Wellen-

Wellen We
hselwirkungen oder der Instabilit

�

at kurzer interner Wellen. Duda und Cox

(1989) argumentieren, da� dies au
h eine Erkl

�

arung f

�

ur die anhand von Daten festge-

stellte gro�e Variabilit

�

at der kinetis
hen Energie interner Wellen und der dagegen klei-

nen Variabilit

�

at der S
herungsvarianz von internen Wellen ist. Feinstrukturmessungen

haben aber au
h gezeigt, die das Energiedi
hte interner Wellen f

�

ur k < k

0

ni
ht immer
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Abbildung 6.6: S
hematis
he Darstellung des Zusammenhangs (6.8) zwis
hen dem konstanten

S
herungsberei
h und der

�

Ubergangswellenzahl.

unabh

�

angig von der Wellenzahl verteilt ist, sondern au
h ansteigen oder abfallen kann

(z.B. Kunze und Sanford , 1996). Die Gr

�

unde f

�

ur ein sol
hes Verhalten sind bis heute

allerdings no
h ni
ht gekl

�

art. Denno
h wird der Zusammenhang (6.9) als g

�

ultig f

�

ur den

gr

�

o�ten Teil des Ozeans angesehen.

Die Varianz des S
herungspektrums im GM76 Modell l

�

a�t si
h aus (6.6) und (6.9)

bestimmen. Mit einem Wert von k

0

= 0; 1m

�1

ergibt si
h:

Z

k

0

0

�

s

dk = 0:7N

2

(6.10)

Obwohl das Spannungsspektrum au
h eine

�

Anderung der Steigung aufweist, kann diese

ni
ht in Zusammenhang mit einem Erhaltungssatz gebra
ht werden. Dies begr

�

undet si
h

mit der Frequenzabh

�

angigkeit des Verh

�

altnisses der potentiellen und kinetis
hen Energie

der internen Wellen.

6.2.2 Das

�

aquatoriale S
her- und Spannungsspektrum

Zur Verans
hauli
hung der in den vorangegangenen Abs
hnitten dargelegten Zusam-

menh

�

ange werden hier Untersu
hungen des

�

aquatorialen S
herungsfeldes und Spannungs-

feldes vorgestellt. Das

�

aquatoriale interne Wellenfeld ist dur
h das Vers
hwinden der

Tr

�

agheitsfrequenz besonders ausgezei
hnet. Die Zunahme der Tr

�

agheitsfrequenz na
h
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Norden und S

�

uden f

�

uhrt zu dem Auftreten von meridional gefangenen internen Wel-

len. Eine weitere Konsequenz ist ein sehr hohes Verh

�

altnis von potentieller zu kinetis
her

Energie des internen Wellenfeldes, da reine Tr

�

agheitswellen aufgrund des Vers
hwindens

der Corioliskraft ni
ht auftreten k

�

onnen.

S
herspektren

Wellenzahlspektren der S
herung wurden aus den Pegasuspro�len von 80

Æ

O und den

�

aquatorialen Pro�len der Meteorreise bei 57

Æ

O f

�

ur die Tiefenintervalle zwis
hen 1000m

bis 1600m bere
hnet. Um die statistis
he Signi�kanz zu erh

�

ohen, wurden die Pro�le in

Gruppen zusammengefa�t. Die Messungen innerhalb von 1

Æ

des

�

Aquators, zwis
hen 1,5

Æ

und 2,5

Æ

entfernt vom

�

Aquator und die Pro�le s

�

udli
h von Sri Lanka zwis
hen 3,5

Æ

N und

5

Æ

N bilden jeweils ein Ensemble.

Die in diesem Kapitel dargestellten Spektren sind mit einem Fast Fourier Transfor-

mation (FFT) Algorithmus bere
hnet worden. Vor der Fouriertransformation wurden die

ersten und letzten 10% der Pro�le mit einem 1/2-Kosinus Datenfenster belegt um die Ver-

teilung der spektralen Energie auf bena
hbarte Wellenzahlen m

�

ogli
hst auszus
hlie�en.
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Abbildung 6.7: N

2

(z)

skalierte Wellenzahlspektren der S
herung f

�

ur vers
hiedene Breitengrade.
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Tabelle 6.1: Mittlere Energiedi
hten der S
herung und die na
h (6.10) bere
hnete

�

Ubergangs-

wellenzahl.

Ensemble mittlere Energiedi
hte

�

Ubergangswellenzahl Anzahl der

�

0

(s

�2

m

�1

) k

0

[m

�1

℄ Pro�le (up & down)

<1

Æ

(57

Æ

O) 1:89� 10

�4

0.021 9

<1

Æ

(80

Æ

O) 1:45� 10

�4

0.024 6

2

Æ

N/S (80

Æ

O) 6:32� 10

�5

0.055 5

3,5

Æ

-5

Æ

N (80

Æ

O) 2:36� 10

�5

0.14 6

GM76 3:45� 10

�5

0.10 -

Das S
herspektrum bere
hnet si
h aus vertikal di�erenzierten Ges
hwindigkeitspro�len

und der ans
hlie�enden Addition der Komponentens
herspektren.

Die mit dem mittleren S
hi
htungsparameter skalierten Wellenzahlspektren der S
he-

rung f

�

ur die vers
hiedenen Ensembles sind in Abbildung 6.7 gezeigt. F

�

ur gro�e Wellen-

zahlen ist die Au


�

osung der Pegasusdaten aufgrund der Tiefpa��lterung bei der Da-

tenauswertung einges
hr

�

ankt. Deutli
h zu erkennen ist die von der Wellenzahl nahezu

unabh

�

angige Energiedi
hte der S
herung. Das Niveau der Energiedi
hte der

�

aquatorialen

Spektren bei 80

Æ

O und 57

Æ

O liegt 5 mal h

�

oher als das Niveau bei 3,5

Æ

-5

Æ

N und 2 bis

3 mal h

�

oher als das Niveau bei 2

Æ

N/S. Beide

�

aquatorialen Energiedi
hten sind von ver-

glei
hbarer Gr

�

o�enordnung. Die Energiedi
hten des Spektrums von 3,5

Æ

N bis 5

Æ

N sind

zwis
hen 1000m und 1600m etwas geringer als die Energiedi
hteverteilung des GM76

Spektrums.

Wird davon ausgegangen, da� si
h das mittlere Niveau der Energiedi
hte aus dem

mit den Messungen aufgel

�

osten Teil des Spektrums in dem ni
ht aufgel

�

osten Wellenzahl-

berei
h fortsetzt, kann die

�

Ubergangswellenzahl na
h Glei
hung (6.10) bestimmt werden.

F

�

ur das

�

aquatoriale interne Wellenfeld im Indis
hen Ozean ergeben si
h

�

Ubergangswellen-

zahlen gr

�

o�er als k

0

= 1=40m

�1

(Tabelle 6.1). Im

�

aquatorialen Pazi�k bere
hnete Gregg

et al. (1995)

�

Ubergangswellenzahlen von k

0

� 0; 03m

�1

bei 140

Æ

W und k

0

� 0; 05m

�1

bei 156

Æ

W in Tiefenberei
hen zwis
hen 600m und 960m. Im Unters
hied zu den von

Gregg et al. (1995) direkt auf dem

�

Aquator dur
hgef

�

uhrten Messungen stellen die

�

aqua-

torialen

�

Ubergangswellenzahlen in Tabelle 6.1 einen Mittelwert aus innerhalb von 1

Æ

am

�

Aquator dur
hgef

�

uhrten Messungen dar. Werden die Bere
hnungen auf die direkt auf

dem

�

Aquator dur
hgef

�

uhrte Messungen bes
hr

�

ankt, so ergibt si
h eine

�

Ubergangswellen-

zahl von k

0

� 0; 015m

�1

. Dies impliziert, da� das spektrale Energieniveau des internen

Wellenfeldes im

�

aquatorialen Indis
hen Ozean im Verglei
h zum Pazi�k mindestens um

einen Faktor 2 bis 3 h

�

oher liegt.
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Spannungsspektren

Der Bere
hnung der vertikalen Auslenkung aus Temperatur- oder Di
htepro�len liegt die

Annahme zu Grunde, da� die St

�

orungen des mittleren Zustandes allein dur
h interne

Wellen hervorgerufen werden. St

�

orungen aufgrund vertikaler Vermis
hung werden also

verna
hl

�

assigt. Die vertikale Auslenkung bere
hnet si
h aus den Temperaturpro�len na
h

der Beziehung

� =

T � T

�T=�z

(6.11)

Das mittlere Temperaturpro�l f

�

ur ein bestimmtes Tiefenintervall kann aus einer linea-

ren Anpassung bestimmt werden (Eriksen, 1981). Die Temperaturpro�le wurden analog

zu den Str

�

omungspro�len in Ensembles zusammengefa�t. Hier wurde das Tiefenintervall

zwis
hen 1100m und 1612m f

�

ur die Analyse gew

�

ahlt, da eine Segmentl

�

ange von 2

n

f

�

ur

die Fouriertransformation ben

�

otigt wird. Die Bere
hnung der Spannungsspektren wurde

in Analogie zu der Bere
hnung der S
herspektren du
hgef

�

uhrt.
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Abbildung 6.8: Mittlere Spannungsspektren der vers
hiedenen Ensembles.

Die Spannungsspektren in Abh

�

angigkeit der vertikalen Wellenzahl f

�

ur die vers
hiede-

nen Ensembles sind in Abbildung 6.8 dargestellt. Die Verteilung der Energiedi
hte der

Spannung kann als konstant f

�

ur kleine Wellenzahlen und mit einer Abnahme proportio-

nal zu k

�1

f

�

ur gr

�

o�ere Wellenzahlen bes
hrieben werden. Wie au
h bei den S
herpro�len
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beoba
htet wurde, ist das konstante Energiedi
hteniveau der

�

aquatorialen Spektren f

�

unf

mal h

�

oher als das des Spektrums bei 3,5

Æ

-5

Æ

N und 2 bis 3 mal h

�

oher als das Niveau bei

2

Æ

N/S. Die Energiedi
hte des 3,5

Æ

N bis 5

Æ

N Ensemble ist hier allerdings um einen Faktor

von 1,5 mal h

�

oher als das GM76 Spektrum. Dies impliziert ein im Verglei
h zum GM76

Spektrum kleineres Verh

�

altnis von potentieller zu kinetis
her Energie des

�

aquatorialen

internen Wellenfeldes. W

�

ahrend GM76 dieses Verh

�

altnis mit drei bes
hreibt, zeigt si
h

hier, da� das S
herungsfeld der internen Wellen nur um einen Faktor zwei gegen

�

uber dem

Spannungsfeld erh

�

oht ist. Die in mittleren Breiten

�

ubli
herweise vorgefundenen Verh

�

alt-

nisse zwis
hen potentieller und kinetis
her Energie liegen zwis
hen 4 und 8 (Toole et al.,

1994; Polzin et al., 1995).

In dem dur
h mit zunehmender Wellenzahl abnehmenden Energiedi
hte gekennzei
h-

neten roll o� Berei
h des Spannungspektrums wurde eine Steigung von k

�1:1

f

�

ur die

�

aquatorialen Spektren und k

�1:2

f

�

ur die Spektren bei 2

Æ

N/S und 3,5

Æ

-5

Æ

N dur
h Anpas-

sungen gefunden (Abbildung 6.8). W

�

ahrend si
h die Anpassungen der letzteren Spektren

genau

�

uberlagern, ist die Ausglei
hsgerade der

�

aquatorialen Spektren zu gr

�

o�eren Wel-

lenzahlen hin vers
hoben. Dieses Ph

�

anomen ist bereits von Gregg et al. (1995) anhand

Daten aus dem

�

aquatorialen Pazi�k beoba
htet worden. Die Auswahl des Wellenzahl-

berei
hs f

�

ur Anpassungen der Ausglei
hsgeraden in Abbildung 6.8 wurde anhand der

im letzten Abs
hnitt bere
hneten

�

Ubergangswellenzahlen dur
hgef

�

uhrt. Die gute

�

Uber-

einstimmung der Anpassung mit den Spannungsspektren best

�

arkt die Abs
h

�

atzung der

�

Ubergangswellenzahl anhand der Pegasusdaten in Tabelle 6.1.

6.2.3 Das dynamis
he Glei
hgewi
ht interner Wellen im tiefen Ozean

Der in dem vorangegangenen Abs
hnitt dargelegte Zustand des internen Wellenfeldes

resultiert aus einem dynamis
hen Glei
hgewi
ht zwis
hen Quellen und Senken der Ener-

gie (Abbildung 6.9). Als Hauptenergielieferanten werden das Windfeld und die Gezeiten

angesehen, die zu etwa glei
hen Anteilen das interne Wellenfeld im tiefen Ozean aufre
ht-

erhalten (Munk und Wuns
h, 1998).

Numeris
he Untersu
hungen haben gezeigt, da� von den direkten atmosph

�

aris
hen

Anregungsme
hanismen an der Ober


�

a
he dur
h ver

�

anderli
he Dru
kfelder, Windstressfel-

der und Temperaturfelder, der Windstress den e�ektivsten Me
hanismus darstellt (Thor-

pe, 1975). Zum Beispiel resultieren aus dem Windstress von St

�

urmen von der Ober


�

a
he

in die Tiefe wandernde interne Wellen mit Frequenzen im Berei
h der Tr

�

agheitsfrequenz,

die die Messungen von

�

uberwiegend na
h unten propagierender Energie interner Wellen

in diesem Spektralberei
h erkl

�

aren k

�

onnen (D`Asaro, 1991). Simulationen zeigen weiter-

hin, da� We
hselwirkungen zwis
hen Ober


�

a
henwellen einen signi�kanten Beitrag zur

Anregung von internen Wellen liefern k

�

onnen (Watson, 1991). S
herstr

�

omungen sind

allerdings aufgrund von Absorptionsprozessen glei
hzeitig eine Senke f

�

ur die spektrale
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Energie des Wellenfeldes (in Abbildung 6.9 mit (A) dargestellt).

Die Anregung von internen Wellen dur
h We
hselwirkungen zwis
hen quasi-geostro-

Abbildung 6.9: S
hematis
he Darstellung des dynamis
hen Glei
hgewi
hts interner Wellen

(In Anlehnung an Bris
oe (1975)).

phis
hen periodis
hen Str

�

omungen, zum Beispiel dur
h Rossby Wellen, und Gezeiten-

str

�

omungen mit der Bodentopographie (E) im tiefen Ozean wurde von Bell (1975a)

untersu
ht. Mittels eines linearen Modells zeigt er, da� quasi-geostrophis
he Str

�

omun-

gen von 0,04m s

�1

einen Impuls
u� in der Gr

�

o�enordnung des mittleren Windstresses

hervorrufen. Das dur
h die We
hselwirkung der Str

�

omung mit der Bodentopographie er-

zeugte interne Wellenspektrum besitzt h

�

ohere Energie in niederfrequentem Berei
h, die

aber aufgrund kritis
her S
hi
htabsorption beim Aufstieg der Wellen in geringere Tiefen

stark abgebaut wird. Die barotropen Gezeiten dagegen erzeugen interne Wellen mit der

Gezeitenfrequenz und zu ihr harmonis
he Frequenzen. Der allein dur
h die barotrope

Gezeit erzeugte Energie
u� betrug 1 � 10

�3

Wm

�2

, wel
he die H

�

alfte des Energie
us-

ses des GM-Spektrums ausma
ht. Der Energie
u� in anderen numeris
hen Simulationen

(z.B. Cox und Sandstrom, 1962; Sj

�

oberg und Stigebrandt , 1992) ist von

�

ahnli
her Gr

�

o�en-

ordnung. Allerdings sind die Modelle sehr emp�ndli
h gegen

�

uber den zugrundelegenden

Annahmen und dur
h Messungen no
h ni
ht best

�

atigt (Munk und Wuns
h, 1998).

Dur
h Wellen-Wellen We
hselwirkungen (C) wird die spektrale Energie der internen

Wellen auf kleinere Vertikalskalen verteilt. M
Comas (1977) konnte die unendli
h vielen

M

�

ogli
hkeiten der resonanten We
hselwirkungen in drei vers
hiedene Klassen einteilen.

Die Beoba
htungen dieser Prozesse im Ozean w

�

urden allerdings eine unakzeptable Anzahl

an Datens

�

atzen verlangen (M
Comas, 1978). Daher mu� auf numeris
he Simulationen



122 6. Parameterisierungen der vertikalen Vermis
hung und

�

aquatoriale Untersu
hungen

der Wellen-Wellen We
hselwirkungen zur

�

u
kgegri�en weden. Die Wellen-Wellen We
hsel-

wirkungen sind der ents
heidende Faktor f

�

ur den Energietransfer innerhalb des internen

Wellenspektrums und parameterisieren daher au
h die Senke des internen Wellenfeldes.

Zwei Modelle, die Wellen-Wellen We
hselwirkungen bes
hreiben, werden im n

�

a
hsten

Abs
hnitt vorgestellt.

Die Wellen mit kleinen Vertikalskalen werden s
hlie�li
h instabil, wobei Kelvin-Helm-

holtz Instabilit

�

aten als die

�

uberwiegende Senke des internen Wellenfeldes angesehen wer-

den. Die Energie wird direkt an das turbulente Regime weitergegeben, das hinsi
htli
h

der Wellenzahl den Berei
h gr

�

o�er als k

b

(siehe Abbildung 6.5) einnimmt (B). Dur
h in-

terne Umwandlungsprozesse im turbulenten Regime wird die Energie an immer kleinere

Vertikalskalen weitergegeben, bis sie s
hlie�li
h dissipiert beziehungsweise in Molekular-

bewegung

�

uberf

�

uhrt ist. In einem stabil ges
hi
hteten Ozean wird dabei stets kinetis
he

Energie in potentielle Energie umgewandelt, die S
hi
htung also ges
hw

�

a
ht beziehungs-

weise Auftrieb verni
htet.

6.3 Feinstruktur Parameterisierungen der Dissipation

Um ein vollst

�

andiges Bild

�

uber die Feinstruktur Parameterisierung der Dissipation dur
h

interne Wellen darzulegen, werden hier zwei dynamis
he interne Wellenmodelle vorge-

stellt. Sie dienen als Grundlagen f

�

ur sp

�

ater vorgestellte Parameterisierungen der Dissipa-

tion aufgrund der Wellen-Wellen We
hselwirkung. Bei dem Vorhandensein einer Hinter-

grundstr

�

omung l

�

a�t si
h eine sol
he Parameterisierung ni
ht anwenden, da hier zus

�

atzli
h

We
hselwirkungen der internen Wellen mit der mittleren Str

�

omung auftreten. Daher wird

eine weitere Parameterisierung vorgestellt, die au
h in Gebieten mit starker mittlerer

Str

�

omung G

�

ultigkeit besitzt.

6.3.1 Dissipationsmodelle interner Wellen

Aufgrund von Verglei
hen direkter Messungen der Dissipationsrate mit Str

�

omungspro�-

len zeigte si
h, da� si
h diese proportional zum Quadrat des Energieniveaus des internen

Wellenfeldes und dem Quadrat der S
hi
htung verh

�

alt (z.B. Gregg , 1989; Polzin et al.,

1995). Von einer Vielzahl existierender Dissipationsmodelle erf

�

ullen dieses Kriterium nur

das Modell von M
Comas und M

�

uller (1981) und das von Henyey, Wright, und Flatt�e

(1986).

Das Modell von M
Comas und M

�

uller (1981) basiert auf Ergebnissen der s
hwa-


hen resonanten We
hselwirkungstheorie. Die L

�

osung

�

ahnelt einem idealisierten GM76

Spektrum (Polzin et al., 1995). Die Dissipationsrate aufgrund der Wellen-Wellen We
h-

selwirkungen im Modell l

�

a�t si
h dur
h

�

MM

= 2:1� 10

8

f E

2

GM

N

2

(6.12)
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bes
hreiben. Bei 30

Æ

N und N

0

= 5:24 � 10

�3

ergibt si
h ein Wert von �

MM

= 1:7 �

10

�9

[W kg

�1

℄ (der Index

MM

steht f

�

ur M
Comas und M

�

uller (1981)).

Flatt�e et al. (1985) untersu
hten das Verhalten von Testwellen in einem dur
h interne Wel-

len hervorgerufenen Str

�

omungsfeld unter Verwendung der Eikonalen Methode (Henyey ,

1983). Die Testwellen wurden mit dem Monte Carlo Verfahren simuliert. Als Hintergrund-

wellenfeld verwendete er das interne Wellenfeld von Munk (1981). Henyey, Wright, und

Flatt�e (1986) untersu
hten die Modellergebnisse anhand eines vereinfa
hten analytis
hen

Modells und konnten eine gute

�

Ubereinstimmung feststellen. Die Dissipation �ndet in

diesem Modell (�

HWF

) folgende Formulierung:

�

HWF

= 1:9� 10

7

f E

2

GM

N

2


osh

�1

 

N

f

!

(6.13)

Eine Abs
h

�

atzung f

�

ur 30

Æ

N ergibt �

HWF

= 7:5 � 10

�10

[W kg

�1

℄. Glei
hung (6.13) ist

gegen

�

uber der von Henyey et al. (1986) ver

�

o�entli
hten Formulierung um einen Faktor

(7=5)

2

erh

�

oht dargestellt, da die Varianz der S
herung im Modell von Munk (1981) un-

beabsi
htigt unters
h

�

atzt wurde (Gregg und Kunze, 1991).

Verglei
he zwis
hen den Dissipationsraten der Modelle und direkt gemessenen Dis-

sipationsraten sind von Gregg (1989), Wijesekera et al. (1993) und Polzin et al. (1995)

dur
hgef

�

uhrt worden. Dabei wurden au
h Rahmenbedingungen ber

�

u
ksi
htigt, die von

GM76 abwei
hen, in dem die Energiedi
hte (E) der gemessenen internen Wellenfelder

entspre
hend in die Parameterisierungen eingingen. In allen drei Arbeiten

�

ubers
h

�

atzt

das Modell von M
Comas und M

�

uller (1981) die gemessenen Dissipationsraten. Der um-

fassenste Verglei
h wurde von Polzin et al. (1995) dur
hgef

�

uhrt. Hier lagen die Dissipa-

tionsraten des Modells von M
Comas und M

�

uller (1981) im Mittel um einen Faktor 4

h

�

oher als gemessene Werte. Das Modell von Henyey et al. (1986) liefert im Mittel zwar

etwas zu kleine Werte, die einzelnen Verglei
he liegen aber alle innerhalb eines Faktors

von 2 der gemessenen Werte.

Bei dem Verglei
h von internen Wellenfeldern mit Eigens
haften, die ni
ht dem GM76

Modell entspre
hen, wie beispielsweise eine Zunahme der spektralen Energiedi
hte der

S
herung mit steigender Wellenzahl, wurden zum Teil gro�e Abwei
hungen zwis
hen

den Modellergebnissen und den gemessenen Dissipationsraten festgestellt. Diese konnten

�

uberwiegend auf die Frequenzverteilung der internen Wellenfelder zur

�

u
kgef

�

uhrt werden.

Die Abwei
hungen des Modells von Henyey et al. (1986) konnten jedo
h mit einem auf

der Frequenzverteilung basierenden Korrekturterm minimiert werden (Polzin et al., 1995)

�




= �

HWF

�

�

0

N

f

* 

!

2

� f

2

N

2

� !

2

!

1=2

+

(6.14)

wobei � das Verh

�

altnis von der Summe von S
herung und Spannung zur Varianz der

S
herung des internen Wellenfeldes darstellt (F

�

ur GM76 �

0

= 4=3).
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6.3.2 Die Gregg-Henyey-Polzin Parameterisierung

Die gute

�

Ubereinstimmung der Formulierung der Dissipation (6.13 mit 6.14) des dyna-

mis
hen Modells von Henyey et al. (1986) und gemessenen Dissipationsraten veranla�te

Gregg (1989) und sp

�

ater au
h Polzin et al. (1995) diese in eine auf Str

�

omungs- und

S
hi
htungsdaten anwendbare Form zu bringen. Ein Ma� f

�

ur das interne Wellenfeld, wel-


hes aus Daten ableitbar und konsistent mit den theoretis
hen Bes
hreibungen ist, stellt

die mittlere spektrale Energiedi
hte der S
herung f

�

ur Wellenzahlen kleiner als k

0

dar

E

mess

=

1

k

0

Z

k

0

0

�

s

(k)dk = �

0

(6.15)

Die Dissipation kann dann dur
h

� = �

HWF

f

f

0

N

2

N

2

0

E

2

mess

E

2

GM

F (!) (6.16)

abges
h

�

atzt werden, wobei �

HWF

die na
h (6.13) bere
hnete Dissipation auf der Grund-

lage des GM76 Spektrums darstellt. F (!) bezei
hnet die in (6.14) bes
hriebene frequenz-

abh

�

angige Korrektur. Das Frequenzverhalten des lokalen internen Wellenfeldes wird bei

den horizontalen Ges
hwindigkeitsmessungen aber ni
ht bestimmt und kann au
h ni
ht

direkt abgeleitet werden. Stellvertretend l

�

a�t si
h das Verh

�

altnis von S
herung zur Span-

nung verwenden

R

!

=

�

s

(k)

N

2

�

�

(k)

(6.17)

Der Korrekturterm (6.14) kann dann abges
h

�

atzt werden dur
h

F (!) =

�

R

GM

R

mess

� �

R

mess

+ 1

R

GM

+ 1

�

s

R

GM

� 1

R

mess

� 1

(6.18)

Das Verh

�

altnis von S
herung zur Spannung f

�

ur GM76 istR

GM

= 3. R

mess

ist das aus Mes-

sungen bestimmte Verh

�

altnis. Der Zusammenhang 6.18 ist in Abbildung 6.10 verdeutli
ht.

In Abs
hnitt 6.2 wurde erw

�

ahnt, da� niederfrequente interne Wellen eine erh

�

ohte kine-

tis
he Energie und ho
hfrequente Wellen eine erh

�

ohte potentielle Energie besitzen. F

�

ur

ein vorgegebenes S
herniveau wird demna
h eine h

�

ohere Dissipation bei einer erh

�

ohten

mittleren Frequenz der Wellenfeldes gefunden.

Die Abs
h

�

atzung (6.18) aus Glei
hung (6.14) setzt einige N

�

aherungen voraus, wie

zum Beispiel die Separierbarkeit von Wellenzahl und Frequenz, die im allgemeinen ni
ht

g

�

ultig sind. Dadur
h wird die Dissipation der ho
hfrequenten Wellenfelder unters
h

�

atzt

und die von niederfrequenten Wellenfeldern

�

ubers
h

�

atzt (Polzin et al., 1995).

Die Abh

�

angigkeit der Dissipation von dem Coriolisparameter in Glei
hung (6.16)

bedarf no
h einer Diskussion. Im Modell von Henyey et al. (1986) wird das interne Wel-

lenfeld von Munk (1981) als Hintergrundfeld verwendet. Wie bes
hrieben, f

�

uhrte Munk
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die Abh

�

angigkeit der spektralen Energie von der Tr

�

agheitsfrequenz ein, wel
hes si
h ins-

besondere f

�

ur die Wellenzahlspektren als ni
ht ri
htig erwiesen hat. Dies l

�

a�t si
h anhand

der S
herspektren aus Abbildung 6.7 verdeutli
hen. Aus dem Modells
herspektrum von

Munk (1981) ergibt si
h bei 4

Æ

N und 2

Æ

N eine 2,5 mal beziehungsweise 5 mal h

�

ohere

Energiedi
hte als das GM76 Spektrum. Bei 0,5

Æ

w

�

are die Energiedi
hte sogar um einen

Faktor 20 gegen

�

uber GM76 erh

�

oht. Obwohl si
h eine Erh

�

ohung der spektralen Energie-

di
hte im

�

aquatorialen Berei
h gezeigt hat (siehe Abbildung 6.7), ist diese viel geringer

als Munks

�

Anderung prognostiziert. Verglei
hsmessungen von Gregg (1989) und Gregg

et al. (1995) stimmen mit dieser Interpretation

�

uberein.

Aufgrund der ni
ht na
hzuweisenden Abh

�

angigkeit des Hintergrundwellenfeldes von

der Tr

�

agheitsfrequenz in dem Modell von Henyey et al. (1986) ist die Abh

�

angigkeit der

Dissipation von der Tr

�

agheitsfrequenz bis heute ni
ht gekl

�

art. Gregg (1989) vergli
h Da-

ten zwis
hen 11,5

Æ

N und 42

Æ

N mit der Parameterisierung (6.16), do
h seine Ergebnisse

waren in Bezug auf die Skalierung ni
ht beweiskr

�

aftig genug. Bei der sp

�

ateren Anwendung

von (6.16) in Kapitel 7 wird daher die Abh

�

angigkeit der Dissipation vom Coriolispara-

meter ni
ht ber

�

u
ksi
htigt werden.

Die Parameterisierung (6.16) ist robust gegen

�

uber vielen vers
hiedenen internen Wel-

lenfeldern. Sie bleibt trotz der oben genannten Vereinfa
hungen bis auf einen Faktor zwei

g

�

ultig, au
h wenn das lokale Wellenfeld horizontale Anisotropie oder vertikale Asymme-

trie aufweist oder wenn die spektrale Di
hte der S
herung ni
ht glei
hm

�

a�ig

�

uber die

10
0

10
1

10
2

10
−1

10
0

10
1

R
mess

F
(ω

)

Abbildung 6.10: Darstellung der Frequenzabh

�

angigkeit der Dissipation in Abh

�

angigkeit des

Verh

�

alnisses von S
herung und Spannung (Glei
hung (6.18)).
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Wellenzahl verteilt ist (Polzin et al., 1996a). Ein Ausnahme bilden jedo
h Meeresgebiete,

in denen starke S
herstr

�

omungen auftreten, die ni
ht von internen Wellen hervorgerufen

werden. In diesem Fall werden We
hselwirkungen zwis
hen der mittleren Str

�

omung und

internen Wellen wi
htig, die in der Parameterisierung ni
ht ber

�

u
ksi
htigt sind.

6.3.3 Parameterisierung der Dissipation von Kunze et al. (1990)

Ein Gebiet, in dem We
hselwirkungen zwis
hen einer Hintergrunds
herstr

�

omung und

dem internen Wellenfeld im tiefen Ozean zu erwarten sind, ist der

�

aquatoriale Berei
h

des Indis
hen Ozeans. Die Hintergrunds
herstr

�

omungen stellen hier die in Abs
hnitt 5.1.4

bes
hriebenen

�

aquatorialen Deep Jets dar.

Um die Dissipationsrate trotz des Vorhandenseins der Deep Jets abs
h

�

atzen zu k

�

onnen,

wird in diesem Abs
hnitt eine Parameterisierung der Dissipation f

�

ur Feinstrukturmessun-

gen vorgestellt, die au
h in starken Hintergrundstr

�

omungen g

�

ultig ist. Sie wird dann dazu

verwendet, die Dissipation am

�

Aquator anhand der vorliegenden Daten abzus
h

�

atzen.

Die von Kunze et al. (1990) entwi
kelte Parameterisierung der Dissipation aus Fein-

strukturmessungen Sbasiert auf einem Ri
hardson-Zahl Kriterium. Die Ri
hardson-Zahl

ist das dimensionslose Verh

�

altnis

Ri =

N

2

S

2

; wobei S =

�U

�z

+

�V

�z

ist: (6.19)

Der Wert der Ri
hardson-Zahl ist ein Ma� f

�

ur den Energietransport zwis
hen einer

S
herstr

�

omung und der Turbulenz. Unters
hreitet das Verh

�

altnis einen kritis
hen Wert

von Ri




� 0; 25, wird der Hauptstr

�

omung, die hier das dur
h interne wellenbeding-

te Str

�

omungsfeld darstellt, Energie dur
h Kelvin-Helmholtz-Instabilit

�

aten entzogen und

dem turbulenten Regime zugef

�

uhrt. Kunze et al. (1990) parameterisierte die dur
h die

Instabilit

�

aten hervorgerufene Dissipation dur
h

< � > = fr�z

2

 

S

2

� 4N

2

24

S � 2N

4

!

(6.20)

wobei �z die Skala des vertikalen Gradienten darstellt. fr bes
hreibt das Verh

�

altnis von

dem Anteil der Wassers

�

aule, f

�

ur den die kritis
he Ri
hardson-Zahl unters
hritten wird,

zu dem gesamten untersu
hten Berei
h der Wassers

�

aule. Der Erwartungswert < � > wird

�

uber alle instabilen Berei
he (Ri < Ri




) gebildet. In stabilen Verh

�

altnissen (Ri � Ri




) ist

� = 0. Der erste Teil in der Klammer stellt die

�

ubers
h

�

ussige kinetis
he Energie der S
her-

str

�

omung da, die

�

uber turbulente Fl

�

usse dissipiert werden mu�, damit die Ri
hardson-

Zahl der S
herstr

�

omung wieder auf den kritis
hen Wert (Ri = Ri




) angehoben wird. Der

zweite Teil bes
hreibt eine Turbulenzproduktionsrate, die von Hazel (1972) f

�

ur die lineare

Instabilit

�

at von hyperbolis
hen Ges
hwindigkeits- und Di
htepro�len abgeleitet wurde.
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Geschwindigkeit Dichte

T
ie

fe h
1

h
2

Abbildung 6.11: S
hematis
he Darstellung einer aufgrund

�

uberh

�

ohter S
herung instabilen

S
hi
ht h

1

(Ri < Ri




) und dem Endzustand na
h Vermis
hung mit der S
hi
htdi
ke h

2

mit

Ri = Ri




(gestri
helte Linie).

Untersu
hungen von Polzin (1996) und Peters et al. (1995b) zeigten eine gute

�

Uber-

einstimmung der Parameterisierung zu gemessenen Dissipationsraten, vorausgesetzt die

Vertikalskala der Kelvin-Helmholtz-Instabilit

�

aten wird ad

�

aquat aufgel

�

ost. Abbildung 6.11

zeigt eine instabile S
hi
ht mit M

�

a
htigkeit h

1

und den sp

�

ateren Endzustand na
h der

Vermis
hung h

2

. Wird die vertikale Ableitung

�

uber ein Tiefenintervall gr

�

o�er als h

2

ge-

bildet, so wird die S
hi
ht bei der Bere
hnung ni
ht ber

�

u
ksi
htigt (da Ri > Ri




) und die

Dissipation wird unters
h

�

atzt. Dies kann jedo
h dur
h die Wahl einer h

�

oheren kritis
hen

Ri
hardson-Zahl vermieden werden.

Polzin (1996) vergli
h mit ho
hau


�

osenden Str

�

omungspro�len aus (6.20) bere
hnete

Dissipationsraten mit dem s
hon im vorangegangenen Abs
hnitt erw

�

ahnten Datensatz

von direkten Dissipationsmessungen. Es zeigte si
h, da� die Ergebnisse aus (6.20) relativ

konstant sind, solange der

�

uber �z bere
hnete Erwartungswert der Varianz der S
herung

gr

�

o�er als das Quadrat der mittleren Brunt-V

�

ais

�

al

�

a Frequenz ist (hS

2

i >

�

N

2

). Die beste

�

Ubereinstimmung konnte mit Ri




= 0:4 bei einem Verh

�

altnis von 1:1 � hS

2

i=

�

N

2

� 1:2

erzielt werden. Die mittlere Dissipationsrate aus allen Pro�len entspra
h dann zu 92%

dem aus den direkten Messungen bestimmten Werten. Die aus den einzelnen Datens

�

atzen

bere
hneten Dissipationsraten stimmten bis auf einen Faktor von zwei mit den gemesse-

nen Werten

�

uberein.

Glei
hung (6.20) stellt eine stark vereinfa
hte Parameterisierung der bei der Insta-

bilit

�

at von S
herstr

�

omungen auftretende physikalis
hen Prozesse da. Beispielsweise wird

die Zunahme der potentiellen Energie dur
h die Instabilit

�

at und Entrainmente�ekte der
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si
h bildenden Instabilit

�

aten ni
ht ber

�

u
ksi
htigt. Ungekl

�

art ist bis heute au
h, zu wel-


hem Anteil Kelvin-Helmholtz-Instabilit

�

aten f

�

ur die Turbulenzproduktion verantwortli
h

sind. Advektive Instabilit

�

aten, die dur
h hohe Teil
henges
hwindigkeiten bei der

�

Uber-

lagerung von internen Wellen entstehen, werden au
h als wi
htiger Energielieferant f

�

ur

die Turbulenz im Ozean angesehen (Orlanski und Byran, 1969). Dieser Proze� �ndet

aber au
h bei Ri > Ri




statt. Trotzdem stellt (6.20) eine auf Messungen anwendbare

Parametrisierung der Dissipationsrate da, solange die Daten vertikale Skalen au


�

osen

k

�

onnen, so da� (hS

2

i >

�

N

2

) erf

�

ullt ist. Peters et al. (1995b) vergli
h (6.20) mit gemes-

senen Dissipationsraten im Berei
h des

�

aquatorialen Unterstroms im Pazi�k. Au
h er

konnte eine

�

Ubereinstimmung bis auf einen Faktor zwei feststellen und bekr

�

aftigt damit

die Anwendung der Parameterisierung in Gebieten mit starker Hintergrundstr

�

omung.

6.3.4

�

Aquatoriale Dissipationsabs
h

�

atzungen

Anhand der

�

aquatorialen S
her- und Spannungsspektren in Abs
hnitt 6.2.2 konnte ge-

zeigt werden, da� die

�

Ubergangswellenzahl der S
herung in der Gr

�

o�enordnung von

k

0

� 0; 024m

�1

liegen. Die Pegasusdaten l

�

osen Wellenzahlen kleiner als k = 0; 02m

�1

auf und messen daher einen Gro�teil der dur
h die internen Wellen hervorgerufenen Va-

rianz des Ges
hwindigkeitsfeldes am

�

Aquator. F

�

ur eine Abs
h

�

atzung der Verwendbarkeit

von (6.20) wurde die Varianz der S
herung der

�

aquatorialen Pegasuspro�le mit dem

S
hi
htungsparameter vergli
hen. F

�

ur das Tiefenintervall zwis
hen 500m und 2000m

ergab si
h aus den innerhalb von 1

Æ

gemessenen Pegasuspro�len ein Verh

�

altnis von

hS

2

i=

�

N

2

= 0; 40, f

�

ur die direkt auf dem

�

Aquator gemessenen Pro�le hS

2

i=

�

N

2

= 0; 67.

Die vertikale Au


�

osung der S
herung entspri
ht demna
h ni
ht vollst

�

andig den Anforde-

rungen f

�

ur eine Verglei
hbarkeit der Ergebnisse (Polzin, 1996). Es ist also zu erwarten,

da� die hier abges
h

�

atzten Dissipationswerte zu klein ausfallen.

Die Abs
h

�

atzung der Dissipation anhand Glei
hung (6.20) wurde aus linearen An-

passungen der

�

uber ein Tiefenintervall von �z=20m bestimmten Gradienten der Ho-

rizontalges
hwindigkeit vorgenommen. Eine Ri
hardson-Zahl kleiner als 0,33 wurde als

Kriterium f

�

ur das Auftreten von Instabilit

�

aten verwendet (Polzin et al., 1996b). Auf-

grund des mit der Tiefe zunehmenden Fehlers bei der Bere
hnung der Brunt-Vais

�

al

�

a-

Frequenz (Fofono� , 1985) wurde die Bere
hnung auf das Tiefenintervall zwis
hen 500m

und 2000m bes
hr

�

ankt. Insgesamt standen bei 80

Æ

O 12 Pro�le zwis
hen 0,7

Æ

S und 0,7

Æ

N

zur Verf

�

ugung. Bei 57

Æ

O wurden 16 Pegasuspro�le verwendet.

Die Ergebnisse sind in Tabelle 6.2 zusammengestellt. In beiden Me�gebieten wurden

dynamis
he Instabilit

�

aten in 6% bis 8% der untersu
hten Wassers

�

aule festgestellt. Direkt

am

�

Aquator waren 11% instabil. Die mittleren Dissipationsraten der an glei
her Positi-

on gemessenen Hiev- und Fierpro�le stimmten bis auf einen Faktor zwei

�

uberein. Eine

Ausnahme bildete ein

�

aquatoriales Pro�l bei 80

Æ

O. Hier war die Dissipationsrate des
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Fierpro�ls um einen Faktor 6 gegen

�

uber der des Hievpro�ls erh

�

oht. Verantwortli
h f

�

ur

die erh

�

ohte Dissipationsrate war eine

�

uber ein Tiefenintervall von 20m instabile S
hi
ht

mit einer sehr geringen Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz in einer Tiefe von 1300m. Die lokale

Dissipationsrate in dieser S
hi
ht war gr

�

o�er als 1000�10

�10

Wkg

�1

. Insgesamt zeigte

si
h eine um einen Faktor 2 bis 3 erh

�

ohte Dissipation direkt am

�

Aquator gegen

�

uber der

mittleren Dissipation zwis
hen 1

Æ

N und 1

Æ

S.

Ein typis
hes Beispiel einer Tiefenverteilung der Ri
hardson-Zahl und Dissipation ist

in Abbildung 6.12 dargestellt. Die meisten dynamis
h instabilen Tiefenintervalle sind

mit einer sehr geringen S
hi
htung assoziert. Die Verteilung dieser in der Di
hte nahezu

homogenen S
hi
hten ist fast auss
hlie�li
h auf den

�

aquatorialen Berei
h zwis
hen 1

Æ

N

und 1

Æ

S bes
hr

�

ankt (Dengler , 1995). Sie haben eine vertikale M

�

a
htigkeit zwis
hen 15m

und 55m und sind in beiden

�

aquatorialen Untersu
hungsgebieten glei
herma�en vorhan-

den. Die vertikale Au


�

osung der Pegasusmessungen kann eine m

�

ogli
he Anpassung der

S
herung an den R

�

andern der homogenen S
hi
htung ni
ht ad

�

aquat au


�

osen. Die hohe

Energiedi
hte der S
herung am

�

Aquator und die kleinen

�

Ubergangswellenzahlen weisen

allerdings darauf hin, da� der Beitrag gr

�

o�erer Wellenzahlen zur Varianz der S
herung

von geringer Bedeutung ist.

Eine Fehlerbewertung dieser Ergebnisse ist s
hwierig, und eine Abs
h

�

atzung aller Ein-




�

usse kann hier ni
ht gegeben werden. Die Tatsa
he, da� die Ges
hwindigkeitsmessungen

und die CTD Messungen auf vers
hiedenen Plattformen und daher ni
ht simultan dur
h-

gef

�

uhrt wurden, verringert die Qualit

�

at der Ergebnisse. Maximale Unters
hiede in der

Position der beiden Me�instrumente betrug 1,5 km. Eine r

�

aumli
h horizontale Koh

�

arenz

von 15-20 km des internen Wellenfeldes konnte zwar anhand des Datenverglei
hs in Ab-

s
hnitt 4.5 aus den hier zur Verf

�

ugung stehenden Daten abgeleitet werden (siehe 4.12),

am

�

Aquator sind die Koh

�

arenzl

�

angen aber erhebli
h kleiner (Eriksen, 1980, 1985). Die

gute

�

Ubereinstimmung der Fier- und Hievpro�lbere
hnungen an den Stationen zeigt al-

lerdings, da� dieser Fehler keinen gro�en Ein
u� haben kann. Eine weitere Unsi
herheit

kommt dur
h die Parameterisierung selbst zustande. Die G

�

ultigkeit beider Terme in

(6.20) ist f

�

ur das Gebiet der Deep Jets no
h ni
ht best

�

atigt worden.

Tabelle 6.2: Ergebnisse der Dissipationsbere
hnungen, fr ist das Verh

�

altnis des instabilen zu

dem untersu
hten Tiefenintervall.

Untersu
hungs- 1

Æ

N - 1

Æ

S nur

�

Aquator

gebiet fr �� [Wkg

�1

℄ fr �� [Wkg

�1

℄

57

Æ

O 0,081 5,9�10

�10

0,111 14�10

�10

80

Æ

O 0,063 7,5�10

�10

0,107 19�10

�10
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Eine obere Abs
h

�

atzung des Ein
usses des Me�fehlers des Pegasussystems auf die Be-

re
hnungen l

�

a�t si
h dagegen angeben. In Kapitel 4 wurde eine Abwei
hung der Pegasus-

messungen zu den Verankerungsdaten von 0,014m s

�1

festgestellt. F

�

ur eine Abs
h

�

atzung

des maximalen Ein
usses dieses Fehlers auf die Dissipationsbere
hnung wurde die S
he-

rung der Horizontalges
hwindigkeiten entspre
hend um 0,014m s

�1

/10m in den instabilen

Berei
hen reduziert. Dies ist glei
hbedeutend mit der Annahme, da� die S
herung in den

instabilen Berei
hen mit dem ung

�

unstigsten Fehler bestimmt wurde und stellt damit

die oberste S
hranke f

�

ur die Fehlerabs
h

�

atzung dar. Die daraus resultierenden Werte

der mittleren Dissipation bei 57

Æ

O und 80

Æ

O waren 3,3�10

�10

Wkg

�1

beziehungsweise

2,9�10

�10

Wkg

�1

. Die maximale dur
h den Ges
hwindigkeitsme�fehler bedinge Unsi-


herheit der Abs
h

�

atzung liegt etwas oberhalb der Genauigkeit der Parameterisierung.

Zusammenfassend zeigen die Ergebnisse eine lei
ht erh

�

ohte Dissipationsrate am

�

Aqua-

tor im Verglei
h zu Dissipationraten

�

uber Tiefseeebenen in mittleren Breiten (z.B. Kunze

und Sanford , 1996). Die hier bestimmten Werte sind au
h h

�

oher als die direkt gemessenen

Dissipationsraten in

�

ahnli
hen Tiefenberei
hen im Atlantis
hen und Pazi�s
hen Ozean.

Im Pazi�k wurden von Gregg (1998) hohe Dissipationraten in den S
herstr

�

omungen der

Deep Jets gemessen. Die mittlere Dissipation war dagegen um einen Faktor 3 bis 5 gerin-

ger als die hier aufgef

�

uhrten Werte. Direkte Messungen der Dissipation im

�

aquatorialen

Atlantik (J. Toole, pers Mitt, 1999) zeigten im Mittel au
h geringere Werte als die in der

Abbildung 6.12.
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Abbildung 6.12: Vertikalpro�le der Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz (N

2

), S
herung (S

2

),

Ri
hardson-Zahl (Ri) und der Dissipation (�) vom

�

Aquator bei 80

Æ

O.
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6.3.5 Parameterisierung des turbulenten Austaus
hkoeÆzienten

In den vorangegangen Abs
hnitten wurden Parameterisierungen der Dissipation dur
h

das interne Wellenfeld vorgestellt ohne darauf einzugehen, wel
her Anteil davon f

�

ur die

me
hanis
he Vermis
hung und damit f

�

ur den vertikalen Massenaustaus
h im Ozean zur

Verf

�

ugung steht. Die heute verwendete Parameterisierung des turbulenten Austaus
hes

K

�

geht auf Osborn (1980) zur

�

u
k.

K

�

= 


�

N

2

; 
 =

R

f

1� R

f

(6.21)


 wird als Vermis
hungse�ektivit

�

at bezei
hnet und R

f

stellt hier die Ri
hardson-Flu�-

Zahl dar, die das Verh

�

altnis der Auftriebsverni
htung zur S
herproduktion bes
hreibt.

Dieses Verh

�

altnis mu� stets kleiner als eins sein. Die physikalis
he Vorstellung dabei ist,

da� kinetis
he Energie dur
h Instabilit

�

aten interner Wellen als horizontale Fluktuati-

onsenergie in das turbulente Regime eingebra
ht und dur
h interne Umwandlunsprozesse

auf alle drei Fluktuationskomponenten glei
hm

�

a�ig verteilt wird, wobei allerdings nur die

Vertikalkomponente der turbulenten Bewegungen irreversibel die S
hi
htung ver

�

andert.

Die Gr

�

o�enordnung der Vermis
hungse�ektivit

�

at ist von vers
hiedenen Autoren dur
h

Feldexperimente abges
h

�

atzt worden. Au�erdem wurde sie theoretis
h und in Laborex-

perimenten untersu
ht. In den meisten Untersu
hungen wurden Werte im Berei
h von


 � 0; 2 erzielt (Osborn, 1980; M
Evan, 1980; Thompson, 1980; Oakey , 1982; Itsweire

et al., 1986; Peters et al., 1988; Moum et al., 1989). Die Methode von Osborn benutzt

jedo
h eine Vielzahl von Annahmen, die bis heute ni
ht bewiesen und teilweise kritis
h

sind (z.B Gargett , 1993; Davis, 1994b; Munk und Wuns
h, 1998; Gregg , 1998). Zum Bei-

spiel argumentierte Davis (1994b), da� Fluktuationen in Mikrostrukturmessungen ni
ht

alleine dur
h turbulente Bewegungen verursa
ht, sondern au
h von internen Wellen und

zeitli
hen

�

Anderungen der ozeanis
hen Parameter beein
u�t werden, die aber unber

�

u
k-

si
htigt bei der Bere
hnung von (6.21) bleiben. Nur die dur
h die gro�skalige Zirkulation

hervorgerufene zeitli
he

�

Anderungen der Temperatur kann einen Austaus
hkoeÆzienten

in der Gr

�

o�enordnung von 1�10

�4

m

2

s

�1

vort

�

aus
hen (Davis, 1994a). Eine

�

uberzeugende

Best

�

atigung der Parameterisierung wurde allerdings anhand von SF

6

Tra
erbeoba
htun-

gen erbra
ht (Ledwell et al., 1993). Hier wurde eine sehr gute

�

Ubereinstimmung zwis
hen

dem dur
h interne Wellen hervorgerufenen und

�

uber Glei
hung (6.21) parameterisierten

vertikalen Austaus
h und dem direkt an der vertikalen Ausbreitung der Tra
ers gemes-

senen Austaus
h gefunden.

Zusammenfassend stellt (6.21) von allen in dieser Arbeit vorgestellten Parameteri-

sierungen die kritis
hste dar. In der Fa
hliteratur wird sie denno
h von vielen Autoren

verwendet, an die si
h diese Arbeit anges
hlie�t. Gregg (1998) argumentiert, da� es keine

physikalis
he Argumentation f

�

ur die Ri
htigkeit der Parameterisierung gibt, sie aber auf-
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grund der guten

�

Ubereinstimmung mit den Tra
er Experimenten eine n

�

utzli
he Prozedur

darstellt.

Aus Glei
hung (6.21) l

�

a�t si
h der turbulente Austaus
hkoeÆzient f

�

ur die im letz-

ten Abs
hnitt dur
hgef

�

uhrten Dissipationsabs
h

�

atzungen am

�

Aquator bere
hnen. Zwi-

s
hen 1

Æ

S und 1

Æ

N erh

�

alt man bei 57

Æ

O einen Wert von K

�

= 2; 5 � 10

�5

m

2

s

�1

und bei 80

Æ

O K

�

= 3; 2 � 10

�5

m

2

s

�1

. F

�

ur das Tiefenintervall zwis
hen 600m und

1000m im Pazi�k bere
hneten Gregg et al. (1995) mittlere Austaus
hkoeÆzienten zwi-

s
hen 1; 8�5; 8�10

�6

m

2

s

�1

innerhalb von 1

Æ

des

�

Aquators bei 140

Æ

W und 156

Æ

W. Dies

wirft die Frage auf, warum der vertikale Austaus
h am

�

Aquator des Indis
hen Ozeans um

einen Faktor 3 bis 5 gegen

�

uber dem vertikalen Austaus
h im

�

aquatorialen Pazi�k erh

�

oht

ist. Diese Frage wird im n

�

a
hsten Abs
hnitt diskutiert.

6.3.6 Diskussion der

�

aquatorialen Ergebnisse

Die Untersu
hungen in den letzten Abs
hnitten haben gezeigt, da� das interne Wellenfeld

am

�

Aquator dur
h besonders hohe Energiedi
hteniveaus und damit verbundenen kleinen

�

Ubergangswellenzahlen ausgezei
hnet ist. Diese konnten sowohl im S
herungsfeld als au
h

im Spannungsfeld der internen Wellen beoba
htet werden. Im Verglei
h zu den im Pazi�k

bestimmten

�

Ubergangswellenzahlen (Gregg et al., 1995) ist das Niveau der Energiedi
hte

im Indis
hen Ozean mindestens einen Faktor 1,5 h

�

oher.

In Abs
hnitt 6.3.2 wurde eine Parameterisierung der Dissipation aufgrund Wellen-

Wellen We
hselwirkungen vorgestellt, die eine Dissipation in Abh

�

angigkeit zur vierten

Potenz der S
herung darstellt. Au
h wenn diese Parameterisierung am

�

Aquator aufgrund

des Vorhandenseins der Deep Jets keine G

�

ultigkeit hat, so zeigt sie denno
h eine starke

Abh

�

angigkeit des S
herniveaus zur Dissipation. Peters et al. (1995b) untersu
hten eine

feinskalige Parameterisierung der Dissipation im Berei
h des

�

Aquatorialen Unterstroms

im Pazi�k. Sie fanden eine gute

�

Ubereinstimmung der Dissipationsrate mit � � S

3:5

,

wobei S der

�

uber ein Tiefenintervall von 20m gebildete mittlere Vertikalgradient der

Horizontalges
hwindigkeit ist. Das Gebiet des

�

Aquatorialen Unterstroms und der Be-

rei
h der

�

aquatorialen Deep Jets haben

�

ahnli
he Charakteristiken, wie zum Beispiel ein

erh

�

ohtes internes Wellenfeld und eine stark ges
herte Hintergrundstr

�

omung. Es ist daher

plausibel, da� die von Peters et al. (1995b) gefundenen Zusammenh

�

ange au
h im Berei
h

der Deep Jets G

�

ultigkeit besitzen. Aufgrund der gegen

�

uber dem Pazi�k erh

�

ohten S
her-

spektren k

�

onnte � � S

3:5

au
h die erh

�

ohte Dissipation im

�

aquatorialen Indis
hen Ozean

erkl

�

aren.

In Abs
hnitt 6.2.3 wurden Anregungsme
hanismen f

�

ur interne Wellen diskutiert. Als

besonders e�ektiv haben si
h der Windstre� und die Gezeiten in We
hselwirkung mit der

Bodentopographie gezeigt. In der Zwis
henphase der Monsune treten am

�

Aquator star-

ke Westwinde auf. Der auf die Ober


�

a
he ausge

�

ubte Windstre� f

�

uhrt zur Anregung des
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Abbildung 6.13: Pro�l der potentiellen Di
hte am

�

Aquator bei 80

Æ

O. S
hi
hten mit niedriger

Stabilit

�

at sind dur
h die gestri
helten Linien begrenzt.

Wyrtki-Jets, der Ges
hwindigkeiten bis zu 1,5m s

�1

errei
ht (Reppin et al., 1999). Die-

se Westwinde sind auf den Indis
hen Ozean bes
hr

�

ankt und k

�

onnten f

�

ur das gegen

�

uber

den

�

aquatorialen Regionen der anderen Ozeane erh

�

ohte interne Wellenfeld verantwortli
h

sein. Die dur
h die Winde oder Str

�

omungen au
h in gr

�

o�eren Abstand von dem

�

Aquator

angeregten interne Wellen akkumulieren im Berei
h des

�

Aquators, da sie dort aufgrund

der in beide Ri
htungen zunehmenden Corioliskraft gefangen werden (z.B. Muen
h und

Kunze, 1999).

Die barotropen Str

�

omungen der M

2

Gezeit am

�

Aquator sind um etwa 5�10

�3

ms

�1

geringer als die von Weisberg et al. (1987) bestimmten Amplituden aus dem

�

aquatorialen

Pazi�k. Allerdings wird der

�

aquatoriale Berei
h des Indis
hen Ozeans von drei meridional

ausgeri
hteten ozeanis
hen R

�

u
kensystemen dur
hsetzt, die trotz der geringeren Gezei-

tenamplituden eine zus

�

atzli
he Energiequelle f

�

ur interne Wellen darstellen k

�

onnten.

Eine wi
htige Komponente f

�

ur die erh

�

ohte Dissipation am

�

Aquator ist das Auftreten

von S
hi
hten mit niedriger Stabilit

�

at. In Dengler (1995) konnte bereits gezeigt werden,

da� dynamis
he Instabilit

�

aten in diesen S
hi
hten auftreten. Aufgrund der hier dur
h-

gef

�

uhrten Dissipationsbere
hnungen kann ausges
hlossen werden, da� diese S
hi
hten

lokal dur
h vertikale Vermis
hung zustandegekommen sind. Die Entstehungsdauer einer

homogenen S
hi
ht im Ozean ist dur
h � = A�PE=(
�) gegeben, wobei A�PE die Zu-

nahme an potentieller Energie pro Fl

�

a
he und 
 die Vermis
hungse�ektivit

�

at darstellt.

Unter der Verwendung des lokalen mittleren Di
htegradienten und einer in diesem Ge-
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biet typis
hen S
hi
htdi
ke von 30m liegt die Entstehungsdauer bei 100 Jahren. F

�

ur die

Erzeugung der S
hi
hten bleibt damit als einzig plausibler Kandidat das Spannungsfeld

der internen Wellen am

�

Aquator.

S
hi
hten mit niedriger Stabilit

�

at lassen si
h ni
ht nur bei 80

Æ

O, sondern au
h am

�

Aquator bei 50

Æ

O und 57

Æ

O beoba
hten. Eine Untersu
hung von WOCE CTD Daten

vom

�

aquatorialen Pazi�k (http://www.dkrz.de/simu241046/SACserver/SACHome.htm)

bei 150

Æ

W zeigte dagegen keine ausgepr

�

agten S
hi
hten mit niedriger Stabilit

�

at, wel
hes

ein weiteres Indiz f

�

ur eine geringere Energie interner Wellen am

�

Aquator des Pazi�ks im

Verglei
h zum Indis
hen Ozean ist.

Im Verglei
h zu den

�

ubli
herweise im Ozean vorgefundenen Austaus
hkoeÆzienten ist

die vertikale Vermis
hung am

�

Aquator des Indis
hen Ozeans nur geringf

�

ugig erh

�

oht. Die

Tra
er Experimente von Ledwell et al. (1993) zeigten Austaus
hkoeÆzienten zwis
hen

0,5-1,5�10

�5

m

2

s

�1

in den oberen 1000m des Ozeans. In einer Reihe von Untersu
hun-

gen entfernt von variabler Bodentopographie wurden au
h in gr

�

o�eren Tiefen nur Werte

zwis
hen 0,3-2,5�10

�5

m

2

s

�1

gefunden (Gregg et al., 1993; Toole et al., 1994; Polzin et al.,

1995; Kunze und Sanford , 1996).

6.4 Zusammenfassung

In diesem Kapitel wurden die Grundlagen der vertikalen Vermis
hung aufgrund des ozea-

nis
hen internen Wellenfeldes anhand von Beispielen aus dem

�

aquatorialen Berei
h des

Indis
hen Ozeans vorgestellt. Das als repr

�

asentativ f

�

ur den mittleren Zustand des interne

Wellenfeldes geltende Modell von Garrett und Munk (1972) wurde mit den Beoba
htun-

gen vergli
hen. Die Ergebnisse dieser Untersu
hungen waren:

� zwis
hen 3,5

Æ

N und 5

Æ

N s

�

udli
h von Sri Lanka stimmt das interne Wellenfeld gut

mit dem GM76 Spektrum

�

uberein.

� 2

Æ

n

�

ordli
h und s

�

udli
h des

�

Aquators ist das Energieniveau der S
her- und Span-

nungsspektren um einen Faktor 2 bis 3 h

�

oher als das des GM76 Spektrums.

� im Berei
h innerhalb von 1

Æ

des

�

Aquators bei 57

Æ

O und 80

Æ

E sind die Energieni-

veaus um einen Faktor 5 h

�

oher als bei GM76. Die bere
hneten

�

Ubergangswellen-

zahlen liegen bei k

0

= 0; 024m

�1

. Das Verh

�

altnis der kinetis
hen zur potentiellen

Energie des internen Wellenfeldes am

�

Aquator liegt bei 2.

Die Untersu
hungen zur vertikalen Vermis
hung am

�

Aquator bei 57

Æ

O und 80

Æ

O hatten

folgende Ergebnisse:

� die Dissipationsrate innerhalb von 1

Æ

des

�

Aquators in einer Tiefe von 500m - 2000m

liegt zwis
hen 6 - 8�10

�10

Wkg

�1

.
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� direkt auf dem

�

Aquator wurden um einen Faktor 2 bis 3 h

�

ohere Dissipationsraten

bestimmt.

� der si
h daraus ergebende mittlere vertikale Austaus
hkoeÆzient liegt bei 2,5 -

3,2�10

�5

m

2

s

�1

.

Im Verglei
h zu Dissipationsmessungen aus dem

�

aquatorialen Pazi�k ist der vertikale

Austaus
h im Indis
hen Ozean um einen Faktor 3 bis 5 erh

�

oht. Diese Tatsa
he kann auf

das st

�

arkere interne Wellenfeld am

�

Aquator des Indis
hen Ozeans zur

�

u
kgef

�

uhrt werden.

M

�

ogli
he Ursa
hen sind die Windanregung in den Monsunzwis
henphasen (Wyrtki-Jet)

sowie die topographis
hen Barrieren.



7. Vertikale Vermis
hung im nordwestli
hen

Indis
hen Ozean

Dieses Kapitel stellt Untersu
hungen zur r

�

aumli
hen und zeitli
hen Verteilung des ver-

tikalen Austaus
hes im nordwestli
hen Indis
hen Ozean vor. Dabei werden quantitative

Zusammenh

�

ange der vertikalen Vermis
hungsraten mit den internen Wellenfeldern mit

Hilfe der im vorangegangenen Abs
hnitt vorgestellten Parameterisierungen dur
h Fein-

strukturmessungen gefunden.

Das im Folgenden bes
hriebene interne Wellenfeld unters
heidet si
h stark von

�

ubli-


herweise im Ozean vorgefundenen internen Wellenfeldern. Einen weiteren S
hwerpunkt

bilden daher Untersu
hungen zum Anregungsme
hanismus der internen Wellen. Als Ener-

gielieferant kommen der Wind und die Gezeiten in Frage. Das Auftreten von hohen

Ges
hwindigkeits
uktuationen dur
h windangeregte Rossbywellen in der Tiefe des So-

malibe
kens ist bereits mehrfa
h gezeigt worden. Weiterhin werden die Ergebnisse der

baroklinen Gezeitenbere
hnungen in Zusammenhang mit der vertikalen Vermis
hungsrate

diskutiert.

7.1 Motivation

In vorangegangenen Untersu
hungen ist bereits dur
h zwei unabh

�

angige Abs
h

�

atzungen

auf eine erh

�

ohte vertikale Vermis
hung im Somalibe
ken hingewiesen worden:

� Der Einstrom von Tiefenwasser dur
h die Amirantenpassage mit einem Transport

zwis
hen 1,0 - 1,8 Sv (Johnson et al., 1998) bedingt im Somalibe
ken aufgrund

der Volumenerhaltung einen Auftrieb mit einer Vertikalges
hwindigkeit von 3,3 -

6,0�10

�7

ms

�1

. Die vertikale Advektion bedingt eine in die Tiefe geri
htete Di�usi-

on mit einem mittleren Austaus
hkoeÆzienten von K

�

� 4,3-7,8�10

�4

m

2

s

�1

_

Dieser

Wert liegt um einen Faktor 20 bis 50 h

�

oher als

�

ubli
herweise im Ozean vorgefundene

Austaus
hkoeÆzienten.

� Die vertikalen Verteilungen von Temperatur, Salzgehalt und Di
hte in Tiefen un-

terhalb von 2500m zeigen starke Unters
hiede zwis
hen dem Arabis
hen- und dem

Somalibe
ken. Im Arabis
hen Be
ken sind die vertikalen Gradienten der Gr

�

o�en ge-

gen

�

uber dem Somalibe
ken stark abges
hw

�

a
ht. Quadfasel et al. (1997) vermuteten
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erh

�

ohte vertikale Vermis
hung in Zusammenhang mit dem Arabis
hen-Indis
hen

R

�

u
ken als Ursa
he f

�

ur die S
hw

�

a
hung der S
hi
htung.

Der Energietransfer von internen Wellen an die Turbulenz l

�

a�t si
h

�

uber die S
herung,

den S
hi
htungsparameter und der Frequenzverteilung des internen Wellenfeldes para-

meterisieren (Glei
hung (6.16)). Diese Gr

�

o�en lassen si
h aus dem f

�

ur diese Arbeit zur

Verf

�

ugung stehenden Datensatz mit ausrei
hender Genauigkeit bestimmen. Wi
htig f

�

ur

eine allgemeine Verwendbarkeit der Ergebnisse au
h in anderen Berei
hen der Meeresfor-

s
hung, wie zum Beispiel der numeris
hen Modellierung, ist ni
ht nur die Quanti�zierung

des turbulenten Austaus
hkoeÆzienten oder der Dissipationsrate, sondern vielmehr au
h

das Verst

�

andnis der dazu f

�

uhrenden physikalis
hen Prozesse. In der folgenden Darlegung

der Ergebnisse werden daher au
h Untersu
hungen zum Anregungsme
hanismus behan-

delt.

Dieses Kapitel gliedert si
h wie folgt: zuerst werden Untersu
hungen zur Energiedi
h-

te des horizontalen Ges
hwindigkeitsfeldes der internen Wellen in Abh

�

angigkeit von der

Frequenz und der vertikalen Wellenzahl bes
hrieben. Dabei wird au
h ein Verfahren vor-

gestellt, mit dem die Eigens
haften von internen Wellen aus LADCP Daten abges
h

�

atzt

werden k

�

onnen. Es folgt eine Darstellung der Untersu
hungen zur r

�

aumli
hen Vertei-

lung der vertikalen Austaus
hkoeÆzienten und der Dissipationsraten. S
hlie�li
h werden

m

�

ogli
he Anregungsme
hanismen des im Untersu
hungsgebiet vorgefundenen internen

Wellenfeldes untersu
ht. Zuletzt werden die Ergebnisse diskutiert und zusammengefa�t.

7.2 Das interne Wellenfeld im nordwestli
hen Indis
hen Ozean

7.2.1 Energie des internen Wellenfeldes in Abh

�

angigkeit der Frequenz

Im vorangegangenen Kapitel wurde gezeigt, da� eine erh

�

ohte Varianz des S
herungs-

feldes au
h mit einem erh

�

ohten Frequenzspektrum einhergeht. Eine Untersu
hung der

Frequenzabh

�

angigkeit des internen Wellenfeldes im n

�

ordli
hen Somalibe
ken wurde an-

hand des Verankerungsfeldes ICM7 (Abbildung 3.6) dur
hgef

�

uhrt. In Abs
hnitt 6.2 wurde

bereits erw

�

ahnt, da� die Frequenzspektren der Zeitserien aus vers
hiedenen Tiefen dur
h

Tabelle 7.1: Mittlere Varianzen und Standardabwei
hungen der mit N

(z)

skalierten Frequenz-

spektren f

�

ur den Berei
h f < ! < 5; 6 � 10

�5

s

�1

(entspri
ht einer Periode von 3,2 bis 1,3

Tagen) der Zeitserien des Somalibe
kens.

Tiefe 400m 700m 2000m 4000m GM Spektrum

Varianz

10

�3

m

2

s

�2

1,0� 0,2 1,2� 0,2 4,1� 1,6 9,3� 3,4 1,6



138 7. Vertikale Vermis
hung im nordwestli
hen Indis
hen Ozean

10
−7

10
−6

10
−5

10
−4

10
−3

10
0

10
1

10
2

10
3

10
4

10
5

< f >

E
n

er
g

ie
d

ic
h

te
 N

0/N
(z

)   
[m

2  s
−

2  r
ad

−
1  s

]

Frequenz   [rad s−1]

95% Konfidenz

400m 
700m 
2000m
4000m
GM81 

10
−6

10
−5

10
−4

10
−3

10
0

10
1

10
2

10
3

10
4

Somalibecken 
(6° N − 11° N)

Abbildung 7.1: Mit N

z

skalierte mittlere Frequenzspektren der Horizontalges
hwindigkeiten

f

�

ur vers
hiedene Tiefen im Somalibe
ken. Die einzelnen Spektren sind im Fenster links unten

dargestellt. f kennzei
hnet den Berei
h der Tr

�

agheitsfrequenz, die graue gestri
helte Linie das

GM81 Spektrum.

die Skalierung der spektralen Energiedi
hteverteilungen der Horizontalges
hwindigkeiten

mit dem S
hi
htungsparameter

�

ubereinstimmende Ergebnisse lieferten.

Eine Darstellung der mittleren skalierten Frequenzspektren f

�

ur ausgew

�

ahlte Tiefen,

in denen mindestens drei Zeitserien vorhanden waren, ist in Abbildung 7.1 gegeben. Es

wird deutli
h, da� die Frequenzspektren in gr

�

o�eren Tiefen eine erh

�

ohte Energie im Ver-

glei
h zu 400m und 700m Tiefe aufweisen. Die Zeitserien bei 2000m zeigen eine vierfa
h

erh

�

ohte Varianz der Horizontalges
hwindigkeit des internen Wellenfeldes, bei 4000m ist

die Varianz fast um den Faktor 9 erh

�

oht (Tabelle 7.1). Die erh

�

ohte Energiedi
hte der

Zeitserien in gr

�

o�eren Tiefen ist ni
ht auf einzelne Positionen bes
hr

�

ankt, sondern ist

bei allen Verankerungen deutli
h ausgepr

�

agt. F

�

ur Frequenzen kleiner als die Tr

�

agheitfre-

quenz stimmen die skalierten Energiedi
hten dagegen gut

�

uberein.

Eine lei
hte Abnahme des Verh

�

altnisses der in unters
hiedli
hen Tiefen bestimmten

Energiedi
hten mit zunehmender Frequenz ist in Abbildung 7.1 angedeutet. Hier ist je-
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do
h unklar, ob diese Abnahme auf ein besonders im Tr

�

agheitsberei
h erh

�

ohtes internes

Wellen Spektrum in der Tiefe hinweist, oder dur
h den Me�fehler der Rotorstr

�

omungs-

messungen bedingt ist. In der Literatur ist ein in gr

�

o�eren Tiefen erh

�

ohtes Frequenzspek-

trum der Energiedi
hte interner Wellen in der hier vorgefundenen Gr

�

o�enordnung bislang

ni
ht erw

�

ahnt.

7.2.2 Das interne Wellenfeld in Abh

�

angigkeit der vertikalen Wellenzahl

In Abs
hnitt 4 wurde eine erh

�

ohte Genauigkeit der Pegasusmessungen gegen

�

uber den

horizontalen Ges
hwindigkeitspro�len der LADCP Messungen deutli
h. Daher werden

die Pegasuspro�le hier bevorzugt f

�

ur die Untersu
hungen herangezogen. Diese wurden

in unmittelbarer N

�

ahe zu allen Verankerungspositionen aufgenommen und erg

�

anzen das

im vorherigen Abs
hnitt entstandene Bild. Es wird aber au
h gezeigt, da� au
h LADCP

Pro�le das interne Wellenfeld mit ausrei
hender Genauigkeit bes
hreiben.

Die Verteilung der spektralen Energie des internen Wellenfeldes in Abh

�

angigkeit von

der vertikalen Wellenzahl kann entweder dur
h die Horizontalges
hwindigkeit oder dur
h

die vertikale S
herung bes
hrieben werden. Im (!,k)-Raum unters
heiden si
h beide Be-

tra
htungsweisen jeweils ledigli
h um den Faktor (2� k

�1

)

2

. In der folgenden Bes
hreibung

wird das f

�

ur Dissipationsabs
h

�

atzung ents
heidende S
herspektrum verwendet.

Vertikale Verteilung der S
herung

Die S
herspektren in Abh

�

angigkeit von der vertikalen Wellenzahl wurden aus Pegasuspro-

�len mit den im Abs
hnitt 6.2.2 bes
hriebenen Verfahren bere
hnet. Um einen Verglei
h

der Energiedi
hten der S
herspektren zu erm

�

ogli
hen, sind in Abbildung 7.2 neben den

Spektren aus dem Somalibe
ken au
h die Energiedi
hten aus dem Berei
h s

�

udli
h von

Sri Lanka zwis
hen 3,5

Æ

N und 5

Æ

N in drei vers
hiedenen Tiefen dargestellt.

In allen drei Tiefen ist das Energieniveau der Spektren aus dem Somalibe
ken h

�

oher

als das der Spektren s

�

udli
h von Sri Lanka. Das Energieniveau der Spektren aus dem

Somalibe
ken zeigt zwis
hen 200 - 800m eine gute

�

Ubereinstimmung mit dem GM76

Modellspektrum. Im Tiefenintervall zwis
hen 1600 - 2240m und 3400 - 4040m ist das

Energieniveau jedo
h gegen

�

uber GM76 erh

�

oht, wobei die h

�

o
hsten Werte in der gr

�

o�ten

Tiefe auftreten. Die Energiedi
hte ist f

�

ur den Wellenzahlberei
h zwis
hen 0,0016m

�1

bis

0,02m

�1

nahezu konstant. Ein lei
hter Anstieg mit zunehmender Wellenzahl ist zwar

in den Verteilungen der Energiedi
hte in gr

�

o�eren Tiefen zu erkennen, dieser ist aber

statistis
h ni
ht signi�kant. Die Form des S
herspektrums im von Pegasuspro�len auf-

gel

�

osten Wellenzahlintervall ist demna
h konsistent mit dem universellen S
herspektrum

von Gargett et al. (1981).
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Abbildung 7.2: Skalierte mittlere Wellenzahlspektren der S
herung der Horizontalges
hwin-

digkeiten f

�

ur vers
hiedene Tiefen aus dem Somalibe
ken und s

�

udli
h von Sri Lanka (3,5

Æ

und

5

Æ

N). Aus jedem Gebiet wurden 7 Pro�le verwendet.

Die Tiefenverteilung der Varianz der S
herung im Verh

�

altnis zu der

�

uber das glei-


he Wellenzahlintervall bere
hneten Varianz des GM76 S
herspektrums ist in Abbildung

7.3 dargestellt. Die Varianz wurde hier dur
h Integration der S
herspektren in 640m

Tiefenintervallen, beginnend mit der gr

�

o�ten Pro�ltiefe, bere
hnet. Ein kontinuierli
her

Anstieg des Verh

�

altnisses der Varianz von 
a. 500m bis in eine Tiefe von 2500m ist deut-

li
h si
htbar. Tiefer als 2500m ist das Verh

�

altnis dagegen bis in Bodenn

�

ahe konstant.

Die S
hervarianz des internen Wellenfeldes im Somalibe
ken ist unterhalb von 2500m

um einen Faktor 6 h

�

oher als die entspre
hende S
hervarianz des GM76 Modells. Die

Zunahme der Energiedi
hte mit der Tiefe ist in beiden Horizontalkomponenten der S
he-

rung glei
herma�en ausgepr

�

agt. Obwohl die w

�

ahrend M32/4 gemessenen Pro�le in diesem

Tiefenberei
h die h

�

o
hste S
hervarianz aufweisen, konnten keine statistis
h signi�kanten

Abwei
hungen des Verh

�

altnisses der Varianzen zwis
hen den einzelnen Reisen festgestellt

werden.
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Abbildung 7.3: Aus den Pegasusdaten bere
hnete Tiefenverteilung des Verh

�

altnisses der Va-

rianz der S
herung (< S

2

>) zu der Varianz der S
herung des GM76 Modells (< S

2

GM

>) bei

entspre
hender S
hi
htung im Somalibe
ken. Die Integration der S
herspektren wurden

�

uber

den Wellenzahlenberei
h zwis
hen 0,0016m

�1

bis 0,015m

�1

dur
hgef

�

uhrt.

Die Rotationskomponente der S
herspektren

Die Aufspaltung der spektralen Energiedi
hte des horizontalen Ges
hwindigkeits- oder

S
herungsfeldes in die Rotationskomponentenspektren gibt Aufs
hlu�

�

uber die bevorzug-

te Propagationsri
htung der internen Wellen (Leaman, 1976). Dies ist dadur
h bedingt,

da� interne Wellen mit Frequenzen im Berei
h der Tr

�

agheitsfrequenz ein mit der Tie-

fe zirkular polarisiertes Ges
hwindigkeitsfeld aufweisen. Eine antizyklonale Rotation des

Ges
hwindigkeitsfeldes zeigt einen in die Tiefe geri
hteten Energietransport an, ein zy-

klonal polarisiertes Ges
hwindigkeitsfeld entspre
hend einen na
h oben geri
hteten Ener-

gietransport.

F

�

ur eine Untersu
hung der bevorzugten Ausbreitungsri
htung der Energie interner

Wellen wurden die einzelnen S
herkomponenten der f

�

ur Abbildung 7.2 bereits verwende-

ten Pro�le fouriertransformiert und die KoeÆzienten

�

uber Kreuz addiert und gemittelt.

Das Bere
hnungsverfahren ist detailiert in Gonella (1972) bes
hrieben. Die Varianz der

Rotationskomponenten ist f

�

ur die Pro�le s

�

udli
h von Sri Lanka von glei
her Gr

�

o�enord-

nung (Abbildung 7.4). Die maximalen Abwei
hungen liegen hier unterhalb von 10%. Im
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Abbildung 7.4: Skalierte mittlere Wellenzahlspektren der Rotation der S
herung der Horizon-

talges
hwindigkeiten f

�

ur vers
hiedene Tiefen. Die Zahlen sind die Varianz der S
herung

�

uber

den dargestellten Wellenzahlberei
h.

Somalibe
ken ist die Energiedi
hte der zyklonal rotierenden S
herung gegen

�

uber der an-

tizyklonalen Rotierenden in den mittleren Tiefen zwis
hen 1700m und 2300m erh

�

oht.

Hier ist die Energiedi
hte zyklonal rotierender S
herung um den Faktor 1,5 h

�

oher als die

Energiedi
hte antizyklonal rotierender S
herung.

Zusammenfassend kann im Somalibe
ken eine tiefenintensivierte Energiedi
hte der

internen Wellen festgestellt werden. Dies

�

au�ert si
h sowohl in den Frequenzspektren der

Verankerungen als au
h in der Energiedi
hteverteilung der vertikalen Wellenzahlspektren.

Weiterhin ist die Energiedi
hte der S
herung fast glei
hm

�

a�ig

�

uber die vertikale Wellen-

zahl verteilt, wodur
h si
h das Bild eines dem GM76 Modellspektrum

�

ahnli
hen internen

Wellenfeldes ergibt. Die Energiedi
hte ist aber in gr

�

o�eren Tiefen stark gegen

�

uber dem

Modell erh

�

oht. Die Tatsa
he, da� der Energietransport interner Wellen na
h oben ge-

ri
htet ist mit einem Maximum der Energiedi
hte im Verglei
h zum GM76 unterhalb

von 2500m, l

�

a�t auf eine in der Tiefe be�ndli
he Quelle interner Wellen s
hliessen. F

�

ur
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weiterf

�

uhrende Untersu
hungen sollen nun die Vertikalpro�le der Horizontalges
hwindig-

keiten der LADCP Messungen herangezogen werden.

7.2.3 Bere
hnung von S
herspektren aus LADCP Daten

In Abs
hnitt 4.5 wurde der Me�fehler der mit dem LADCP gemessenen Pro�le der Ho-

rizontalges
hwindigkeiten mit 0,046m s

�1

bestimmt. Dieser Wert liegt

�

uber der n

�

otigen

Genauigkeit f

�

ur die Untersu
hungen der Eigens
haften von internen Wellen. Trotz des

hohen Fehlers k

�

onnen die LADCP Pro�le f

�

ur die Bere
hnung von S
herspektren heran-

gezogen werden. Dazu ist jedo
h eine besondere Datenbehandlung notwendig, die ni
ht

nur die methodis
hen Besonderheiten einer LADCP Messung, sondern au
h das Raus
h-

verhalten ber

�

u
ksi
htigt.

Das ged

�

ampfte S
herspektrum

Das LADCP l

�

ost aufgrund seiner inh

�

arenten Me�eigens
haften die Horizontalges
hwin-

digkeit mit der Tiefe anders auf als eine Pegasussonde oder ein einmalig brau
hbarer

Strompro�ler (expendable 
urrent pro�ler, XCP). Diese Unters
hiede werden bei ei-

ner spektralen Betra
htung der Daten im Wellenzahlraum deutli
h (Abbildung 7.5).

In der Abbildung werden die S
herspektren der Fierpro�le der

�

aquatorialen LADCP
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Abbildung 7.5: S
herspektren (oben) und Koh

�

arenz (unten) von jeweils sieben an glei
her

Position gemessenen Pegasus und LADCP Pro�len vom

�

Aquator bei 57

Æ

O.
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Messungen mit den S
herspektren der Fierpro�le der Pegasusmessungen vergli
hen. Bei-

de S
herspektren zeigen eine gute

�

Ubereinstimmung der Energiedi
hte f

�

ur Wellenzahlen

k < 4�10

�3

m

�1

. F

�

ur gr

�

o�ere Wellenzahlen f

�

allt die Energiedi
hte der LADCP Spektren

stark ab. Die Koh

�

arenzanalyse zeigt allerdings, da� interne Wellen mit Wellenzahlen bis

zu k < 0; 017m

�1

von dem LADCP koh

�

arent aufgel

�

ost werden. Daraus l

�

a�t si
h der

S
hlu� ziehen, da� die f

�

ur kleinere Wellenzahlen ged

�

ampften LADCP Spektren korrigiert

werden k

�

onnen.

Eine M

�

ogli
hkeit, eine Transferfunktion f

�

ur die Korrektur der Daten zu bestimmen,

w

�

are dur
h eine Anpassung an die Pegasus Spektren gegeben. Hier wird aber davon ab-

gesehen, da die Pegasusdaten selbst mit einem Me�fehler behaftet sind, dessen spektrales

Verhalten bisher no
h ni
ht genau untersu
ht ist. In einem f

�

ur diese Arbeit zur Verf

�

ugung

stehenden Manuskript, modellierten Kunze et al. (2000) die spektrale Reaktion der LAD-

CPs im Hinbli
k auf kleine Wellenl

�

angen. Dabei bestimmten sie eine Transferfunktion f

�

ur

die LADCP Spektren anhand der Me�eigens
haften des LADCPs. Diese setzt si
h aus

folgenden Komponenten zusammen:

T

kor

(k) = T

ra

(k) � T

dif

(k) � T

int

(k) � T

tilt

(k) � T

bs

(k) (7.1)

Die einzelnen Komponenten haben folgende Bedeutung:

T

ra

: im Gegensatz zum Pegasussystem oder dem XCP mi�t das LADCP die mittlere

Ges
hwindigkeit ni
ht zu einem Zeitpunkt, sondern

�

uber ein zeitli
hes Intervall �t. Der

�

uber diese Dauer empfangene S
hallstrahl entspri
ht f

�

ur die LADCP Messungen dieser

Arbeit einem Tiefenintervall von �z

r

= 16m. Der fundamentale Unters
hied zu einer Pe-

gasusmessung liegt dabei an der Mittelung der Ges
hwindigkeiten

�

uber das entspre
hende

Tiefenintervall. Die Amplitude interner Wellen mit kleinen Vertikalskalen wird dur
h die

Mittelung der einzelnen Pro�le der LADCP Messungen ged

�

ampft, wohingegen diese bei

Pegasusmessungen eher erhalten bleiben. Wird zus

�

atzli
h die Fensterfunktion der Mit-

telung

�

uber das Tiefenintervall �z

r

ber

�

u
ksi
htigt, so l

�

a�t si
h die dur
h die Mittelung

hervorgerufene D

�

ampfung des S
herspektrums dur
h den ersten Term der Transferfunk-

tion T

ra

der Glei
hung (7.2) bes
hreiben.

T

dif

: dur
h die Ableitung der einzelnen Ges
hwindigkeitspro�le

�

uber bena
hbarte Tiefen-

bins werden die Spektren weiter gegl

�

attet. Die speziell f

�

ur die Bere
hnung von S
herspek-

tren ausgewerteten Daten wurden mit einem vorw

�

artsgeri
hteten Di�erenzenverfahren

anstelle des f

�

ur die Auswertung der Ges
hwindigkeitspro�le verwendeten Zentraldi�e-

renzenverfahren gewonnen. Die daraus resultierende Transferfunktion T

dif

ist dur
h den

mittleren Term auf der re
hten Seite von Glei
hung (7.2) gegeben.

T

int

: dieser Beitrag bes
hreibt die D

�

ampfung der spektralen Energie aufgrund der In-

terpolation der einzelnen Pro�le auf ein glei
hm

�

a�iges Tiefengitter. Kunze et al. (2000)

untersu
hten die Transferfunktion anhand von synthetis
hen Daten und fanden dabei die
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Abbildung 7.6: Verglei
h des korrigierten mittleren S
herspektrums der LADCP Messungen

mit dem gemittelten Pegasus S
herspektrum. In die Bere
hnungen gingen die in Abbildung

(7.5) bereits verwendeten Pro�le ein.

letzten beiden Terme auf der re
hten Seite von (7.2).

T

tilt

: die in der Beziehung 7.1 mit T

tilt

dargestellte Transferfunktion ber

�

u
ksi
htigt die

Neigung des LADCPs zur z-A
hse. Die Untersu
hungen von Kunze et al. (2000) zeig-

ten, da� nur Roll- und Stampfwinkel in der Gr

�

o�enordnung von 3

Æ

zu einer signi�-

kanten D

�

ampfung der spektralen Energie f

�

uhren. Die Pendelpotentiometer der hier zur

Verf

�

ugung stehenden LADCP Messungen zeigen aber nur geringe (� <1

Æ

) Roll- und

Stampfwinkel. Der Ein
u� wird daher verna
hl

�

assigt. T

bs

: bes
hreibt die D

�

ampfung des

Spektrums aufgrund der Aufweiterung der S
hallstrahlen mit der Tiefe. F

�

ur eine ad

�

aqua-

te Abs
h

�

atzung der Korrektur mu� die Frequenzverteilung des internen Wellenfeldes

bekannt sein und die Energie isotrop verteilt sein. Dieser Ein
u� stellt den geringsten

Beitrag zu T

theo

dar (Kunze et al., 2000) und wird ebenfalls verna
hl

�

assigt.

Insgesamt ergibt si
h damit eine Korrekturtransferfunktion von

T

kor

(k) = sin


4

(k�z

r

)

| {z }

T

ra

(k)

sin


2

(k�z

r

)

| {z }

T

dif

(k)

sin


4

(k�z

r

) sin


2

(k�z

r

)

| {z }

T

int

(k)

(7.2)

mit sin
(x) = sin(�x)=(�x) und der vertikalen Wellenzahl k in m

�1

. Das in Abbildung

7.5 dargestellte S
herspektrum der LADCP Daten ist in Abbildung 7.6 mit der Transfer-

funktion korrigiert dargestellt. Es ist eine gute

�

Ubereinstimmung beider S
herspektren

bis zur k < 0; 017m

�1

zu erkennen. F

�

ur kleinere Wellenzahlen steigt das S
herspektrum

der LADCP Daten aufgrund des Me�fehlers unrealistis
h stark an. Zusammenfassend ist
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(7.2) also eine brau
hbare Transferfunktion, die eine Au


�

osung des S
herspektrums in-

terner Wellen bis zu einer Wellenzahl von k < 0; 017m

�1

erm

�

ogli
ht. Dies gilt allerdings

nur, solange die verwendeten LADCP Daten ni
ht stark verraus
ht sind.

Ein
u� des Hintergrundraus
hens

Der Me�fehler des LADCPs ist stark von der Intensit

�

at des R

�

u
kstreusignals abh

�

angig.

Hat das vom LADCP empfangene Signal nur eine geringe Intensit

�

at, kann es s
hle
ht

gegen

�

uber dem Hintergrundraus
hen des Me�ger

�

ates aufgel

�

ost werden. Ein wi
htiger Ein-


u�parameter f

�

ur die Intensit

�

at des R

�

u
kstreusignals ist das Vorhandensein von R

�

u
kstreu-

partikel oder Zooplankton. Die Tiefenverteilung der R

�

u
kstreuamplitude im Verh

�

altnis

zu der ausgesendeten Intensit

�

at der Daten aus dem

�

aquatorialen Somalibe
ken zeigt Ab-

bildung 7.7. Hier wird deutli
h, da� unterhalb von 1000m eine um 6 Dezibel kleinere

R

�

u
kstreuamplitude im Verglei
h zur Ober


�

a
he vorhanden ist. Es ist also zu erwarten,

da� die Datenqualit

�

at der LADCP Daten unterhalb von 1000m abnimmt.
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Abbildung 7.7: Tiefenverteilung der mittleren relativen R

�

u
kstreuamplitude von 13 LADCP

Messungen am

�

Aquator. Die hohen R

�

u
kstreuwerte in gr

�

o�eren Tiefen kommen dur
h S
hall-

re
exionen am Meeresboden zustande.

Die Intensit

�

at des R

�

u
kstreusignals ist au�er von den R

�

u
kstreupartikeln von der

gesendeten Signalintensit

�

at abh

�

angig. W

�

ahrend der LADCP Messungen wird nur das

Verh

�

altnis der Intensit

�

at von dem gesendeten zu dem empfangenen Signal aufgezei
hnet.

F

�

ur eine Bestimmung des absoluten Wertes m

�

u�ten zus

�

atzli
h die Innentemperatur des

LADCPs sowie Informationen

�

uber den Ladungszustand der Energieversorgung bekannt
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Abbildung 7.8: S
herspektren von LADCP und Pegasus Messungen vom

�

Aquator bei 57

Æ

O.

Die geringe R

�

u
kstreuamplitude in dieser Tiefe f

�

uhrt zu einer k

2

Abh

�

angigkeit des S
herspek-

trums f

�

ur Wellenzahlen zwis
hen 0; 014m

�1

< k < 0; 017m

�1

.

sein (RD Instruments, 1998). Diese Daten sind hier aber ni
ht verf

�

ugbar.

Au
h wenn die Gr

�

o�enordnung des Hintergrundraus
hens der Ges
hwindigkeitsauf-

zei
hnung ni
ht direkt aus den Daten ableitbar ist, kann das Raus
hen in den S
her-

spektren erkannt werden. Wird das Raus
hen als zufallsverteilt (\wei�es" Raus
hen)

betra
htet, besitzt das Spektrum des Raus
hens f

�

ur jede Wellenzahl die glei
he spek-

trale Energiedi
hte. Die Verteilung der Energiedi
hte der Horizontalges
hwindigkeit in

Abh

�

angigkeit der vertikalen Wellenzahl ist na
h Glei
hung (6.3) proportional zu k

�2

,

wodur
h nur die Energie von Wellen mit gro�er Wellenzahl vom Raus
hen beein
u�t

sein kann. Die Ableitung der Ges
hwindigkeit na
h der Tiefe f

�

uhrt im (!; k)-Raum da-

zu, da� die vorher konstant verteilte Energiedi
hte des Hintergrundraus
hens nun eine

k

2

Abh

�

angigkeit erh

�

alt. Das ozeanis
he S
herspektrum ist dagegen unabh

�

angig von der

Wellenzahl verteilt.

�

Uberwiegt das Hintergrundraus
hen

�

uber das eigentli
he Me�signal,

so mu� die vorher konstante Energiedi
hte eine k

2

- Abh

�

angigkeit bei gr

�

o�eren Wellen-

zahlen aufweisen.

Ein Beispiel f

�

ur ein sol
hes Verhalten verdeutli
ht Abbildung 7.8. Die S
herspektren

der beiden Messungen stimmen f

�

ur kleinere Wellenzahlen sehr gut

�

uberein. Im Berei
h

von k

z

> 0; 014m

�1

steigt die Energiedi
hte der LADCP Spektren aber an. Die Spek-

tren der Pegasusdaten bleiben dagegen weiter konstant. Die Steigung des Anstiegs steht

im Einklang mit der zu erwartenden Steigung der S
herspektren aufgrund von Hinter-

grundraus
hen. Wi
htig f

�

ur die Au


�

osung des Hintergrundraus
hens ist hierbei eine von
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Fis
her und Visbe
k (1993) lei
ht abge

�

anderte Datenauswertung, die unten bes
hrieben

wird.

Die spektrale Energie gro�er Wellenzahlen hat gro�en Ein
u� auf die Bere
hnung der

Varianz der S
herung, die f

�

ur die Dissipationsabs
h

�

atzungen ben

�

otigt wird. Aufgrund der

Koh

�

arenz zwis
hen den LADCP und Pegasusspektren k

�

onnen die mit der Transferfunk-

tion korrigierten LADCP S
herspektren bei hoher Intensit

�

at des R

�

u
kstreusignals bis zu

einer Wellenzahl von k = 0; 017m

�1

f

�

ur die Untersu
hungen verwendet werden. Bei einer

R

�

u
kstreuintensit

�

at kleiner als -5 dB kann dagegen die Varianz der LADCP Spektren nur

bis zu einer Wellenzahl von k � 0; 014m

�1

ber

�

u
ksi
htigt werden.

Datenbehandlung

F

�

ur die Bere
hnung von S
herspektren wurde das in Abs
hnitt 3 bes
hriebene Auswer-

tungsverfahren f

�

ur LADCP Rohdaten von Fis
her und Visbe
k (1993) modi�ziert. Die

�

Anderungen betre�en die Di�erenzierung der gemessenen Ges
hwindigkeitspro�le mit der

Tiefe, die oberen S
hranken f

�

ur Ausrei�er bei der Bere
hnung des mittleren S
herpro�ls

und die Behandlung der Daten in Tiefenberei
hen mit hoher R

�

u
kstreuamplitude auf-

grund von Bodenre
exion.

Wie bereits erw

�

ahnt, wurden die S
herpro�le mit einem einfa
hen Di�erenzenverfah-

ren gewonnen. Um den Ein
u� des Hintergrundraus
hens ni
ht zu verf

�

als
hen, wurden

die S
herungen nur geringf

�

ugig editiert. Als obere S
hranke f

�

ur die Behandlung von Aus-

rei�ern der S
herwerte wurde die dreifa
he Standardabwei
hung des Mittelwertes der

S
herung eines Tiefenbins verwendet. Mit diesem Kriterium werden weniger als 1% der

Werte als Ausrei�er markiert. In dem von Fis
her und Visbe
k (1993) bes
hriebenen Ver-

fahren wird die zweifa
he Standardabwei
hung als obere S
hranke verwendet, wodur
h

zwis
hen 5% und 10% der Werte ni
ht in das mittlere S
herpro�l eingehen.

Das LADCP empf

�

angt in gewissen Abst

�

anden zum Meeresboden das vom Boden re-


ektierte S
hallsignal. Bei der w

�

ahrend M32/1 und M32/4 verwendeten Pingrate von

0,81 s

�1

wird eine starke R

�

u
kstreuamplitude in einem Abstand von 
a. 600m und ei-

ne zweite lei
ht erh

�

ohte R

�

u
kstreuamplitude in einem Abstand von 1200m gemessen.

W

�

ahrend M32/6 wurde eine Pingrate von 0,58 s

�1

verwendet, die zum Empfang des am

Boden re
ektierten Signals in einem Abstand von 
a. 400m und 800m f

�

uhrt.

Aufgrund der hohen Intensit

�

at des R

�

u
kstreusignals kommt es bei der Aufzei
hnung

der Ges
hwindigkeitswerten in diesen Abst

�

anden zu Fehlern, die zu hohen S
herungen in

den Pro�len f

�

uhren k

�

onnen. Um Fehler in dem S
herspektren zu vermeiden, wurden die

Tiefenintervalle mit hohen R

�

u
kstreuamplituden ni
ht in die Bere
hnungen einbezogen.

Dabei wurde in allen Pro�len die in 400m bzw. 600m auftretende Re
exion als Ausrei-

�er gekennzei
hnet. Die in geringerer Tiefe auftretende Bodenre
exion wurde nur dann

editiert, wenn eine erh

�

ohte Re
exion deutli
h ausgepr

�

agt war. Dies wurde

�

uberwiegend
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bei Messungen

�

uber ebenen Meeresb

�

oden festgestellt.

Die Herausnahme der dur
h eine erh

�

ohte R

�

u
kstreuamplitude beein
u�ten Werte

f

�

uhrt dazu, da� in diesen Abst

�

anden zum Meeresboden keine S
herspektren bere
hnet

werden k

�

onnen. Die beein
u�ten Tiefenintervalle erstre
ken si
h

�

uber 
a. 200m, wo-

dur
h au
h zwis
hen dem Boden und dem tieferen R

�

u
kstreusignal keine Abs
h

�

atzung

des S
herspektrums m

�

ogli
h ist. Diese Ma�nahme ist notwendig, um den Fehler des S
her-

spektrums m

�

ogli
hst klein zu halten.

Fehlerabs
h

�

atzung

Eine absolute Bestimmung des Fehlers bei der Bere
hnung der S
herspektren aus LAD-

CP Daten ist aufgrund zu vieler unbekannter Ein


�

usse ni
ht m

�

ogli
h. Eine Abs
h

�

atzung

kann aber dur
h Verglei
he mit aus anderen Me�instrumenten bere
hneten S
herspek-

tren angegeben werden.

Aufgrund der vom Pegasus System unabh

�

angigen Korrektur der LADCP S
herspek-

tren k

�

onnen die S
herspektren der Pegasusdaten f

�

ur den Verglei
h mit den LADCP Da-

ten herangezogen werden. Die S
herspektren der beiden Datens

�

atze wurden jeweils

�

uber

identis
he Tiefenabs
hnitte mit 550m M

�

a
htigkeit bere
hnet. Um identis
he Tiefenab-

s
hnitte untersu
hen zu k

�

onnen, wurden die Pegasusges
hwindigkeiten (alle 10m) auf

die Tiefenabst

�

ande der LADCP Daten interpoliert (alle 16m). Die Varianz der S
herung

wurde dann dur
h Integration der Spektren

�

uber die dur
h den Ein
u� des Hintergrund-

raus
hens vorgegebenen Wellenzahlberei
he bestimmt. In diesem Verglei
h, sowie in den

na
hfolgenden Untersu
hungen, wurden nur die Fierpro�le der direkten Str

�

omungsmes-

sungen verwendet. Die Ergebnisse der beiden Bere
hnungen wurden in Abbildung 7.9

zueinander ins Verh

�

altnis gesetzt.

Die mittlere Varianz der LADCP S
herspektren ist in den oberen 1500m etwas gerin-

ger als die der Pegasus S
herspektren. Der Mittelwert des Verh

�

altnisses liegt hier zwis
hen

1,1 und 1,2. Unterhalb von 1500m liegt das mittlere Verh

�

altnis zwis
hen 0,85 und 0,95.

Die Standardabwei
hung des Verh

�

altnisses der Varianzen betr

�

agt 0,18. Oberhalb einer

Tiefe von 1500m ist die Standardabwei
hung jedo
h geringer. Diese Tatsa
he ist vermut-

li
h auf die erh

�

ohte R

�

u
kstreuamplitude in diesem Teil der Wassers

�

aule zur

�

u
kzuf

�

uhren.

Wi
htig f

�

ur die sp

�

ater folgende Bere
hnung des turbulenten Austaus
hkoeÆzienten

und der Dissipation ist, da� das mittlere Verh

�

altnis nur geringf

�

ugig von 1,0 vers
hieden

ist. Die Varianz der S
herung geht quadratis
h in die Bere
hnung der Dissipation ein.

Aufgrund der systematis
hen Abwei
hung der Mittelwerte der S
herungsvarianz bei den

Messungen ist im Mittel ein Fehler von einem Faktor kleiner als 1,5 in der Bere
hnung der

Dissipation zu erwarten. Die im letzten Abs
hnitt vorgestellte Parameterisierung (Glei-


hung 6.16) f

�

uhrt jedo
h nur zu einer auf einen Faktor von 2 genauen Bestimmung der

Dissipation. Der dur
h die systematis
hen Di�erenzen auftretende Fehler ist also gerin-
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Abbildung 7.9: Verh

�

altnis der S
hervarianzen der Pegasus Fierpro�le zu den LADCP Fier-

pro�len gegen die Tiefe. Die dur
hgezogene Linie kennzei
hnet das mittlere Verh

�

altnis. F

�

ur den

Verglei
h wurden insgesamt 16 nahezu simultan gemessene Fierpro�lpaare verwendet.

ger als die Genauigkeit der Parameterisierung selbst, tr

�

agt aber zu einer Erh

�

ohung des

Gesamtfehlers bei.

Kunze et al. (2000) vergli
hen die mit der Transferfunktion (7.2) korrigierten Spektren

mit S
herspektren von simultan gemessenen XCP Daten. F

�

ur den Wellenzahlberei
h zwi-

s
hen 0; 0017 < k < 0; 0125m

�1

war das mittlere Verh

�

altnis der beiden Spektren 1,0. Die

Streuung der einzelnen Verh

�

altnisse lag zwis
hen 0,9 und 1,2. Der Verglei
h wurde mit

Daten aus einem Tiefenberei
h zwis
hen der Ober


�

a
he und 1700m dur
hgef

�

uhrt. Ver-

gli
hen mit den in Abbildung 7.9 dargestellten Ergebnissen ist die Streuung des Verh

�

alt-

nisses in dem erw

�

ahnten Tiefenberei
h in guter

�

Ubereinstimmung mit den Ergebnissen

von Kunze et al. (2000).

Zusammenfassend l

�

a�t si
h feststellen, da� die Genauigkeit der aus LADCP Daten

bere
hneten S
herspektren h

�

oher ist als die Genauigkeit der Parameterisierung der tur-

bulenten Dissipation und des Austaus
hkoeÆzienten. Eine Eins
hr

�

ankung ist jedo
h mit

der Au


�

osung der spektralen Energie von gro�en vertikalen Wellenzahlen verbunden. Ist
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die spektrale Di
hte konstant

�

uber die Wellenzahl verteilt,

�

ahnli
h des kanonis
hen S
her-

spektrums von Gargett et al. (1981), l

�

a�t si
h die Gesamtvarianz der S
herung vollst

�

andig

aus dem vom LADCP aufgel

�

osten Teilberei
h des Spektrums bere
hnen. Es sind jedo
h

au
h Formen von S
herspektren bekannt, die abh

�

angig von der Wellenzahlen zu- oder

abnehmen (z.B. Kunze und Sanford , 1996). Ein sol
hes Verhalten kann mit den LADCP

Daten ni
ht ad

�

aquat aufgel

�

ost werden. Der dur
h die Voraussetzung eines GM

�

ahnli
hen

Spektrums m

�

ogli
he Fehler wird im Zusammenhang mit den Dissipationsabs
h

�

atzungen

diskutiert. Die aufgrund der ozeanographis
hen Fragestellungen gesu
hten Signale der

vertikalen Vermis
hung unters
heiden si
h hier um einen Faktor 5 bis 50. Diese Signale

k

�

onnen mit den LADCP Daten aufgel

�

ost werden.

7.2.4 Verteilung der S
herungsvarianz im Untersu
hungsgebiet

Die Untersu
hung der Verteilung der spektralen Energie der S
herung kann dur
h die ent-

spe
hend ausgewerteten LADCP Pro�le auf ein weit gr

�

o�eres Gebiet ausgedehnt werden.

Insgesamt stehen

�

uber 250 LADCP Pro�le zur Verf

�

ugung, wovon 121 bis in Bodenn

�

ahe

gefahren wurden.

Die S
herspektren der LADCP Daten wurden mit dem in Abs
hnitt 6.2.2 bes
hriebe-

nen Verfahren bere
hnet. Die Fouriertransformation wurde mit Segmenten der S
herkom-

ponentenpro�le mit einer L

�

ange von 32 St

�

utzstellen dur
hgef

�

uhrt, die einem Tiefeninter-

vall von 550m entspre
hen. Vor der Fouriertransformation wurden die ersten und letzten

10% der S
hersegmente mit einem 1=2-Cosinus Datenfenster belegt. Das S
herspektrum

bere
hnet si
h aus der Addition der Komponentenspektren.

In diesem und den folgenden Abs
hnitten wird anstelle der Verteilung der S
herung die

Verteilung der Varianz der S
herung bes
hrieben. Sie ergibt si
h aus der Integration des

S
herspektrums

�

uber den aufgel

�

osten Wellenzahlberei
h. Zum Zwe
k der Ans
hauli
hkeit

wird die Varianz der S
herung zus

�

atzli
h mit der Varianz der S
herung des Modells von

Garrett und Munk (1975) normiert, wobei die lokale S
hi
htung bei der Evaluierung des

Modells ber

�

u
ksi
htigt wird.

S

2

S

2

GM

=

1=(k

2

� k

1

)

R

k

2

k

1

(�

s

(k)=N

2

) dk

1=(k

2

� k

1

)

R

k

2

k

1

(�

GMs

(k)=N

2

) dk

(7.3)

N repr

�

asentiert hier die mittlere Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz

�

uber das Tiefenintervall, wel
hes

f

�

ur die Bestimmung der S
hervarianz verwendet wurde. In den oberen 1000m wurde die

Wellenzahl 1/62m

�1

als obere Integrationgrenze benutzt. Zwis
hen 1000m und 2000m

Tiefe wurde dagegen aufgrund des erh

�

ohten Hintergrundraus
hens k

2

=1/69m

�1

verwen-

det und in Tiefen gr

�

o�er als 2000m nur die spektrale Energie der Wellenzahlen kleiner als

1/79m

�1

bei der Integration ber

�

u
ksi
htigt. Entspre
hende Wellenzahlintervalle wurden

bei der Integration des GM76 Wellenzahlspektrums f

�

ur die Bere
hnung der Verh

�

altnisse
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der S
herungsvarianzen herangezogen. Das Quadrat des Verh

�

altnisses ist proportional

zur turbulenten Dissipation und zum vertikalen Austaus
hkoeÆzienten.

R

�

aumli
he Verteilung der S
herungsvarianz

Die mit dem GM76 Modell normierte Varianz der S
herung f

�

ur vers
hiedene Tiefeninter-

valle ist anhand der w

�

ahrend M32/6 Reise aufgenommenen LADCP Daten in Abbildung

7.10 dargestellt. Deutli
h zu erkennen ist eine mit der Tiefe zunehmende S
hervarianz,

wel
he au
h anhand der Pegasusdaten in Abs
hnitt 7.2.2 festgestellt wurde. W

�

ahrend

zwis
hen 400m und 950m nur selten Werte gr

�

o�er als 2 auftreten, liegt das Verh

�

altnis

zum GM76 Modell in Tiefen zwis
hen 2700m und 3250m fast

�

uberall zwis
hen 3 und 8.

Im Einklang mit den im letzten Kapitel vorgestellten Ergebnissen ist die S
hervari-

anz der LADCP Pro�le am

�

Aquator in allen Darstellungen h

�

oher als die Varianz des

GM76 Modells. Die Verteilung der S
hervarianz zeigt aber au
h in den einzelnen Tiefen-

intervallen erh

�

ohte Werte

�

uber variabler Bodentopographie. Dieses Verhalten l

�

a�t si
h

besonders gut anhand der Daten

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken erkennen. Im So-

malibe
ken n

�

ordli
h von 3

Æ

N, entfernt von dem R

�

u
ken und dem Kontinentalabhang

liegt das Verh

�

altnis bis in eine Tiefe von 2150m zwis
hen 0.5 und 2. Die Werte

�

uber dem

R

�

u
ken und an dem Kontinentalabhang zeigen dagegen s
hon zwis
hen 400m und 950m

erh

�

ohte Varianzverh

�

altisse auf. Zwis
hen 1000m und 1550m und zwis
hen 1600m und

2150m ist das Verh

�

altnis der S
herungen fast aller Messungen

�

uber dem R

�

u
ken gr

�

o�er

als 2, wobei Maximalwerte bis 5 errei
ht werden. Bemerkenswert dabei ist, da� si
h das

erh

�

ohte Varianzverh

�

altis fast in jedem Pro�l

�

uber dem R

�

u
ken erkennen l

�

a�t.

In dem Tiefenintervall zwis
hen 2700m und 3250m zeigen si
h die h

�

o
hsten S
her-

varianzen in der unmittelbaren N

�

ahe zu Ver

�

anderungen der Bodentopographie. Dieses

Verhalten ist in den Daten aus dem Arabis
hen Be
ken besonders gut zu erkennen, da

hier die Messungen fast auss
hlie�li
h in der N

�

ahe des Arabis
h-Indis
hen R

�

u
kens dur
h-

gef

�

uhrt wurden. Direkt

�

uber dem R

�

u
ken und den Kontinentalabh

�

angen sind in dieser

Tiefe keine Daten mehr vorhanden. Eine Abnahme der S
hervarianzen in gr

�

o�erer Ent-

fernung zu topographis
hen Ver

�

anderungen ist im zentralen n

�

ordli
hen Somalibe
ken

angedeutet. Au
h die Daten der anderen FS METEOR Reisen zeigen im zentralen n

�

ord-

li
hen Be
ken in Tiefen unterhalb von 2500m im Verglei
h zu den S
hervarianzen am

Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken verringerte Werte. S

�

udli
h von 2

Æ

S ist die S
herung dagegen

nur geringf

�

ugig gegen

�

uber dem Modell erh

�

oht.

Insgesamt l

�

a�t si
h ein erh

�

ohtes Verh

�

altnis der dur
h interne Wellen hervorgerufe-

nen S
herung in Zusammenhang mit variabler Bodentopographie feststellen. Die Daten

zeigen gegen

�

uber dem GM76 Modell eine stark erh

�

ohte S
herungsvarianz, sowohl direkt

�

uber topographis
hen Hindernissen als au
h in geringen horizontalen Abst

�

anden zu
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Abbildung 7.10: Varianz der S
herung der LADCP Messungen im Verh

�

altnis der Varianz der

S
herung des GM76 Modells f

�

ur vers
hiedene Tiefenintervalle w

�

ahrend M32/6. Meeresgebiete


a
her als 4000m sind hellgrau unterlegt. Die 3500m, 3000m und 2000m Isobathen kennzei
h-

nen die Bodentopographie.
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diesen. Im Verglei
h zu

�

ahnli
hen Ergebnissen in Publikationen sind die Abst

�

ande zu der

Topographie, in denen no
h erh

�

ohte S
hervarianzen auftreten, sehr gro�. Erh

�

ohte S
her-

varianzen werden beispielsweise au
h in Zusammenhang mit untermeeris
hen Kuppen

beoba
htet. Allerdings nimmt dort die S
herung bereits in einer Entfernung von 10 km

zu den Kuppen wieder die mit dem GM76 Modell verglei
hbare Werte an (z.B. Kunze

und Toole, 1997; Eriksen, 1998). In dieser Untersu
hung ist die S
herung selbst in 200 km

entfernt von dem R

�

u
ken no
h gegen

�

uber der S
herung des GM76 Modells erh

�

oht. N

�

ord-

li
h des

�

Aquators wurden die h

�

o
hsten S
hervarianzen im Arabis
hen Be
ken in Tiefen

�

uber 2700m festgestellt.

R

�

aumli
he Verteilung der vertikalen Polarisation

Eine m

�

ogli
he Erkl

�

arung der oben ges
hilderten Beoba
htungen bieten interne Wellen,

die dur
h den Monsun an der Ober


�

a
he angeregt werden und aufgrund der Re
exi-

on an der variablen Topographie s
hneller kleinere Wellenl

�

angen annehmen, als allein

dur
h Wellen-Wellen We
hselwirkung zu erwarten w

�

are. Diese Modellvorstellung impli-

ziert allerdings einen na
h unten geri
hteten Energie
u� interner Wellen. In Abs
hnitt

7.2.2 wurde anhand der Pegasusdaten aus dem Somalibe
ken eine erh

�

ohte zyklonale ver-

tikale Polarisation des S
herfeldes interner Wellen festgestellt, wel
hes glei
hbedeutend

mit einer

�

uberwiegend na
h oben geri
hteten Vertikalpropagation von internen Wellen

mit Frequenzen im Berei
h der Tr

�

agheitsfrequenz ist. Damit ist die oben genannte These

ni
ht haltbar.

Um dieses Verhalten genauer zu untersu
hen, wurden die Daten aus dem n

�

ordli
h

des

�

Aquator gelegenen Untersu
hungsgebiet in drei Gebiete aufgeteilt. Alle LADCP

und Pegasusdaten aus dem Somalibe
ken, dem Arabis
hen Be
ken und direkt

�

uber dem

Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken bildeten jeweils ein Ensemble. Das Verh

�

altnis der Rotati-

onskomponentenspektren wurde aus jedem einzelnen Pro�l

�

uber ein Tiefenintervall von

550m, beginnend mit der gr

�

o�ten Tiefe des Pro�ls, bere
hnet.

In allen drei Teilgebieten wurde ein erh

�

ohtes Verh

�

altnis der spektralen Energie der

zyklonalen Vertikalpolarisation zu der antizyklonalen Vertikalpolarisation des S
herfel-

des festgestellt (Abbildung 7.11). Das h

�

o
hste Verh

�

altnis wurde dabei direkt

�

uber dem

Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken in einer Tiefe zwis
hen 1500m und 3000m festgestellt. Das

mittlere Verh

�

altnis liegt hier maximal bei 1,7 und f

�

allt zur Ober


�

a
he hin auf 1 ab. Im

Somalibe
ken liegt das mittlere Verh

�

altnis zwis
hen 1500m und 3000m bei 1,2.

�

Ahnli
h

verh

�

alt si
h das mittlere Verh

�

altnis im westli
hen Arabis
hen Be
ken.

Diesen Ergebnissen zufolge existiert im n

�

ordli
h des

�

Aquators gelegenen Untersu-


hungsgebiet ein netto aufw

�

arts geri
hteter Energie
u� interner Wellen, wel
her die h

�

o
hsten

Werte direkt

�

uber dem Arabis
hen R

�

u
ken in Tiefen zwis
hen 1500m und 3000m an-

nimmt. Dies steht im Widerspru
h zu der einfa
hen Modellvorstellung von an der Ober-
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Abbildung 7.11: Tiefenverteilung des Verh

�

altnisses der Energiedi
hte des vertikal zyklonal

polarisierten horizontalen S
herfeldes zu der Energiedi
hte des vertikal antizyklonal polarisier-

ten S
herfeldes in drei Teilgebieten des n

�

ordli
hen Indis
hen Ozeans.




�

a
he angeregten internen Wellen. Die Tatsa
he, da� sowohl die S
herung als au
h der

na
h oben geri
htete Energie
u� des internen Wellenfeldes maximale Werte in unmittel-

barer N

�

ahe zum Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken aufweisen, deutet auf einen Anregungsme-


hanismus der internen Wellen dur
h We
hselwirkung mit der Topographie hin. Diese

Diskussion wird in Abs
hnitt 7.4.1 fortgef

�

uhrt.
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Zeitli
he Variabilit

�

at des S
herungsfeldes

Um weitere Informationen

�

uber das interne Wellenfeld zu erhalten, wurde die zeitli
he

Variabilit

�

at der spektralen Energie des S
herfeldes anhand von Unters
hieden zwis
hen

den einzelnen Reisen untersu
ht. Hierzu wurden LADCP Pro�lpositionen gew

�

ahlt, an

denen auf allen drei FS METEOR Reisen Daten aufgenommen wurden. Der Positionsab-

stand der auf unters
hiedli
hen Fahrten aufgenommenen Daten sollte dabei ni
ht mehr

als 20 km betragen, damit der Verglei
h ni
ht dur
h n

�

aher an topographis
hen Hindernis-

sen dur
hgef

�

uhrten Messungen verf

�

als
ht wird. Insgesamt erf

�

ullten 13 bis in Bodenn

�

ahe

gefahrene Pro�le aus dem Somalibe
ken und dem Arabis
hen Be
ken jeder Reise dieses

Kriterium.

Die mittleren S
herspektren f

�

ur die bereits in Abbildung 7.10 ausgew

�

ahlten Tiefen-

intervalle sind in Abbildung 7.12 dargestellt. In den jeweiligen Tiefenabs
hnitten l

�

a�t

si
h eine gute

�

Ubereinstimmung der spektralen Di
htefunktionen vers
hiedener Reisen in

ihrer Gr

�

o�enordnung und in der Wellenzahlabh

�

angigkeit feststellen. Keine der dargestell-
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Abbildung 7.12: In vers
hiedenen Tiefenintervallen bere
hnete LADCP S
herspektren f

�

ur die

einzelnen Meteor-Reisen. Von jeder Reise wurden 13 Pro�le verwendet, deren Positionen auf

allen Reisen beprobt wurden.
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ten spektralen Di
htefunktionen wei
ht mit 95% Wahrs
heinli
hkeit von den anderen ab.

Es l

�

a�t si
h also die Aussage tre�en, da� die Energiedi
hte der S
herung interner Wellen

im April, Juni und August statistis
h von glei
her Gr

�

o�enordnung ist.

Die Energiedi
hte des M32/4 Spektrums zeigte allerdings im Tiefenabs
hnitt zwis
hen

2700m und 3250m ein um den Faktor 1,2 erh

�

ohtes Energieniveau gegen

�

uber der Energie-

di
hte des M32/6 Spektrums. Eine w

�

ahrend M32/4 gegen

�

uber den anderen Reisen lei
ht

erh

�

ohte Varianz der S
herung konnte au
h anhand der Pegasusdaten festgestellt werden

(Abs
hnitt 7.2.2).

7.3 Verteilung der Dissipation und des vertikalen Austaus
hes

In diesem Abs
hnitt werden die Dissipationsraten der turbulenten kinetis
hen Energie

sowie die turbulenten vertikalen Austaus
hkoeÆzienten im nordwestli
hen Arabis
hen

Meer quantitativ untersu
ht. Die Untersu
hungen in Kapitel 5 haben gezeigt, da� in der

Tiefe des Somalibe
kens keine ausgepr

�

agten gro�skaligen S
herstr

�

omungen vorhanden

sind. Aufgrund dieser Tatsa
he kann die turbulente Dissipationsrate anhand der Gregg-

Henyey-Polzin Parameterisierung (6.16) abges
h

�

atzt werden, die in Abs
hnitt 6.3.2 vor-

gestellt wurde.

In den ersten beiden Abs
hnitten dieses Kapitels konnte bereits eine erh

�

ohte S
he-

rungsvarianz in gr

�

o�eren Tiefen und in Zusammenhang mit variabler Bodentopographie

im n

�

ordli
h des

�

Aquators gelegenen Untersu
hungsgebiet festgestellt werden. Da die Dis-

sipationsrate proportional zum Quadrat der lokalen Varianz des S
herfeldes ist, ergibt

si
h hier eine Voraussetzung f

�

ur eine erh

�

ohte Vermis
hungsrate im Untersu
hungsgebiet.

Weitere Parameter der Dissipation sind die lokale S
hi
htung und die Frequenzvertei-

lung des internen Wellenfeldes. Vor der Darstellung der Untersu
hungen der turbulenten

Dissipationsrate und des vertikalen Austaus
hes wird daher auf die Verteilung dieser

Ein
u�gr

�

o�en eingegangen.

7.3.1 Verteilung des S
hi
htungsparameters

Beoba
htungen von erh

�

ohten vertikalen Austaus
hraten im Ozean konnten in einigen

F

�

allen

�

uberwiegend auf eine s
hwa
he mittlere S
hi
htung imUntersu
hungsgebiet zur

�

u
k-

gef

�

uhrt werden (z.B. Polzin und Firing , 1997; Kunze et al., 2000). Beispielsweise zeigten

Dissipationsabs
h

�

atzungen aus dem Gebiet der Gibbs Bru
hzone im Atlantik Werte im

Berei
h zwis
hen 2 � 10

�10

� � � 2 � 10

�9

, die verglei
hbar mit typis
hen ozeanis
hen

Dissipationswerten sind (Kunze et al., 2000). Aufgrund der dort vorgefundenen s
hwa-


hen S
hi
htung im Verglei
h zu in mittleren Breiten

�

ubli
hen S
hi
htungverh

�

altnissen

ist der dortige Austaus
hkoeÆzient jedo
h bis zu einem Faktor von 10 h

�

oher als norma-

lerweise im Ozean vorgefundene Werte.
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Abbildung 7.13: Vertikalverteilung der mittleren Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz aus den vers
hiede-

nen Teilgebieten. Die gepunktete Linie repr

�

asentiert die im GM76 Modell verwendete S
hi
h-

tungsverteilung N(z) = N

0

e

�(z�z

0

)=b

, mit N

0

=0,0052 s

�1

, b=1300m und z

0

=200m (Garrett

und Munk , 1972)

Ein Verglei
h der S
hi
htungsverh

�

altnisse aus den vers
hiedenen Teilgebieten des

nordwestli
hen Indis
hen Ozeans zeigt in Tiefen unterhalb von 2000m h

�

ohere Werte

als die von Garrett und Munk (1972) verwendete exponentielle Modellverteilung (Ab-

bildung 7.13). Bis in eine Tiefe von 3000m stimmt die Modells
hi
htung gut mit den

Beoba
htungen

�

uberein. Im Tiefenintervall zwis
hen 3000m und 4200m ist die Brunt-

V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz im

�

aquatorialen und n

�

ordli
hen Somalibe
ken nahezu konstant und im

Mittel doppelt so gro� wie die

�

uber den glei
hen Tiefenberei
h gemittelte Modellkurve.

Im westli
hen Arabis
hen Be
ken und

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken nimmt

die Brunt-V

�

as

�

al

�

a-Frequenz erst bei einer Tiefe von etwa 3500m einen konstanten Wert

an. In dem Tiefenintervall zwis
hen 3500m und 4200m ist die mittlere Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-

Frequenz daher im westli
hen Arabis
hen Be
ken um 
a. 25% geringer als in der glei
hen

Tiefe des Somalibe
kens.

Unterhalb von 4300m nimmt die S
hi
htung im n

�

ordli
hen Somalibe
ken im Verglei
h

zu der

�

aquatorialen S
hi
htung st

�

arker ab. Eine m

�

ogli
he Ursa
he f

�

ur die geringe mitt-

lere S
hi
htung ist eine erh

�

ohte vertikale Vermis
hung in Bodenn

�

ahe des Somalibe
kens.
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Andererseits kann dieses Verhalten au
h dur
h eine topographis
he Barriere erkl

�

art wer-

den. In Kapitel 5 weisen die Temperatur- und Salzgehaltsverteilungen auf dem westli
hen

S
hnitt bereits auf eine Behinderung des si
h na
h Norden ausbreitenden Tiefenwassers

aufgrund eines topographis
hen R

�

u
kens bei 4

Æ

N hin.

7.3.2 Das lokale Verh

�

altnis des S
herfeldes zum Spannungsfeld

Die Abh

�

angigkeit der Dissipation von der Frequenzverteilung des lokalen internen Wellen-

feldes wurde in Abs
hnitt 6.3 bes
hrieben. Das Frequenzspektrum wird aber von keinem

der f

�

ur diese Arbeit zur Verf

�

ugung stehenden Datens

�

atze vollst

�

andig aufgel

�

ost, so da�

hier stellvertretend zur Bere
hnung der Frequenzverteilung das Verh

�

altnis des S
herfel-

des zum Spannungsfeld interner Wellen verwendet wird. Diese indirekte Abs
h

�

atzung

nutzt die Tatsa
he, da� interne Wellen mit niedrigen Frequenzen ein hohes Verh

�

altnis

der S
herung zur Spannung aufweisen, interne Wellen mit hohen Frequenzen dagegen ein

kleines Verh

�

altnis. In dem Modell von Garrett und Munk (1975) hat das Verh

�

altnis der

S
herung zur Spannung den Wert R

GM

=3.

Die Bere
hnung der S
her- und Spannungsspektren wurde mit den in Abs
hnitt 6.2.2

bes
hriebenen Verfahren dur
hgef

�

uhrt. Im Unters
hied zu den

�

aquatorialen Abs
h

�

atz-

ungen wurde die vertikale Auslenkung hier ni
ht aus Temperaturpro�len, sondern aus

den Di
htepro�len bestimmt. Die aus dem n

�

ordli
hen Somalibe
ken bere
hneten Tempe-

raturgradienten waren ungeeignet, da in den oberen 2000m aufgrund des einges
hi
hteten

Roten Meer Wassers Temperaturinversionen auftraten. Das Verh

�

altnis der S
herung zur

Spannung wurde f

�

ur jedes einzelne Pro�l

�

uber ein Tiefenintervall von 550m, beginnend

mit der gr

�

o�ten Tiefe, bestimmt. Der Mittelwert wurde unter Ber

�

u
ksi
htigung der loga-

rithmis
hen Verteilung des Verh

�

altnisses gebildet.

Die Ergebnisse der Bere
hnung (Abbildung 7.14) ma
hen deutli
h, da� in den Ge-

bieten mit erh

�

ohter S
herungsvarianz au
h ein erh

�

ohtes Verh

�

altnis der S
herung zur

Spannung beoba
htet wird. Im n

�

ordli
hen Somalibe
ken und im westli
hen Arabis
hen

Be
ken liegt das mittlere Verh

�

altnis oberhalb von 2000m zwis
hen 2 � R

!

� 3. Zwis
hen

2000m und 2800m steigt das Verh

�

altnis mit der Tiefe stark an, wobei Werte zwis
hen

5 und 6 errei
ht werden. In Tiefen gr

�

o�er als 2800m ist das Verh

�

altnis wieder nahezu

konstant verteilt.

Das hohe Verh

�

altnis der S
herung zur Spannung in Tiefen unterhalb von 2800m

zeigt, da� das lokale interne Wellenfeld

�

uberwiegend dur
h Wellen mit Frequenzen im

Berei
h der Tr

�

agheitsfrequenz dominiert wird. Oberhalb von 2000m liegt dagegen eine

mit dem GM Modell verglei
hbare Frequenzverteilung des internen Wellenfeldes vor.
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Abbildung 7.14: Vertikalverteilung des Verh

�

altnisses der S
herung zur Spannung des internen

Wellenfeldes in den vers
hiedenen Teilgebieten. Das Spannungsfeld wurde aus dem Di
htefeld

bestimmt. Die gepunktete Linie kennzei
hnet das von Garrett und Munk (1975) bere
hnete

Verh

�

altnis. Der Mittelwert wurde unter Ber

�

u
ksi
htigung einer logarithmis
hen Verteilung der

Verh

�

altnisse gebildet.
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Bemerkenswert dabei ist der markante

�

Ubergang zwis
hen den beiden Frequenzregi-

men, der si
h im Somalibe
ken auf das Tiefenintervall zwis
hen 2000m und 2800m und

im Arabis
hen Be
ken auf das Tiefenintervall zwis
hen 2000m und 2500m bes
hr

�

ankt.

�

Uber dem Arabis
hen R

�

u
ken ist der

�

Ubergang ni
ht so deutli
h ausgepr

�

agt. Dies kann

aber dur
h die geringe Datendi
hte unterhalb von 2000m bedingt sein.

Die Untersu
hungen der Abh

�

angigkeit der Dissipationsrate von der Frequenzver-

teilung des internen Wellenfeldes von Polzin et al. (1995) zeigten, da� in einem von

Tr

�

agheitswellen dominierten Wellenfeld weniger turbulente kinetis
he Energie dissipiert

wird als in einem von S
hwerewellen dominierten Wellenfeld. Die in der Tiefe des nord-

westli
hen Indis
hen Ozean vorgefundene Frequenzverteilung f

�

uhrt also zu einer Verrin-

gerung der Dissipation (siehe Abbildung 6.10). Eine m

�

ogli
he Erkl

�

arung f

�

ur die Zunahme

der Energie von internen Wellen mit Frequenzen im Berei
h der Tr

�

agheitsfrequenz in Re-

lation mit der Tiefe wird in Zusammenhang mit den Anregungsme
hanismen in Abs
hnitt

7.4.1 diskutiert.

Die

�

ubli
herweise im Ozean vorgefundenen Verh

�

altnisse der S
herung zur Spannung

liegen geringf

�

ugig h

�

oher als der von Garrett und Munk (1975) verwendete Wert von 3

(Sun und Kunze, 1999). Im zentralen Teil des Pazi�s
hen Santa Monika Be
kens fanden

Gregg und Kunze (1991) ein Verh

�

altnis zwis
hen der S
herung zur Spannung von R

!

= 7. Am Kontinentalabhang des Be
kens wurde dagegen ein Verh

�

altnis von 3 festge-

stellt. Als m

�

ogli
her Kandidat f

�

ur die Abnahme von R

!

am Kontinentalabhang wurden

barokline Gezeiten genannt. Polzin et al. (1995) bere
hneten S
her- zu Spannungsverh

�

alt-

nisse anhand Mikrostrukturdaten aus se
hs unters
hiedli
hen Regionen. Die gefundenen

Werte lagen zwis
hen 2 und 17, mit einem mittleren Wert von 5.

�

Ahnli
h der hier beob-

a
hteten starken Zunahme des Verh

�

altnisses wurde in einem der Datens

�

atze von Polzin

et al. (1995) aus dem Gebiet westli
h der Kanaris
hen Inseln eine starke Zunahme des

S
herungs- zu Spannungsverh

�

altnisses von 4,5 auf 10 in einer Tiefe zwis
hen 2000m und

2500m festgestellt.

7.3.3 Verteilung der turbulenten Dissipationsrate

Die Gregg-Henyey-Polzin Parameterisierung der turbulenten Dissipationsrate ist von den

drei in den letzten Abs
hnitten vorgestellten Gr

�

o�en abh

�

angig: der S
herungsvarianz, der

S
hi
htung und der Frequenzverteilung des internen Wellenfeldes. Die Untersu
hungen

haben eine erh

�

ohte S
herungsvarianz in gr

�

o�eren Tiefen und in der unmittelbaren Um-

gebung von variabler Topographie gezeigt, was zu einer Erh

�

ohung der Dissipationsrate

f

�

uhrt. Die S
hi
htung im Untersu
hungsgebiet ist in gr

�

o�eren Tiefen h

�

oher als die im

Modell von GM76 verwendete mittlere S
hi
htung aus mittleren Breiten, was zu einer

zus

�

atzli
hen Erh

�

ohung der Dissipationsrate f

�

uhrt; das dur
h Tr

�

agheitss
hwerewellen do-

minierte interne Wellenfeld wirkt diesem Ein
u� entgegen.
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Die Quanti�zierung der Dissipationsrate anhand (6.16) ber

�

u
ksi
htigt nur die S
he-

rung des \eigentli
hen" internen Wellenfeldes, also den Berei
h des S
herspektrums, der

si
h dur
h eine konstante Energiedi
hte auszei
hnet. Der

�

Ubergang zu dem roll o� Berei
h

des S
herspektrums ist dur
h die Bedingung < S

2

> =N

2

= 0; 7 gegeben (siehe Abs
hnitt

6.2.1). Bei der Bere
hnung des Verh

�

altnisses der S
hervarianzen na
h (7.3) wurde ent-

spre
hend ber

�

u
ksi
htigt, da� das lokale Verh

�

altnis aus < S

2

> =N

2

den Grenzwert ni
ht

�

ubers
hreitet. Im Falle einer

�

Ubers
hreitung wurde die aufgrund des Hintergrundrau-

s
hens festgesetzte obere Integrationsgrenze entspre
hend verringert. Die Bere
hnung des

frequenzabh

�

angigen Korrekturterms (6.18) wurde mit dem in Abbildung 7.14 dargestell-

ten mittleren Verh

�

altnis von S
herung zu Spannung in den Teilgebieten dur
hgef

�

uhrt.

Die Dissipationsrate wurde aus einzelnen Pro�lsegmenten bere
hnet. F

�

ur die LADCP

Pro�le wurde ein Tiefenintervall von 550m, f

�

ur die Pegasuspro�le ein Tiefenintervall von

640m, jeweils beginnend mit der gr

�

o�ten Tiefe, verwendet. Der Erwartungswert wurde

unter Ber

�

u
ksi
htigung der logarithmis
hen Verteilung der Dissipationsrate gebildet.

Die Ergebnisse der Bere
hnungen zeigen einen mit der Tiefe nahezu konstant ver-

teilten Erwartungswert der turbulenten Dissipationsrate in allen drei Teilgebieten (Ab-

bildung 7.15). Im n

�

ordli
hen Somalibe
ken liegt in 500m Tiefe ein Wert von < � >=

8�10

�10

Wkg

�1

vor, der bis in eine Tiefe von 1000m auf< � >= 3�10

�10

Wkg

�1

abf

�

allt.

Zwis
hen 1000m und 4300m ist keine

�

Anderung der Dissipationsrate mit der Tiefe festzu-

stellen. Unterhalb von 4300m werden Werte von < � >= 2�10

�10

Wkg

�1

angenommen.

Im westli
hen Arabis
hen Be
ken ist im gesamten aufgel

�

osten Tiefenberei
h keine signi-

�kante

�

Anderung der Dissipationsrate erkennbar. Die mittlere Dissipationsrate liegt hier

fast um einen Faktor 2 h

�

oher als im Somalibe
ken.

�

Uber dem Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken

liegt der Erwartungswert bei < � >= 7�10

�10

Wkg

�1

. In Tiefen 
a
her als 1000m wer-

den die h

�

o
hsten Werte im Untersu
hungsgebiet von < � >= 1� 10

�9

Wkg

�1

errei
ht.

Die im Untersu
hungsgebiet vorgefundene nahezu konstant verteilte Dissipationsrate

unters
heidet si
h stark von der Vertikalverteilung des GM76 Modells. In einem mit der

Tiefe ausgegli
henen energetis
hen Zustand des internen Wellenfeldes weist die Dissipati-

onsrate eine von dem Quadrat der S
hi
htung abh

�

angige Tiefenverteilung auf. Beoba
h-

tungen dieser Tiefenverteilung sind zum Beispiel von (Kunze und Sanford , 1996) in der

Sargasso See des westli
hen Nord Atlantiks bes
hrieben worden. Im Somalibe
ken nimmt

die S
hi
htung kontinuierli
h bis in eine Tiefe von 3000m ab. Die Vertikalverteilung des

Verh

�

altnisses der S
hervarianz nimmt dagegen bis in eine Tiefe von 2500m zu (Abbil-

dung 7.3). Diese Tatsa
he deutet an, da� si
h im Untersu
hungsgebiet die S
herung des

internen Wellenfeldes in Tiefen unterhalb von 1000m proportional zu N

�1=2

einstellt.

Diese Beoba
htung steht im Widerspru
h zu den

�

ubli
herweise im Ozean beoba
hteten

S
herfelder von internen Wellen, die si
h proportional zu N

�1

verhalten.
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Abbildung 7.15: Vertikalverteilung der turbulenten Dissipationsrate in den vers
hiedenen

Teilgebieten. Die gepunktete Linie kennzei
hnet die na
h Henyey et al. (1986) bei einer S
hi
h-

tung von N

0

=0,0052 s

�1

bere
hnete Dissipationsrate des GM76 Modells. Der Mittelwert wurde

unter Ber

�

u
ksi
htigung der logarithmis
hen Verteilung der Dissipation gebildet.
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7.3.4 Verteilung des vertikalen Austaus
hkoeÆzienten

Der vertikale Austaus
hkoeÆzient kann aus der turbulenten Dissipationsrate anhand der

Parameterisierung von Osborn (1980) (Glei
hung 6.21) abges
h

�

atzt werden. Dort ist K

�

proportional zur Vermis
hungse�ektivit

�

at und der Dissipation und reziprok proportional

zum Quadrat des S
hi
htungsparameters. Die Vermis
hungse�ektivit

�

at wurde in Anleh-

nung an die Literatur mit 
 =0,2 bezi�ert (siehe Abs
hnitt 6.3.5).

Die im letzten Abs
hnitt festgestellte nahezu konstante Vertikalverteilung der Dissi-

pationsrate f

�

uhrt dur
h die Osborn Parameterisierung zu einer N

�2

abh

�

angigen Verti-

kalverteilung des turbulenten Austaus
hkoeÆzienten (Abbildung 7.16). Folgli
h nimmt

der turbulente Austaus
hkoeÆzient in allen drei Teilgebieten mit der Tiefe stark zu.

In den Tiefen mit konstanter Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz zwis
hen 2800m und 4300m des

Somalibe
kens errei
ht der Erwartungswert des Austaus
hkoeÆzienten Werte

�

uber <

K

�

>= 1� 10

�4

m

2

s

�1

. In Tiefen unterhalb von 4300m werden die h

�

o
hsten Werte von

< K

�

>= 2�3�10

�4

m

2

s

�1

errei
ht. Bemerkenswert ist au
h, da� der Austaus
hkoeÆ-

zient zwis
hen 1500m bis 2800m um einen Faktor 10 zunimmt. Im westli
hen Arabis
hen

Be
ken und

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken steigt der Austaus
hkoeÆzient bis in

eine Tiefe von 
a. 3500m an. Unterhalb dieser Tiefe werden im Untersu
hungsgebiet die

h

�

o
hsten Erwartungswerte von < K

�

>= 3� 4� 10

�4

m

2

s

�1

errei
ht.

Die in Abbildung 7.16 dargestellten Ergebnisse zeigen insgesamt einen um den Faktor

10 bis 40 erh

�

ohten mittleren vertikalen Austaus
hkoeÆzienten gegen

�

uber den

�

ubli
her-

weise in gr

�

o�eren Tiefen des Ozean vorgefundenen Werten. Die h

�

o
hsten Werte wurden

dabei direkt

�

uber dem Arabis
hen-Indis
hen-R

�

u
ken und im westli
hen Arabis
hen Meer

festgestellt. Die Str

�

omungspro�le aus dem westli
hen Arabis
hen Meer wurden fast aus-

s
hie�li
h in der n

�

aheren Umgebung des R

�

u
kens aufgenommen, wodur
h der erh

�

ohte

Austaus
hkoeÆzient beein
u�t sein k

�

onnte. In die Bere
hnungen des mittleren Aus-

taus
hkoeÆzienten f

�

ur das Somalibe
ken gingen jedo
h alle auf den drei FS METEOR

Expeditionen aufgenommenen LADCP und Pegasus Pro�le ein, so da� der Erwartungs-

wert als repr

�

asentativ f

�

ur das gesamte Be
ken angesehen werden kann. Die Tatsa
he,

da� die in Abbildung 7.16 dargestellten Dissipationsraten jedes einzelnen Pro�ls erh

�

ohte

Werte aufweisen, best

�

atigt die Folgerung.

Die im gesamten Gebiet vorgefundene in der Tiefe erh

�

ohte vertikale Austaus
hrate

unters
heidet si
h deutli
h von Ergebnissen anderer Autoren. Erh

�

ohte Austaus
hkoeÆ-

zienten in Zusammenhang mit variabler Bodentopographie wurden bereits in einer Reihe

von Untersu
hungen festgestellt (z.B. Eriksen, 1982a; Toole et al., 1994; Polzin et al.,

1996b; Ferron et al., 1998; Ledwell et al., 2000). Die Austaus
hkoeÆzienten sind dort

aber nur in unmittelbarer Umgebung der variablen Bodentopographie stark erh

�

oht. Aus

direkten Turbulenzmessungen von Toole et al. (1994) bestimmte Austaus
hkoeÆzienten
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Abbildung 7.16: Vertikalverteilung des vertikalen Austaus
hkoeÆzienten. Die gepunktete Li-

nie kennzei
hnet den Austaus
hkoeÆzienten des GM76 Modells. Der Mittelwert wurde unter

Ber

�

u
ksi
htigung der logarithmis
hen Verteilung des Austaus
hkoeÆzienten gebildet.
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zeigten beispielsweise Werte von < K

�

>= 3 � 10

�4

m

2

s

�1

im Umkreis von einigen

Kilometern zur Meereskuppe. In gr

�

o�eren Abst

�

anden zu dieser �el der Austaus
hkoeÆ-

zient auf Werte von < K

�

>= 0; 2� 10

�4

m

2

s

�1

ab. Abgesehen vom Arabis
h-Indis
hen

R

�

u
ken ist die Bodentopographie des n

�

ordli
hen Somalibe
kens sehr eben.

Eine m

�

ogli
he Erkl

�

arung f

�

ur die besonderen Eigens
haften des oben bes
hriebenen in-

ternen Wellenfeldes und den damit verbundenen hohen Austaus
hraten bietet ein von den

in der Literatur bes
hriebenen Beoba
htungen unters
hiedi
her Anregungsme
hanismus.

Na
h der unten aufgef

�

uhrten Fehlerabs
h

�

atzung der Dissipation und des Austaus
hkoef-

�zienten wird auf diesen Punkt weiter eingegangen.

7.3.5 Fehlerabs
h

�

atzung

Der Fehler der Dissipationsabs
h

�

atzung und des vertikalen Austaus
hkoeÆzienten wird

dur
h zwei Faktoren beein
u�t: die Unsi
herheit der Parameterisierungen und die Au


�

o-

sungsgrenze des S
herspektums des internen Wellenfeldes dur
h die zur Verf

�

ugung ste-

henden Pro�le der Horizontalges
hwindigkeit. Die Verna
hl

�

assigbarkeit von Me�fehlern

der horizontalen Ges
hwindigkeitspro�len wurde bereits in Abs
hnitt 7.2.3 gezeigt.

Untersu
hungen der Genauigkeit der Gregg-Henyey-Polzin Parameterisierung zusam-

men mit der Osborn Beziehungen von Polzin et al. (1995) und Sun und Kunze (1999) zeig-

ten bis auf einen Faktor von 2

�

ubereinstimmende Ergebnisse zwis
hen den aus den Para-

meterisierungen abgeleiteten und anhand Mikrostukturdaten direkt bestimmten Dissipa-

tions- und Austaus
hraten. Die Datengrundlage der dur
hgef

�

uhrten Verglei
he beinhal-

tete au
h ni
ht GM76

�

ahnli
he interne Wellenfelder, wodur
h dieses Ergebnis au
h f

�

ur

das hier bes
hriebene interne Wellenfeld

�

ubertragbar wird.

Bei der Bere
hnung der S
hervarianzen wird davon ausgegangen, da� si
h die mittlere

Energiedi
hte des aufgel

�

osten S
herspektrums in den ni
htaufgel

�

osten Wellenzahlberei
h

fortsetzt (Abbildung 7.17). Diese Annahme steht im Einklang mit dem universellen S
her-

spektrum von Gargett et al. (1981). Beoba
htungen zeigten allerdings au
h von dem uni-

versellen Spektrum abwei
hende spektrale Di
hteverteilungen (z.B. Duda und Cox , 1989;

Gregg et al., 1993; Kunze und Sanford , 1996). Die gr

�

o�te Zunahme der Energiedi
hte mit

steigender Wellenzahl in der Literatur wurde von Duda und Cox (1989) beoba
htet. Hier

zeigte si
h eine lineare Zunahme der Energiedi
hte mit der Wellenzahl. Kunze und San-

ford (1996) dagegen beoba
hteten den bislang st

�

arksten Abfall der Energiedi
hte mit

zunehmender Wellenzahl. In einer Tiefe zwis
hen 1000m und 2000m verringerte si
h

die Energiedi
hte proportional zu k

�1

f

�

ur Wellenzahlen gr

�

o�er als 0,02m

�1

, ohne da�

der

�

Ubergangsberei
h des S
herspektrums errei
ht war. Werden diese Beoba
htungen als

Grenzwerte vorausgesetzt, so l

�

a�t si
h ein maximal m

�

ogli
her Fehler aufgrund der einge-

s
hr

�

ankten Au


�

osung der hier zur Verf

�

ugung stehenden Daten bestimmen.

Eine lineare Zunahme der spektralen Energiedi
hte f

�

ur Wellenzahlen gr

�

o�er als die
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Abbildung 7.17: S
hematis
he Darstellung m

�

ogli
her Wellenzahlabh

�

angigkeiten der S
her-

spektren. Der aufgrund der Au


�

osungsgrenze der Messungen unsi
here Berei
h des Spektrums

ist grau s
hattiert dargestellt.

Au


�

osungsgrenze f

�

uhrt zu einer erh

�

ohten mittleren S
hervarianz, wodur
h die

�

Uber-

gangswellenzahl zu kleineren Wellenl

�

angen hin vers
hoben wird (Abbildung 7.17). Bei

einer oberen Au


�

osungsgrenze der vertikalen Wellenzahl von k

2

= 1=60m

�1

und einer

mit dem GM76 verglei
hbaren mittleren spektralen Di
hte im aufgel

�

osten Wellenzahlbe-

rei
h kann das Verh

�

altnis der lokalen S
hervarianz zu der S
hervarianz des GM Modells

maximal um einen Faktor 1,63 unters
h

�

atzt werden. Liegt die mittlere spektrale Ener-

gie im aufgel

�

osten Wellenzahlberei
h h

�

oher als die des GM76 Modells, verringert si
h

die obere Fehlers
hranke. Ist die mittlere Spektraldi
hte beispielsweise um einen Faktor

2 gegen

�

uber GM76 erh

�

oht, wird das Verh

�

altnis der S
hervarianzen maximal um einen

Faktor 1,24 unters
h

�

atzt. Bei einer um einen Faktor 3 erh

�

ohten Energiedi
hte liegt der

relative Fehler bei 1,09.

Bei der oben verwendeten Au


�

osungsgrenze liegt die untere Fehlers
hranke des Vari-

anzverh

�

altnisses f

�

ur GM76 Bedingungen bei einem Faktor 0,47. Sie f

�

uhrt insgesamt zu

einer h

�

oheren Abwei
hung als die obere S
hranke, da si
h hier die

�

Ubergangswellenzahl

ni
ht verringert. Au
h hier nimmt die Fehlers
hranke mit steigender mittlerer spektraler

Energiedi
hte ab. Bei einer um einen Faktor 2 gegen

�

uber dem GM76 Modell erh

�

ohten

Spektraldi
hte kann das Verh

�

altnis der Varianzen maximal um einen Faktor 0,71 un-
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ters
h

�

atzt werden, bei einer um einen Faktor 3 erh

�

ohten Energiedi
hte um 0,84.

F

�

ur diese Arbeit von Interesse sind vor allem die Fehler der in gr

�

o�eren Tiefen be-

stimmten Dissipationsraten. Unterhalb von 2500m ist die mittlere spektrale Energie-

di
hte in allen drei Teilgebieten um mehr als einen Faktor 3 h

�

oher als die des GM76

Spektrums. Als eine si
here Abs
h

�

atzung beider Fehlers
hranken f

�

ur das Verh

�

altnis der

S
hervarianzen kann daher ein relativer Fehler von 1,2 akzeptiert werden. Da die Dissipa-

tion von dem Quadrat der S
hervarianz abh

�

angig ist, ist der relative Fehler aufgrund des

ni
ht vollst

�

andig aufgel

�

osten S
herspektrums mit Æ

�

= 1; 5 ausrei
hend bes
hrieben. Zu-

sammen mit der Unsi
herheit der Parameterisierungen liegt damit der maximale relative

Fehler der in Tiefen unterhalb von 2500m abges
h

�

atzten Dissipations- und Austaus
hra-

ten bei Æ

�

= �3.

7.4 Bes
hreibung des Anregungsme
hanismus

In der Bes
hreibung des dynamis
hen Glei
hgewi
hts interner Wellen in Abs
hnitt 6.2.3

wurde auf eine Reihe von m

�

ogli
hen Anregungsme
hanismen eingegangen. Quantitative

Abs
h

�

atzungen der Energiebeitr

�

age der unters
hiedli
hen Quellen k

�

onnen bis heute nur

sehr einges
hr

�

ankt dur
hgef

�

uhrt werden. Dies begr

�

undet si
h vor allem auf der S
hwie-

rigkeit der Unters
heidung zwis
hen den einzelnen Energiequellen f

�

ur ein lokal beoba
h-

tetes internes Wellenfeld (D`Asaro, 1991). Das in den letzten Abs
hnitten dargestellte

interne Wellenfeld unters
heidet si
h stark von

�

ubli
herweise im Ozean vorgefundenen

internen Wellenfeldern. In diesem Abs
hnitt wird ein Anregungsme
hanismus aufgezeigt,

der die im Untersu
hungsgebiet gefundenen Unters
hiede des internen Wellenfeldes er-

kl

�

aren kann.

In den vorangegangenen Abs
hnitten wurde eine erh

�

ohte spektrale Energieverteilung

des internen Wellenfeldes in gr

�

o�eren Tiefen anhand Str

�

omungszeitserien und Pro�len

der horizontalen S
herung festgestellt, wel
he einen hohen vertikalen Austaus
h im n

�

ord-

li
hen Teil des Untersu
hungsgebietes bedingt. Die r

�

aumli
he Verteilung der S
hervarian-

zen zeigten zus

�

atzli
h erh

�

ohte Werte in der unmittelbaren Umgebung von variabler Bo-

dentopographie. Weiterhin konnte ein netto aufw

�

arts geri
hteter Energie
u� der internen

Wellen festgestellt werden, der die h

�

o
hsten Werte direkt

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen

R

�

u
ken aufwies. Diese Ergebnisse deuten auf einen mit Ver

�

anderungen der Bodentopo-

graphie zusammenh

�

angenden Anregungsme
hanismus des internen Wellenfeldes hin.

Im Unters
hied zu in der Literatur bes
hriebenen energetis
hen Wellenfeldern, die

in Zusammenhang mit Ver

�

anderungen der Topographie bespro
hen wurden, zeigen die

Untersu
hungen dieser Arbeit:

� eine au
h in gr

�

o�eren Entfernungen zu Ver

�

anderungen der Bodentopographie erh

�

ohte
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spektrale Energiedi
hte, und

� erh

�

ohte spektrale Energiedi
hten

�

uber den gesamten von den Str

�

omungszeitserien auf-

gel

�

osten Frequenzberei
h des internen Wellenfeldes, wobei das Verh

�

altnis von S
herung

zu Spannung auf ein dur
h Tr

�

agheitss
hwerewellen dominiertes Wellenfeld hinweist.

In der folgenden Darlegung wird gezeigt, da� We
hselwirkungen der

�

uber dem nord-

westli
hen Arabis
hen Meer beoba
hteten 30 bis 40 t

�

agigen Rossbywellen mit der Topo-

graphie diese Beoba
htungen erkl

�

aren k

�

onnen.

7.4.1 We
hselwirkung zwis
hen Topographie und periodis
her Str

�

omung

Die Anregung von internen Wellen dur
h die

�

Uberstr

�

omung von topographis
hen Hin-

dernissen im ges
hi
hteten Ozean ist in einer Reihe von theoretis
hen Studien untersu
ht

worden. Ein bekanntes Ph

�

anomen bei einer

�

Uberstr

�

omung ist die Anregung von Lee Wel-

len. In Kapitel 5 wurde eine stark variable Tiefenstr

�

omung

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen

R

�

u
ken zwis
hen dem Somalibe
ken und dem Arabis
hen Be
ken festgestellt. Es zeigte

si
h, da� die in der Tiefe dominanten Bewegungen dur
h Rossbywellen mit Perioden von

30 bis 40 Tagen hervorgerufen werden (Eigenheer , 1997). Eine weitere zeitli
h variable

�

Uberstr

�

omung des R

�

u
kens wird dur
h die barotropen Gezeiten hervorgerufen.

Modellstudien

�

uber die Anregung von internen Wellen dur
h We
hselwirkung von

zeitli
h variablen Str

�

omungen mit der Topographie sind beispielsweise von Cox und Sand-

strom (1962) und Baines (1973) dur
hgef

�

uhrt worden. Die umfassenste Behandlung der

Problematik, die heute no
h als g

�

ultig angenommen wird (siehe z.B. Ledwell et al. (2000);

D`Asaro (1991)) ist von Bell (1975b) dur
hgef

�

uhrt worden. Im Gegensatz zu anderen Un-

tersu
hungen wurde von Bell (1975b) keine Eins
hr

�

ankung der Frequenz w

0

der Str

�

omung

vorgenommen, wodur
h sowohl die We
hselwirkung von Gezeiten als au
h von langperi-

odis
hen Str

�

omungen mit der Topographie bes
hrieben werden konnte. Die im Modell

verwendeten Randbedingungen sind in Abbildung 7.18 skizziert.

Die allgemeinen L

�

osungen des Modells zeigen, da� f

�

ur eine beliebige Form des topo-

graphis
hen Hindernisses H(x) die dur
h die

�

Uberstr

�

omung angeregten internen Wellen

ni
ht nur die Frequenz der Str

�

omung, sondern au
h alle zu der Anregungsfrequenz har-

monis
hen Frequenzen nw

0

; n = 1; 2; ::: annehmen. Die Amplituden der Wellen mit der

Frequenz kw

0

sind dabei von dem k-ten Glied einer Taylorreihenentwi
klung des topo-

graphis
hen Hindernisses abh

�

angig. Bell (1975a) untersu
hte die L

�

osungen des Modells

f

�

ur ein aus bathymetris
hen Daten abgeleitetes Wellenzahlspektrum der Topographie im

Pazi�k. Unter der Ber

�

u
ksi
htigung von Absorptionsme
hanismen der niederfrequenten

Wellen bere
hnete er einen turbulenten Austaus
h von < K

�

>= 1 � 10

�5

m

2

s

�1

auf-

grund niederfrequenter St

�

omungen mit realistis
hen Amplituden.
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Abbildung 7.18: S
hematis
he Darstellung der Modellrandbedingungen von Bell (1975b).

Die

�

Ubertragbarkeit der Ergebnisse auf Vorg

�

ange im Ozean ist nat

�

urli
h aufgrund der

im Modell verwendeten starken Vereinfa
hungen, wie zum Beispiel die Voraussetzung der

Linearit

�

at, die Verna
hl

�

assigung der Corioliskraft und eine als konstant angenommene

S
hi
htung, fragw

�

urdig. Allerdings liegen die von dem Modell vorherbestimmten Aus-

taus
hraten in der Gr

�

o�enordnung von dem heute in weiten Teilen des Ozeans vorgefun-

denen vertikalen Austaus
h.

Wi
htig f

�

ur die Interpretation der Ergebnisse in dieser Arbeit ist die Tatsa
he, da� in

dem Modell au
h interne Wellen mit Frequenzen kleiner als die der Anregung entstehen

k

�

onnen. Dadur
h zeigt das Modell die M

�

ogli
hkeit einer Anregung von internen Wellen

dur
h die Rossbywellen mit Perioden von 30 bis 40 Tagen auf. Wird davon ausgegangen,

da� eine Taylorreihenentwi
klung eines topographis
hen Hindernisses

�

uberwiegend aus

den ersten Gliedern der Entwi
klung bestimmt wird, so besteht das dur
h die Rossby-

wellen angeregte Wellenfeld

�

uberwiegend aus internen Wellen mit Frequenzen im Berei
h

der Tr

�

agheitsfrequenz. Der Anregungsme
hanismus ist au�erdem e�ektiver, je gr

�

o�er die

Frequenz der Rossbywellen und je kleiner die Tr

�

agheitsfrequenz selbst ist. Die Gezeiten-

perioden liegen bei typis
her ozeanis
her S
hi
htung alle innerhalb des f

�

ur interne Wellen

g

�

ultigen Frequenzberei
h, die h

�

oheren harmonis
hen Frequenzen liegen jedo
h au�erhalb

dieses Berei
hs und bleiben am topographis
hen Hindernis gefangen.

Zusammenfassend zeigt das Modell von Bell (1975b), da� sowohl f

�

ur barotrope Ge-

zeiten als au
h f

�

ur die 30 bis 40 t

�

agigen Rossbywellen die M

�

ogli
hkeit einer Anregung von

internen Wellen besteht und erkl

�

art damit die beoba
htete erh

�

ohte Energie in der un-
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Abbildung 7.19: S
hematis
he Darstellung von aufgrund der We
hselwirkung zwis
hen To-

pographie und periodis
her Str

�

omung abgestrahlten internen Wellen aus der Si
ht eines mit der

Str

�

omung bewegten Beoba
hters. Die gestri
helten Linien repr

�

asentieren die maximale Verla-

gerung der Topographie. Die Anregungsfrequenz betr

�

agt hier !

0

= 0; 45N (aus Bell (1975b)).

mittelbaren Umgebung von variabler Bodentopographie (Abbildung 7.19). Die Frequenz-

verteilung der angeregten Wellen unters
heidet si
h jedo
h, da die barotropen Gezeiten

nur interne Wellen mit Frequenzen gr

�

o�er oder glei
h der Gezeitenfrequenzen anregen

k

�

onnen. Die Rossbywellen k

�

onnen dagegen Frequenzen des gesamten internen Wellen-

feldes anregen, wobei vor allem eine Anregung von internen Wellen mit Frequenzen im

Berei
h der Tr

�

agheitsfrequenzen zu erwarten w

�

are.

7.4.2 Horizontale Propagation interner Wellen

Die Bodentopographie im zentralen n

�

ordli
hen Somalibe
ken hat keine topographis
hen

Unebenheiten, die zu einer Anregung von internen Wellen zur Verf

�

ugung stehen w

�

urden.

Es wird daher die M

�

ogli
hkeit untersu
ht, ob die an variabler Bodentopographie angereg-

ten internen Wellen verantwortli
h f

�

ur die an den Verankerungspositionen des zentralen

Be
kens festgestellte Erh

�

ohung der spektralen Energiedi
hte der internen Wellen sein

k

�

onnen.

Um vom Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken in das zentrale n

�

ordli
he Somalibe
ken zu gelan-

gen, m

�

u�ten die an der Topographie angeregten internenWellen horizontale Entfernungen

von

�

uber 200 km zur

�

u
klegen (siehe au
h Abbildung 7.21). Typis
he Gruppenges
hwin-

digkeiten interner Wellen mit vertikalen Wellenzahlen im Berei
h von 0,01m

�1

liegen

in der Gr

�

o�enordnung von 0,01-0,1m s

�1

. Die internen Wellen w

�

urden daher zwis
hen

20 und 200 Tage ben

�

otigen, um zu den Verankerungspositionen zu gelangen. Die Grup-
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Abbildung 7.20: Darstellung der spektralen Lage interner Wellen im Bezug auf ihr horizonta-

les Ausbreitungsverm

�

ogen (dur
hgezogene Isolinien). Die y-A
hse kennzei
hnet das Verh

�

altnis

der horizontalen zur vertikalen Wellenzahl (links) und die dazugeh

�

orige Frequenz (re
hts) der

internen Wellen. Ho
hfrequente interne Wellen mit gro�en Wellenzahlen we
hselwirken stark

(Nonlinear) und k

�

onnen ni
ht weit propagieren. Ein Teil der Wellen mit niedrigen Frequenzen

wird dur
h S
herstr

�

omungen und andere interne Wellen dur
h Dopplervers
hiebung gebro
hen

(Refra
ted). Tr

�

agheitswellen (� � f) mit kleinen vertikalen Wellenl

�

angen k

�

onnen aufgrund des

�-E�ekts ni
ht existieren (No waves). Aus D`Asaro (1991).

penges
hwindigkeit von internen Wellen mit Frequenzen im Berei
h der Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-

Frequenz hat nur eine geringe Horizontalkomponente. Diese Wellen m

�

u�ten f

�

ur das Er-

rei
hen sol
her Entfernungen h

�

au�g an der Sprungs
hi
ht und am Boden re
ektieren. Die

Gruppenges
hwindigkeit von internen Wellen mit Frequenzen im Berei
h der Tr

�

agheits-

frequenz haben dagegen einen sehr hohen horizontalen Anteil.

Aufgrund von Wellen-Wellen We
hselwirkungen oder We
hselwirkungen zwis
hen

Wellen und S
herstr

�

omungen wird die Lebensdauer von internen Wellen stark einge-

s
hr

�

ankt, wodur
h si
h ihr horizontales Ausbreitungsverm

�

ogen verringert (Abbildung

7.20). Ni
htlineare Wellen-Wellen We
hselwirkungen f

�

uhren besonders bei Wellen mit

hohen Frequenzen zu einer starken Beeintr

�

a
htigung der horizontalen Ausbreitung (z.B.

D`Asaro, 1991; Hirst , 1991). Zudem haben interne Wellen mit hohen Frequenzen h

�

ohere
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We
hselwirkungsraten als niederfrequente Wellen mit glei
her Vertikalskala (M
Comas,

1977). Interne Wellen mit kleinen Frequenzen werden dagegen st

�

arker dur
h Frequenz-

vers
hiebung aufgrund des Dopplere�ektes beein
u�t.

Unter Ber

�

u
ksi
htigung aller We
hselwirkungen ergibt si
h jedo
h ein l

�

angerer Aus-

breitungsweg f

�

ur Wellen im Frequenzberei
h zwis
hen 1; 2f � ! � 3f , wobei f die

Tr

�

agheitsfrequenz darstellt (Abbildung 7.20). Interne Wellen in diesem Frequenzberei
h

k

�

onnen selbst mit Wellenzahlen von 0,01m

�1

das zentrale Somalibe
ken errei
hen, wenn

sie an dem Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken oder an dem Kontinentalabhang von Afrika ange-

regt werden. Wellen mit Frequenzen im Berei
h der Brunt-V

�

ais

�

al

�

a-Frequenz und gr

�

o�eren

Wellenzahlen k

�

onnen jedo
h keine gro�en Entfernungen zur

�

u
klegen. Es ist daher sehr

unwahrs
heinli
h, da� die direkte Anregung von internen Wellen dur
h die barotrope Ge-

zeitenstr

�

omung zu der erh

�

ohten Energiedi
hte des internen Wellenfeldes im Somalibe
ken

f

�

uhrt.

7.4.3 Energie der baroklinen Gezeiten

Im Gegensatz zu den internen Wellen mit gro�en Wellenzahlen k

�

onnen interne Wellen

mit hohen Frequenzen und kleinen Wellenzahlen gr

�

o�ere Entfernungen zur

�

u
klegen (Ab-

bildung 7.20). Die kinetis
he Energie interner Gezeiten der ersten vertikalen Moden kann

dann dur
h S
herstr

�

omungen und dur
h Wellen-Wellen We
hselwirkungen, hier die pa-

rametris
he subharmonis
he Instabilit

�

at (M
Comas, 1977), an interne Wellen mit nied-

rigeren Frequenzen und kleinen Wellenzahlen weitergegeben werden. Ein Voraussetzung

f

�

ur eine Dominanz dieses Me
hanismus w

�

are, da� die Energie der baroklinen Gezeiten in

niedrigen Moden gegen

�

uber anderen Meeresgebieten erh

�

oht ist.

In Abs
hnitt 4.4 wurde ein Verfahren zur Bere
hnung der Amplituden der barokli-

nen Gezeiten vorgestellt. Zusammen mit der barotropen Gezeitenstr

�

omung wurden dabei

die aus der vertikalen Strukturglei
hung gewonnenen varianznormierten Verteilungen der

Horizontalges
hwindigkeiten der ersten drei baroklinen Moden an die FourierkoeÆzienten

der Partialtiden angepa�t. F

�

ur eine Verglei
hbarkeit der Ergebnisse wurde die kinetis
he

Energie der M

2

Gezeit der jeweiligen Moden dur
h das Quadrieren der Amplituden in

Abbildung 7.21 prozentual von der Summe der kinetis
hen Gesamtenergie an den jewei-

ligen Verankerungspositionen dargestellt.

Im zentralen n

�

ordli
hen Somalibe
ken h

�

alt die barotropeM

2

Gezeit zwis
hen 60% und

70% der Gesamtenergie. Die kinetis
he Energie der baroklinen Gezeiten ist glei
hm

�

a�ig in

den drei Vertikalmoden verteilt. Ihr Anteil an der Gesamtenergie liegt im Mittel entspre-


hend etwas

�

uber 10%. Der h

�

o
hste barokline Energieanteil wurde s

�

udli
h von Sokotra

auf dem S
helfgebiet bei Verankerung K12 festgestellt. Hier betr

�

agt der barokline Anteil

75% der Gesamtenergie. Etwas weiter s

�

udli
h am Kontinentalabhang vor Sokotra (K13

und K14) liegt der barotrope Gezeitenanteil jedo
h wieder

�

uber 60%. Die energetis
hen



174 7. Vertikale Vermis
hung im nordwestli
hen Indis
hen Ozean

  48oO   50oO   52oO   54oO   56oO   58oO 

   6oN 

   8oN 

  10oN 

  12oN 

  14oN 

50
0

50
0

500

500

500

500

20
00

20
00

2000

2000

2000

2000

20
00

25
00

2500

2500

25
00

2500

25
00

30
00

30
00

3000

3000

3500

3500

3500

35
00

3500 3500

3500

40
00

4000
4000

40
00

4000

4000

40
00

4000

4000

40
00

4000

K10 (66,9,5,21)K10 (66,9,5,21)

K11 (54,28,12,6)K11 (54,28,12,6)

K12 (25,17,25,33)K12 (25,17,25,33)
K13 (70,9,8,14)K13 (70,9,8,14)

K14 (65,14,12,9)K14 (65,14,12,9)

K16 (67,11,10,12)K16 (67,11,10,12)

K17 (61,13,16,10)K17 (61,13,16,10)

K18 (68,11,9,12)K18 (68,11,9,12)

K20 (68,8,9,16)K20 (68,8,9,16)

  48oO   50oO   52oO   54oO   56oO   58oO 

   6oN 

   8oN 

  10oN 

  12oN 

  14oN 

Abbildung 7.21: Verteilung der kinetis
hen Energie der M

2

- Tide auf die barotrope und

ersten drei baroklinen Moden der Gezeitenstr

�

omung an den vers
hiedenen Verankerungsposi-

tionen (s
hwarze Punkte). Die Zahlen in Klammern bezei
hnen die prozentualen Anteile der

barotropen Gezeit und der ersten, zweiten und dritten baroklinen Mode an der kinetis
hen

Energie der Gezeitenstr

�

omung. Wassertiefen gr

�

o�er als 4000m sind wei� dargestellt.

baroklinen Gezeitenstr

�

omungen sind demna
h auf das 
a
he Teilgebiet des Kontinen-

talabhanges s

�

udli
h von Sokotra bes
hr

�

ankt.

Kantha und Tierney (1997) bere
hneten die Energieverteilung der ersten baroklinen

Mode anhand TOPEX/POSEIDON Daten und einem ho
hau


�

osenden baroklinen Ge-

zeitenmodell f

�

ur den gesamten Ozean. In dem Modell zeigte die erste barokline Mode im

Mittel 16% der Energie der barotropen Gezeit. Dieser Wert ist verglei
hbar mit den hier

bes
hriebenen Ergebnissen der harmonis
hen Analyse. Aus Daten abgeleitete Energie-

verteilungen der Gezeiten bezogen auf barotrope und barokline Anteile anderer Autoren

zeigen

�

uberwiegend Energieanteile zwis
hen 50% und 90% in der barotropen Komponen-

te (z.B. Wuns
h, 1975; Siedler und Paul , 1991).

Siedler und Paul (1991) bere
hneten die barotrope und die ersten beiden barokli-

nen Gezeitenkomponenten anhand 15 Verankerungen aus dem

�

ostli
hen Be
ken des Nord
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Atlantiks. Im Unters
hied zu diesen Ergebnissen zeigten si
h dort au
h bei geringen

Entfernungen zwis
hen einzelnen Verankerungspositionen starke Unters
hiede zwis
hen

barotroper und barokliner Energieverteilung. Diese wurden auf variable Bodentopogra-

phie zur

�

u
kgef

�

uhrt. Au�erdem wurde eine zeitli
he Variabilit

�

at der baroklinen Gezeiten-

str

�

omungen mit typis
hen Perioden von 5 Tagen festgestellt. Die Amplitude der barotro-

pen M

2

Gezeit lag dort allerdings bei 0,05m s

�1

, fast doppelt so gro� wie die Amplituen

im Somalibe
ken.

Die f

�

ur das Somalibe
ken bere
hneten baroklinen Gezeitenstr

�

omungen zeigen keine

starke Abh

�

angigkeit von der lokalen Topographie. Weiterhin sind die Amplituden ni
ht

h

�

oher als

�

ubli
herweise im Ozean beoba
htete barokline Gezeitenstr

�

omungen. Die in der

harmonis
hen Analyse

�

uber den Zeitraum von 29 Tagen als konstant vorausgesetzten

baroklinen Phasenbeziehungen kann allerdings zu einer Unters
h

�

atzung der baroklinen

Gezeiten f

�

uhren.

7.4.4 Zeitli
he Variabilit

�

at der Rossbywellen

Die bisherigen Untersu
hungen zum Anregungsme
hanismus des in der Tiefe erh

�

ohten

internen Wellenfeldes im nordwestli
hen Indis
hen Ozean zeigten, da� die sowohl von

Gezeiten als au
h von Rossbywellen hervorgerufene

�

Uberstr

�

omung von topographis
hen

Hindernissen zur Anregung interner Wellen f

�

uhrt. Das dur
h die We
hselwirkung zwi-

s
hen Topographie und Gezeiten hervorgerufene Wellenfeld kann jedo
h keine gro�en

horizontalen Entfernungen zur

�

u
klegen, wodur
h kein direkter Ein
u� dieses Me
hani-

mus im zentralen n

�

ordli
hen Somalibe
ken zu erwarten ist. Ein indirekter Ein
u� dur
h

die Anregung von baroklinen Gezeiten in niedrigen Moden konnte au
h ni
ht best

�

atigt

werden, da die Energie barokliner Gezeiten im Untersu
hungsgebiet ni
ht h

�

oher als in

anderen Teilen des Ozeans ist. Interne Wellen mit gr

�

o�eren vertikalen Wellenzahlen und

Frequenzen im Berei
h der Tr

�

agheitsfrequenz k

�

onnen dagegen au
h gr

�

o�ere Distanzen

zur

�

u
klegen und k

�

onnten daher die Beoba
htungen erkl

�

aren. In diesem Abs
hnitt soll

dieser M

�

ogli
hkeit weiter na
hgegangen werden.

Die Untersu
hungen der Rossbywellen von Eigenheer (1997) zeigten, da� die Ampli-

tuden der 30 bis 40 t

�

agigen Rossbywellen einer saisonalen S
hwankung unterliegen. In den

Str

�

omungszeitserien der Verankerungen wurden maximale Amplituden der Rossbywellen

in dem Zeitraum zwis
hen Oktober und Dezember beoba
htet, minimale Amplituden

lagen zwis
hen April und Juli vor. Dies ist examplaris
h anhand einer Zeitserie in Abbil-

dung 7.22 verdeutli
ht. Im Falle eines Zusammenhangs zwis
hen den Rossbywellen und

der Anregung interner Wellen m

�

u�te si
h diese zeitli
he Variabilit

�

at, wenn au
h in einer

anderen Phase, au
h in der spektralen Energie des internen Wellenfeldes aufzeigen.

F

�

ur die

�

Uberpr

�

ufung dieser Hypothese wurde die mittlere spektrale Energie der 30

bis 40 t

�

agigen Rossbywellen f

�

ur jeweils zwei

�

uberlappende Segmente mit einer L

�

ange
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Abbildung 7.22: Ges
hwindigkeiten entlang der Hauptstr

�

omungsri
htung in 4000m Tiefe in

der Umgebung des Arabis
h-Indis
hen R

�

u
kens (K20).

von 48 Tagen aus allen Zeitserien der Verankerungen bei 2000m bere
hnet. Der betra
h-

tete Berei
h s
hlie�t damit die Perioden zwis
hen 24 und 48 Tagen ein. Die Varianz

wurde dur
h die Multiplikation mit den entspre
henden Frequenzen bestimmt. Als re-

pr

�

asentativ f

�

ur den Tr

�

agheitsberei
h der internen Wellen wurde der Frequenzberei
h zwi-

s
hen f < ! < 5; 6� 10

�5

s

�1

gew

�

ahlt, wel
her einer Periode zwis
hen 1,3 und 3 Tagen

entspri
ht. Die spektrale Energie der in diesen Frequenzberei
h fallenden Werte wurde

ebenfalls mit den entspre
henden Frequenzen multipliziert und aufsummiert. Die beiden

Varianzverl

�

aufe sind gegen die Zeit in Abbildung 7.23 gegen

�

ubergestellt.

Eine saisonale Variabilit

�

at in der Energiedi
hte des niederfrequenten Berei
hs der

internen Wellen ist deutli
h ausgepr

�

agt. Die h

�

o
hsten Werte der Energiedi
hte wurden

zwis
hen Januar und Februar bestimmt, die niedrigsten Werte zwis
hen Mai und Juli.

Statistis
h sind diese Ergebnisse jedo
h trotz der Verwendung von se
hs Zeitserien ni
ht

signi�kant. Die Rossbywellen weisen die h

�

o
hste Varianz zwis
hen November und De-

zember auf. Zwis
hen Mai und Juli ist die Varianz der Rossbywellen dagegen minimal.

Dies steht im Einklang mit Ergebnissen aus der Analyse von TOPEX/POSEIDON Al-

timeterdaten. Die Meeresober


�

a
henauslenkung zeigt im Juli einsetzende na
h Westen

progagierende Anomalien mit Perioden kleiner als 55 Tagen, die bei 
a. 60

Æ

O angeregt

werden (Eigenheer (1997), P. Brandt, pers. Mitt.).

In Abs
hnitt 7.2.4 wurde keine statistis
h signi�kante Abwei
hung der spektralen

Energie interner Wellen zwis
hen den einzelnen Reisen anhand der Str

�

omungspro�le

festgestellt. Dieses Ergebnis steht im Einklang mit dem in Abbildung 7.23 dargestellten

zeitli
hen Varianzverlauf der internen Wellen w

�

ahrend der Me�kampagne. Im Verglei
h

zu den w

�

ahrend der Me�kampagne aufgenommenen Daten m

�

u�ten die aus den vertika-

len S
herpro�len bestimmten spektralen Energiedi
hten in den Wintermonaten h

�

ohere

Energieniveaus aufweisen. Dies hat au
h eine bedeutende Konsequenz f

�

ur den vertikalen

Austaus
h im Untersu
hungsgebiet, der in den Wintermonaten no
h h

�

oher zu erwarten
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Abbildung 7.23: Varianzerhaltende Energiedi
hte im Frequenzberei
h zwis
hen f < ! <

5; 6 � 10

�5

s

�1

der Horizontalges
hwindigkeiten in 2000m Tiefe f

�

ur vers
hiedene Monate. Die

gestri
helte Linie stellt die Varianz der 24 bis 46 Tage Fluktuationen der Zeitserien dar. Das

Kon�denzintervall kennzei
hnet die Signi�kanz der Varianzbestimmung der internen Wellen.

w

�

are als die Ergebnisse aus diesem Kapitel bes
hrieben.

Zusammenfassend ma
hen die beiden Varianzverl

�

aufe deutli
h, da� sowohl die Energie

der internen Wellen als au
h die Energie der Rossbywellen einem Jahresgang unterliegen.

Diese Korrelation bekr

�

aftigt die Hypothese einer m

�

ogli
hen Anregung der internen Wellen

dur
h die im Untersu
hungsgebiet vorhanden Rossbywellen.

7.5 Diskussion der Ergebnisse

In diesem Kapitel wurde ein in der Tiefe stark erh

�

ohter vertikaler Austaus
hkoeÆzi-

ent im gesamten n

�

ordli
hen Somalibe
ken,

�

uber dem Arabsi
h-Indis
hen R

�

u
ken und

im westli
he Arabis
hen Meer festgestellt. Im Unters
hied zu den meisten in der Lite-

ratur bes
hriebenen Beoba
htungen von erh

�

ohten vertikalen Austaus
hraten im Ozean

erstre
kt si
h dieses Gebiet

�

uber eine weit ausgedehnte Fl

�

a
he. Eine Erkl

�

arung dieser

Tatsa
he ist, da� unters
hiedli
he Prozesse zu dem f

�

ur die Vermis
hung verantwortli
hen
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erh

�

ohten internen Wellenfeld f

�

uhren.

Nahezu alle in der Literatur erw

�

ahnten Beoba
htungen von in Tiefen erh

�

ohten verti-

kalen Austaus
hkoeÆzienten werden in Zusammenhang mit variabler Bodentopographie

bes
hrieben. Eine Reihe von Untersu
hungen bes
h

�

aftigt si
h mit der vertikalen Vermi-

s
hung an untermeeris
hen Kuppen. Die f

�

ur diese topographis
he Form 
harakteristis
hen

internen Wellenfelder zeigen Eigens
haften, die ni
ht im Einklang mit den in diesem Ab-

s
hnitt dargestellten Ergebnissen stehen. Zum einen zeigen die Frequenzspektren nur f

�

ur

Frequenzen gr

�

o�er als die der Gezeiten erh

�

ohte Energieniveaus (Eriksen, 1998). Zum an-

deren sind die internen Wellenfelder bereits in einem Abstand von 10 km zu den Kuppen

auf GM75 Modell Werte abgefallen (z.B. Kunze und Toole, 1997). Als Energiequelle f

�

ur

die hohe vertikale Vermis
hung an den Kuppen werden die barotropen Gezeiten angese-

hen, die dur
h We
hselwirkungen mit der Topographie interne Wellen anregen.

Andere Untersu
hungen zeigten in Gebieten mit Bodentopographie, die auf k

�

urze-

ren Distanzen starke

�

Anderungen aufweist, eine im Berei
h von 500m bis 1000m

�

uber

dem Meeresboden erh

�

ohte vertikale Vermis
hung (z.B. Polzin et al., 1997; Ledwell et al.,

2000). Der in diesen Gebieten bestimmte vertikale Austaus
h liegt in der Gr

�

o�enordnung

von < K

�

>= 0; 5�4�10

�4

m

2

s

�1

. Als Energiequelle f

�

ur die Vermis
hung konnten au
h

hier die barotropen Gezeitenstr

�

omungen identi�ziert werden, die mit der stark variablen

Bodentopographie we
hselwirken (Ledwell et al., 2000).

Eine in der Tiefe erh

�

ohte spektrale Energie interner Wellen, die au
h in gr

�

o�eren Di-

stanzen zu einem topographis
hen Hindernis ni
ht abgeklungen war, wurde von Kunze

et al. (1992) bes
hrieben. Vor der K

�

uste Kaliforniens konnten in der N

�

ahe des Pioneer

Seamount aber au
h 200 km n

�

ordli
h der Kuppe, erh

�

ohte Energieniveaus der S
herspek-

tren festgestellt werden. Die Autoren erw

�

agten die M

�

ogli
hkeit einer Anregung der inter-

nen Wellen dur
h die We
hselwirkung des in diesem Gebiet intensivierten mesoskaligen

Wirbelfeldes mit der Bodentopographie. Stark erh

�

ohte vertikale Austaus
hkoeÆzienten

in Tiefen gr

�

o�er als 1000m wurden au
h von Polzin und Firing (1997) s

�

udwestli
h der

Kerguelen Insel bei 55

Æ

S, 80

Æ

O im Indis
hen Ozean beoba
htet. Das Energieniveau der

S
herspektren war dort

�

ahnli
h zu den hier dargestellten Ergebnissen um einen Faktor 5

bis 7 gegen

�

uber dem GM76 Modell erh

�

oht. Die verwendeten Messungen erstre
kten si
h

�

uber ein Gebiet zwis
hen 50

Æ

S bis 55

Æ

S und 82

Æ

O bis 87

Æ

O, fast 500 km

2

. Polzin und

Firing (1997) vermutete die Anregung von internen Wellen dur
h die We
hselwirkung

von mesoskaligen Str

�

omungen mit der Topographie.

Die hier dur
hgef

�

uhrten Untersu
hungen zum Anregungsme
hanismus der internen

Wellen zeigten, da� die im Somalibe
ken und dem Arabis
hen Be
ken von Eigenheer

(1997) bes
hriebenen Rossbywellen in We
hselwirkung mit dem Arabis
hen-Indis
hen

R

�

u
ken eine m

�

ogli
he Quelle f

�

ur das interne Wellenfeld darstellen. Dieser Me
hanismus

liefert eine Erkl

�

arung f

�

ur die au
h im Tr

�

agheitsberei
h erh

�

ohten Frequenzspektren aus
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Abbildung 7.24: S
hematis
he Darstellung des Energietransfers von Wind an die vertikale

Vermis
hung.

dem Somalibe
ken. Der st

�

arkste Anhalt f

�

ur diese Hypothese liegt jedo
h in der Korrela-

tion der Varianzen der Rossbywellen und des niederfrequenten Berei
hs der verankerten

Zeitserien begr

�

undet.

Die Ergebnisse zeigen einen Proze� auf, in dem der tiefe Ozean indirekt dur
h den

Wind vermis
ht wird (Abbildung 7.24). Der dur
h den S

�

udwestmonsun auf die Meeres-

ober


�

a
he ausge

�

ubte Windstre� f

�

uhrt zu der Anregung von Rossbywellen. Diese Wellen

k

�

onnen in TOPEX/POSEIDON Altimeterdaten in dem Gebiet zwis
hen 4

Æ

N und 12

Æ

N

und 60

Æ

O bis an die K

�

uste Somalias verfolgt werden (P. Brandt, pers. Mitt.). Ein Teilge-

biet davon wird von dem Arabis
hen-Indis
hen R

�

u
ken eingenommen. Eigenheer (1997)

bes
hrieb die Beoba
htungen als erzwungene Rossbywellen, die mit einer vertikalen Wel-

lenl

�

ange von 6000m und zonaler Wellenl

�

ange von 1100 km na
h Westen propagieren. An

der K

�

uste Somalias angekommen re
ektieren die Wellen, wobei zonale Wellenl

�

angen von


a. 700 km angenommen werden.

Die Beoba
htungen sind in vielerlei Hinsi
ht ungew

�

ohnli
h f

�

ur den Ozean. H

�

au�g

im Ozean beoba
htbare freie Rossbywellen propagieren entlang von Pfaden, auf denen

f=D konstant ist, wobei D die Wassertiefe darstellt. Diese Wellen w

�

urden mit einem

hinrei
hend ausgedehnten topographis
hen Hindernis ni
ht we
hselwirken, sondern das

Hindernis dur
h eine

�

Anderung der Ausbreitungsri
htung umgehen. Aus dem Auftre-

ten von planetaris
hen Wellen oder anderen mesoskaligen Wirbeln im Ozean kann daher
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ni
ht im allgemeinen auf eine erh

�

ohte vertikale Vermis
hung ges
hlossen werden. Die

in diesem Abs
hnitt bes
hriebenen Untersu
hungen zeigen allerdings, da� Gebiete mit

einer erh

�

ohten Wirbelaktivit

�

at potentielle Gebiete mit erh

�

ohter vertikaler Vermis
hung

darstellen.

Eine unmittelbare Folge der in gr

�

o�erer Tiefe erh

�

ohten Energie des internen Wellen-

feldes ist, da� die vertikale Energieverteilung der internen Wellen ni
ht im Einklang mit

der si
h aus der WKB-Approximation ergebenden S
hi
htungsskalierung ist. Diese wird

beispielsweise im GM75 Modell vorausgesetzt und bes
hreibt eine Abh

�

angigkeit zwis
hen

S
herung und S
hi
htung mit S � N

�1

. Die hier in den Gebieten mit erh

�

ohter vertikaler

Vermis
hung beoba
htete Verteilung der S
herung interner Wellen bes
hreibt dagegen

eine Abh

�

angigkeit von S � N

�1=2

. Die Tatsa
he, da� dieser Zusammenhang in allen

drei Teilgebieten ausgepr

�

agt ist, weist auf einen Glei
hgewi
htszustand hin. Unterst

�

uzt

wird diese Hypothese dur
h die Beoba
htungen von Kunze et al. (1992), der in dem

mit mesoskaligen Wirbeln intensivierten Gebiet vor der K

�

uste Kaliforniens die glei
he

Abh

�

angigkeit zwis
hen S
herung und der mittleren S
hi
htung feststellen konnte.

Von dem topographis
hen Hindernis ausgestrahlte interne Wellen mit Frequenzen

zwis
hen 1; 2f � ! � 3f und Wellenzahlen kleiner als 0,01m

�1

haben ein Ausbrei-

tungsverm

�

ogen von einigen 100 km. Sie sind in der Lage, kinetis
he Energie au
h in von

ihrem Ursprung entfernte Regionen zu transportieren, wo sie den Energie
u� zu gr

�

o�eren

Wellenzahlen verst

�

arken w

�

urden. We
hselwirkungen der internen Wellen mit den Rossby-

wellen k

�

onnten den Energie
u� zu gro�en Wellenzahlen zus

�

atzli
h f

�

ordern (Kunze und

Sanford , 1986). Ein Proze�, der die vertikale Verteilung der kinetis
hen Energie der in-

ternen Wellen beein
ussen kann, ist die Absorption an kritis
hen S
hi
hten (Booker und

Bretherton, 1967).

Die si
h aus der Verteilung der S
herung ergebene Parameterisierungen des turbulen-

ten Austaus
hkoeÆzienten ist K

�

� N

�2;25

. Direkte Dissipationsmessungen von Gregg

(1989) und Polzin et al. (1995) zeigten dagegen eine s
hi
htungsunabh

�

angige Verteilung

des Austaus
hkoeÆzienten auf, wobei allerdings nur ein geringer Anteil der Messungen in

Tiefen gr

�

o�er als 1000m dur
hgef

�

uhrt wurden. In einer vorangegangenen Untersu
hung

fand Gargett (1984) eine N

�1

Abh

�

angigkeit des Austaus
hkoeÆzienten. Die in dieser

Untersu
hung verwendeten direkten Dissipationsmessungen stammten

�

uberwiegend aus

Fjorden, Seen und S
helfgebieten. Hier k

�

onnten We
hselwirkungen zwis
hen Topographie

und winderzeugten Fluktuationen einen st

�

arkeren Ein
u� gehabt haben.

Falls si
h der hier gefundene Zusammenhang in anderen Regionen des Ozeans mit

erh

�

ohter mesoskaliger Wirbelaktivit

�

at in Verbindung mit variabler Topographie weiter

bekr

�

aftigt, k

�

onnte in diesen Gebieten eine Parameterisierung der vertikalen Vermis
hung

alleine aus der mittleren S
hi
htung abgeleitet werden. Diese w

�

are insbesondere f

�

ur die

Verwendung eines variablen Austaus
hkoeÆzienten in numeris
hen Modellen eine erheb-
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li
he Vereinfa
hung. Weiterhin best

�

unde die M

�

ogli
hkeit, anhand von Satellitendaten,

beispielsweise der TOPEX/POSEIDON Daten, potentielle Gebiete erh

�

ohter vertikaler

Vermis
hung im tiefen Ozean aus�ndig zu ma
hen.

7.6 Zusammenfassung

Dieses Kapitel befa�te si
h mit der r

�

aumli
hen Verteilung der dur
h das interne Wel-

lenfeld hervorgerufenen vertikalen Vermis
hung im nordwestli
hen Indis
hen Ozean und

seiner zeitli
hen Variabilit

�

at. Im gesamten n

�

ordli
hen Teilgebiet wurde in gr

�

o�eren Tiefen

ein stark erh

�

ohter vertikaler Austaus
hkoeÆzient festgestellt. Als Energielieferant f

�

ur die

erh

�

ohte vertikale Vermis
hung konnten die Rossbywellen identi�ziert werden.

Die Untersu
hungen des internen Wellenfeldes wurden anhand von Vertikalpro�len der

horizontalen S
herung, CTD Daten und Str

�

omungszeitserien aus Verankerungen dur
h-

gef

�

uhrt. Im Untersu
hungsgebiet n

�

ordli
h von 3

Æ

N wurde in Tiefen unterhalb von 1500m

eine erh

�

ohte Energieverteilung des internen Wellenfeldes bestimmt. Die Ergebnisse der

Untersu
hungen im einzelnen:

� anhand der Str

�

omungszeitserien aus dem Somalibe
ken wurde eine in der Tiefe re-

lativ zu der S
hi
htung erh

�

ohte Energiedi
hte der Frequenzspektren

�

uber den gesamten

aufgel

�

osten Frequenzberei
h (f � ! � 7� 10

�4

) der internen Wellen festgestellt.

� die Energiedi
hte der mit der S
hi
htung skalierten S
herung interner Wellen zeig-

te ebenfalls eine mit der Tiefe zunehmende Energieverteilung f

�

ur Wellenl

�

angen zwis
hen

600m und 60m. Die h

�

o
hsten Energiedi
hten wurden direkt

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen

R

�

u
ken festgestellt. Im Somalibe
ken wurde in Tiefen unterhalb von 3000m eine um dem

Faktor 6 erh

�

ohte Varianz der S
herung relativ zum GM76 Modell beoba
htet.

� die Abh

�

angigkeit der S
herung interner Wellen von der S
hi
htung konnte dur
h

S � N

�1=2

bes
hrieben werden.

� es konnte ein netto aufw

�

artsgeri
hteter Energie
u� der internen Wellen festgestellt

werden, der maximale Werte

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken annimmt.

Vertikale Verteilungen der turbulenten Dissipationsraten und des vertikalen Austaus
hko-

eÆzienten wurden anhand von Feinstruktur Parameterisierungen abges
h

�

atzt. Im n

�

ordli-


hen Somalibe
ken,

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken und im westli
hen Arabis
hen

Meer wurde ein vertikaler Austaus
hkoeÆzient zwis
hen < K

�

>= 1� 4� 10

�4

m

2

s

�1

in Tiefen unterhalb von 3000m festgestellt. Diese Werte sind um einen Faktor 10 bis 40

h

�

oher als

�

uberli
herweise in diesen Tiefen des Ozeans vorgefundene Werte. Die Untersu-


hen ergaben im einzelnen:

� die turbulente Dissipationsrate zeigte in allen drei Teilgebieten eine nahezu tiefenun-
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abh

�

angige Verteilung. Im Somalibe
ken wurde zwis
hen 2000m und 4000m eine Dissi-

pationsrate von < � >= 3 � 10

�10

Wkg

�1

festgestellt. Im westli
hen Arabis
hen Meer

wurde eine doppelt so hohe mittlere Dissipation bestimmt. Die h

�

o
hsten Werte wurden

direkt

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken bere
hnet. Hier lag der Erwartungswert in

gr

�

o�eren Tiefen bei < � >= 7� 10

�10

Wkg

�1

.

� entspre
hend der Parameterisierung von Osborn (1980) zeigte si
h ein mit abneh-

mender S
hi
htung stark zunehmender vertikaler Austaus
hkoeÆzient. Der Erwartungs-

wert des Austaus
hkoeÆzienten im n

�

ordli
hen Somalibe
ken lag in Tiefen unterhalb von

3000m

�

uber < K

�

>= 1 � 10

�4

m

2

s

�1

. Im westli
he Arabis
hen Meer und

�

uber dem

Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken wurde ein vertikaler Austaus
hkoeÆzient zwis
hen < K

�

>

= 3� 4� 10

�4

m

2

s

�1

festgestellt.

� die Unsi
herheit der beiden bestimmten Gr

�

o�en liegt bei einem Faktor 3.

� der turbulente Austaus
hkoeÆzient lie� si
h anhand der S
hi
htung mit K

�

� N

�2;25

parameterisieren.

Bei der Untersu
hung des m

�

ogli
hen Anregungsprozesses wurden die Gezeiten und Rossby-

wellen in Betra
ht gezogen. Dabei konnten die Rossbywellen als Anregungsme
hanismus

identi�ziert werden. Im einzelnen wurde festgestellt:

� der kinetis
he Energieanteil der barotropen M

2

Gezeit im zentralen n

�

ordli
hen So-

malibe
ken betrug zwis
hen 60% und 70%. Der barokline Anteil war glei
hm

�

a�ig auf

die ersten drei Vertikalmoden verteilt. Diese Werte stimmen mit

�

uberli
hweise im Ozean

vorgefundenen Verteilungen

�

uberein.

� ein dur
h die Anregung bedingter Jahresgang der Rossbywellen konnte au
h im Fre-

quenzberei
h der internen Wellen anhand der Verankerungszeitserien na
hgewiesen wer-

den. Die Varianz der internen Wellen war zwis
hen Januar und Februar nahezu doppelt

so ho
h wie w

�

ahrend der Me�kampagnen in den Monaten April bis August.

Die Ergebnisse dieses Abs
hnitts weisen auf unters
hiedli
he vertikale Verteilungen des

turbulenten Austaus
hkoeÆzienten in Gebieten mit hoher und niedriger mesoskaliger

Variabilit

�

at hin.
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Diese Arbeit befa�t si
h mit der vertikalen Vermis
hung als Antrieb der meridionalen

Umw

�

alzungszirkulation. Eine W

�

armequelle in gr

�

o�erer Tiefe als die Quelle von kaltem

Wasser ist die Voraussetzung f

�

ur Bewegungen im tiefen Ozean (Sandstr

�

om, 1908). Ver-

tikale Vermis
hung bedingt einen in die Tiefe geri
hteten W

�

armetransport.

Das Ziel dieser Arbeit ist die Quanti�zierung der vertikalen Vermis
hung im Soma-

libe
ken, die aufgrund des dort beoba
hteten hohen Einstroms zu erwarten ist. Dazu

wurden Daten aus zwei Verankerungsfeldern, drei FS METEOR Expeditionen, drei FS

SONNE Reisen und einer RV FRANKLIN Expedition herangezogen, die im Rahmen

des deuts
hen Projekts \WOCE Monsunzirkulation" aufgenommen wurden. Anhand der

Datens

�

atze wurden Untersu
hungen zur Tiefenwasserausbreitung im Somalibe
ken und

zur r

�

aumli
hen und zeitli
hen Verteilung der vertikalen Vermis
hung im nordwestli
hen

Indis
hen Ozean dur
hgef

�

uhrt.

Tiefenzirkulation im Somalibe
ken

Die Untersu
hung der Tiefenzirkulation im Somalibe
ken wurde mit der Zielsetzung

dur
hgef

�

uhrt, die Ausbreitung des im westli
hen Indis
hen Ozeans na
h Norden set-

zenden Randstroms zu bes
hreiben, und einen m

�

ogli
hen Ein
u� des Monsuns auf die

Tiefenzirkulation abzus
h

�

atzen.

Die Tiefenzirkulation im n

�

ordli
hen Somalibe
ken stellt si
h als eine s
hwa
he zyklo-

nale Randstromzirkulation dar. Am n

�

ordli
hen Kontinentalfu� des Be
kens wurde anhand

der Verankerungszeitserien ein na
h Westen geri
hteter Randstrom mit einer Breite von

100 km und einer mittleren Ges
hwindigkeit von 0,01m s

�1

bis 0,02m s

�1

festgestellt. Der

Randstrom erstre
kt si
h vom Boden bis in eine Tiefe von 3500m.

Der

�

uber den Verankerungszeitraum von 18 Monaten gemittelte Transport wurde mit

1,4 Sv bestimmt. Dieser Wert liegt in der Gr

�

o�enordnung des von Johnson et al. (1998)

bestimmten Einstromtransports in das Somalibe
ken und entspri
ht f

�

unf Prozent der

Produktionsrate von Tiefenwasser im globalen Ozean.

Die Variabilit

�

at der Tiefenzirkulation ist um einen Faktor 4 h

�

oher als die mittle-

re Randstromges
hwindigkeit. Diese wird vorwiegend dur
h Rossbywellen mit Perioden

von 30 bis 40 Tagen und dur
h ein tiefenintensiviertes internes Wellenfeld hervorgerufen.

Die unters
hiedli
hen Ergebnisse fr

�

uherer Untersu
hungen zur Tiefenzirkulation im So-
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malibe
ken k

�

onnen dur
h die hohe Variabilit

�

at erkl

�

art werden.

Der Monsun bedingt dur
h seinen Halbjahreswe
hsel eine saisonale Umkehr der stark

ausgepr

�

agten Ober


�

a
henstr

�

omung im Somalibe
ken. In den tiefen Wassers
hi
hten �n-

det si
h hingegen kein Hinweis f

�

ur eine dur
h den Monsun beein
u�te Str

�

omungsumkehr.

Die harmonis
he Anpassung des Jahressignals an die Zeitserien ergab ledigli
h eine Am-

plitude von weniger als 0,01m s

�1

in Tiefen unterhalb von 3000m.

Die hier bes
hriebene Tiefenzirkulation im n

�

ordli
hen Somalibe
ken ist in Einklang

mit dem Zirkulationsmodell von Stommel und Arons (1960b).

Vermis
hung im nordwestli
hen Indis
hen Ozean

Die Quanti�zierung der vertikalen Vermis
hung dur
h interne Wellen mit Hilfe von Fein-

strukturmessungen ist erst in den letzten Jahren m

�

ogli
h geworden (Polzin et al., 1995).

Diese neuen Erkenntnisse wurden in der vorliegenden Arbeit zur Bere
hnung der Vermi-

s
hung im nordwestli
hen Indis
hen Ozean eingesetzt. Die Energieverteilung des internen

Wellenfeldes wurde analysiert, und der vertikale Austaus
h anhand von Feinstrukturpa-

rameterisierungen abges
h

�

atzt. Eine weitere Zielsetzung war die Bestimmung des Ener-

gielieferanten f

�

ur die vertikale Vermis
hung; hier kommen die Gezeiten und der Wind in

Frage.

Anhand der Verankerungsdaten wird eine in der Tiefe erh

�

ohte Energiedi
htevertei-

lung der Frequenzspektren beoba
htet. Die s
hi
htungsskalierte Varianz interner Wellen

im untersu
hten Frequenzberei
h ist in Tiefen von 2000m um den Faktor 4, in 4000m

Tiefe sogar um den Faktor 9 gegen

�

uber der Varianz in 400m Tiefe erh

�

oht.

Die S
herung des internen Wellenfeldes stellt f

�

ur die Vermis
hung eine ents
heidende

Ein
u�gr

�

o�e da. Die Untersu
hungen der S
herung der internen Wellen wurden anhand

der LADCP Messungen dur
hgef

�

uhrt. F

�

ur eine ad

�

aquate Au


�

osung des S
herfeldes wur-

de das Auswertungsverfahren von Fis
her und Visbe
k (1993) weiterentwi
kelt.

Die Verteilung der Energiedi
hte des skalierten S
herfeldes im Gebiet n

�

ordli
h von

3

Æ

N nimmt mit der Tiefe zu. Im gesamten Somalibe
ken ist unterhalb von 3000m Tiefe

eine um einen Faktor 6 erh

�

ohte S
herungsvarianz relativ zu

�

uberli
herweise im Ozean

vorgefundenen Werten vorhanden. Diese Ergebnisse unters
heiden si
h damit stark von

den Beoba
htungen erh

�

ohter S
herfelder anderer Autoren, die nur in unmittelbarer Um-

gebung von Topographie erh

�

ohte Werte aufwiesen.

Die S
herung der internen Wellen steht in einem festen Zusammenhang zu der S
hi
h-

tung, die mit S � N

�1=2

bes
hrieben werden kann. Dieses Verhalten war au
h s
hon von

Kunze et al. (1992) in einem von mesoskaligen Wirbeln dominierten Gebiet festgestellt

worden.

Abs
h

�

atzungen der Dissipationsrate von internen Wellen wurde anhand der Gregg-

Henyey-Polzin Parameterisierung dur
hgef

�

uhrt (Polzin et al., 1995). Der vertikale Aus-
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taus
h wurde mit einer von Osborn (1980) entwi
kelten Beziehung bestimmt. Das Gebiet

n

�

ordli
h von 3

Æ

N wurde in drei Teilgebiete aufgeteilt, das Somalibe
ken, das westli
he

Arabis
he Be
ken und der Berei
h

�

uber dem Arabis
h-Indis
hen R

�

u
ken.

Ein mit der Tiefe stark zunehmender vertikaler Austaus
hkoeÆzient wird in allen

drei Teilgebieten beoba
htet. In Tiefen unterhalb von 3000m im Somalibe
ken ist der

Erwartungswert < K

�

>= 1 � 10

�4

m

2

s

�1

.

�

Uber dem Arabis
hen-Indis
hen R

�

u
ken

und im westli
hen Arabis
hen Meer werden in diesen Tiefen no
h h

�

ohere Werte von

< K

�

>= 3� 4� 10

�4

m

2

s

�1

beoba
htet. Diese Austaus
hkoeÆzienten liegen um einen

Faktor 10 bis 40

�

uber den normalerweise in gr

�

o�eren Tiefen des Ozeans vorgefundenen

Werten (z.B. Ledwell et al., 1993; Toole et al., 1994). Weiterhin ist der erh

�

ohte Austaus
h

ni
ht nur auf die unmittelbare Umgebung der Topographie bes
hr

�

ankt (Polzin et al.,

1997), sondern l

�

a�t si
h au
h no
h in

�

uber 200 km Entfernung zu der Topographie beob-

a
hten. Ein

�

uber ein verglei
hbar gro�es Gebiet erh

�

ohter vertikaler Austaus
hkoeÆzient

konnte bisher nur in einer weiteren Untersu
hung (Polzin und Firing , 1997) festgestellt

werden.

Aufgrund der gefundenen Abh

�

angigkeit zwis
hen der S
herung und der S
hi
htung

ergibt si
h eine Parameterisierung des Austaus
hkoeÆzienten dur
h die S
hi
htung von

K

�

� N

�2;25

.

�

Ubli
herweise im Ozean vorgefundene Verteilungen des vertikalen Aus-

taus
hkoeÆzienten sind unabh

�

angig von der S
hi
htung verteilt (z.B. Gregg , 1989).

Bei der Untersu
hung des m

�

ogli
hen Anregungsprozesses wurden die Gezeiten und die

Rossbywellen in Betra
ht gezogen. Mit einer harmonis
hen Analyse konnten die Gezei-

tenstr

�

omungen in barotrope und barokline Komponenten aufgespalten werden. Der ba-

rotrope Anteil der kinetis
hen Energie der M

2

Gezeit im Somalibe
ken betr

�

agt zwis
hen

60% und 70%. Der barokline Anteil ist glei
hm

�

a�ig auf die ersten drei Vertikalmoden

verteilt. Diese Werte stimmen mit

�

ubli
herweise im Ozean vorgefundenen Verteilungen

�

uberein.

Anhand der Verankerungszeitserien konnte ein Jahresgang der Varianz sowohl im Fre-

quenzberei
h der Rossbywellen als au
h im Frequenzberei
h der internen Wellen na
hge-

wiesen werden. Die Varianz der internen Wellen ist zwis
hen Januar und Februar nahezu

doppelt so ho
h wie w

�

ahrend der Me�kampagnen in den Monaten April bis August. Die

Anregung von internen Wellen dur
h We
hselwirkung der Rossbywellen mit der Topogra-

phie kann au
h die hohe vertikale Vermis
hungsrate in gro�er Entfernung zur Topographie

erkl

�

aren.

Insgesamt wird ein in der Tiefe stark erh

�

ohter vertikaler Austaus
h im gesamten

nordwestli
hen Indis
hen Ozean zwis
hen 3

Æ

N und 14

Æ

N festgestellt, der einen erh

�

ohten

Einstrom von Tiefenwasser in das Somalibe
ken hervorruft. Die Ergebnisse weisen auf un-

ters
hiedli
he vertikale Verteilungen des turbulenten Austaus
hkoeÆzienten in Gebieten

mit hoher und niedriger mesoskaliger Variabilit

�

at hin.
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Deep Jets und Vermis
hung am

�

Aquator

Das Vorhandensein der Deep Jets am

�

Aquator f

�

uhrt zu S
herstr

�

omungen in der Was-

sers

�

aule, die das Verhalten der internen Wellen und damit au
h der vertikalen Vermi-

s
hung beein
ussen. Die Untersu
hung hatte zum Ziel, den vertikalen Austaus
h am

�

Aquator zu quanti�zieren.

Die Vertikalskalen der Deep Jets bei 57

Æ

O wurden mit 510 sm (stret
hed meters) be-

stimmt. Zwis
hen April und August 1995 konnte eine Phasenumkehr der Jets beoba
htet

werden. Eine Phasenumkehr der Deep Jets bei 80

Æ

O wurde bereits in Dengler und Quad-

fasel (zur Ver

�

o�entli
hung eingerei
ht, 1999) bes
hrieben.

Die Dissipation am

�

Aquator wurde anhand von Ges
hwindigkeits- und S
hi
htungs-

pro�len mit der Methode von Kunze et al. (1990) aus dynamis
h instabilen Tiefenab-

s
hnitten abges
h

�

atzt. Es konnte trotz einer erh

�

ohten Energiedi
hte des internen Wellen-

feldes nur eine geringe turbulente Dissipationsrate am

�

Aquator bestimmt werden. Der

mittlere vertikale Austaus
hkoeÆzient zwis
hen 500m und 2000m betr

�

agt 2; 5 � 3; 2 �

10

�5

m

2

s

�1

.

Methodis
h orientierte Ergebnisse

Ein klassis
hes Problem der physikalis
hen Ozeanographie ist die Bere
hnung von ab-

soluten Transporten aus geostrophis
hen Ges
hwindigkeiten, da die Ges
hwindigkeit in

einer bestimmten Tiefe bekannt sein mu�. Moderne Me�ger

�

ate wie das LADCP bieten

neue M

�

ogli
hkeiten zur L

�

osung dieser Fragestellung.

In der vorliegenden Untersu
hung wurde die barotrope Str

�

omungskomponente von

LADCP Daten zur Referenzierung von geostrophis
hen Ges
hwindigkeiten genutzt und

der dabei entstehende Fehler bestimmt.

Die Genauigkeit der barotropen Str

�

omungskomponente der LADCP Messungen wur-

de mit 0,008m s

�1

ermittelt. Bei der Referenzierung von geostrophis
hen Ges
hwin-

digkeiten m

�

ussen zus

�

atzli
h die barotropen Gezeitenstr

�

omungen, die ageostrophis
hen

Str

�

omungskomponenten und systematis
he Fehler der LADCP Ges
hwindigkeiten ber

�

u
k-

si
htigt werden. Der dur
h die einzelnen Komponenten zus

�

atzli
h entstehende Fehler in

den barotropen Ges
hwindigkeiten wurde auf 0,004m s

�1

ges
h

�

atzt. Insgesamt f

�

uhrte die-

se Unsi
herheit zu einem Fehler von 0,6 Sv bei einer Transportabs
h

�

atzung dur
h eine

Fl

�

a
he von 50 km

2

.

Eine harmonis
he Gezeitenanalyse von 16 Verankerungenszeitserien aus dem Somali-

be
ken und dem Gebiet s

�

udli
h von Sri Lanka wurde dur
hgef

�

uhrt, um die Gezeitenanteile

aus den direkten Str

�

omungsmessungen zu eliminieren. Die Ergebnisse wurden mit einem

globalen Gezeitenmodell (Le Provost et al., 1998) vergli
hen.

Mit der harmonis
hen Analyse wurden 5 Partialtiden direkt bestimmt und weitere 10 aus
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den Ergebnissen anhand des gezeitenerzeugenden Potentials abgeleitet. Gezeitenstr

�

omun-

gen kleiner als 0,002m s

�1

konnten ni
ht aufgel

�

ost werden.

Das Modell

�

ubers
h

�

atzt die Amplitude der Gezeiten im Somalibe
ken. Au�erdem

wird eine Phasendi�erenz von 40

Æ

in beiden Ges
hwindigkeitskomponenten zwis
hen den

Modelldaten und der harmonis
hen Analyse der Verankerungen des Somalibe
kens fest-

gestellt. Die Gezeitenstr

�

omungen der Verankerungen s

�

udli
h von Sri Lanka stimmen gut

mit denen des Modells

�

uberein.

Der hier dokumentierte hohe vertikale Austaus
h in Tiefen unterhalb von 2500m im n

�

ord-

li
hen Somalibe
ken bedingt eine erh

�

ohte horizontale Advektion von Tiefenwasser dur
h

die Amirantenpassage. Die Ergebnisse dieser Arbeit unterstrei
hen damit den Zusammen-

hang zwis
hen der kleinskaligen turbulenten Vermis
hung und der globalen ozeanis
hen

Tiefenzirkulation. Sie liefern damit eine m

�

ogli
he Erkl

�

arung f

�

ur eine im Verglei
h zum

Pazi�k erh

�

ohte meridionale Umw

�

alzungsrate im Indis
hen Ozean: den Monsun.

Die Ergebnisse zeigen die Wi
htigkeit der Verwendung von r

�

aumli
h variablen turbu-

lenten Austaus
hkoeÆzienten in numeris
hen Modellen f

�

ur eine verbesserte Bes
hreibung

der Tiefenzirkulation und der meridionalen Umw

�

alzungsrate im Weltozean auf.
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