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1. Einleitung

Das in grofleren Tiefen des Ozeans vorgefundene kalte Wasser wird in hohen Breiten
durch einen Wiarmeverlust an der Meeresoberfliiche gebildet. Es sinkt durch Konvektion
auf den Meeresboden ab und stréomt von dort in alle tiefen Becken des Ozeans. Die Pro-
duktionsrate von Tiefenwasser im Weltozean betrigt ca. 30 Sv'.

Das heutige Verstédndnis der Tiefenzirkulation beruht auf einer von Stommel und
Arons (1960a) entwickelten Modellvorstellung. Das Modell basiert auf der Annahme, daf
das in den Entstehungsgebieten absinkende Wasser durch einen iiber die gesamte Fliche
des Ozeans gleichméfligen Aufstieg balanciert wird. Weiterhin wird vorausgesetzt, dafl die
Tiefenstromung im geostrophischen Gleichgewicht ist. Dies impliziert, daf der vertikal in-
tegrierte Massenflufl im Inneren des tiefen Ozeans polwérts stromt. Um den polwirtigen
und vertikalen Massenflufl zu balancieren, wurden tiefe westliche Randstréme eingefiihrt,
die das Wasser aus den Absinkregionen der Arktis und Antarktis nach Siiden bzw. Nor-
den transportieren. Die spéiteren Beobachtungen von tiefen westlichen Randstromen in
allen Ozeanen stellen eine grundlegende Bestétigung des Modells dar.

Aus theoretischen Uberlegungen und Laborexperimenten mit Meerwasser folgerte
Sandstrom (1908), daB sich eine meridionale Umwilzungszirkulation im Ozean nur auf-
recht erhalten 14f8t, wenn sich die Wirmequelle in grofleren Tiefen als die Quelle von
kaltem Wasser befindet. Der Ozean wird aber fast ausschliellich von der Sonne, und da-
mit an der Oberfliche, erwérmt; folglich gibt es nur eine sehr schwache Zirkulation und
der Ozean fiillt sich langsam mit kaltem Wasser auf.

Die Beobachtungen der vertikalen Dichteverteilung und einer starken meridionalen
Umwilzungszirkulation im Ozean widersprechen diesen Uberlegungen. Sandstrim (1908)
ging bei der Aufstellung des Theorems von einem idealen Fluid aus, welches nicht durch
Vermischung beeinflufit ist. Durch vertikale Vermischung kann Wérme von der Ober-
flichenschicht in die tieferen Schichten des Ozeans transportiert werden und dabei die ho-
rizontalen Dichtegradienten erzeugen, die den Antrieb fiir die meridionalen Umwélzungs-
zirkulation darstellen.

Um die beobachtete Vertikalverteilung der Dichte gegen die Tiefenwasserproduktions-
rate aufrecht zu erhalten, ist eine hohe vertikale Vermischungrate notwendig. Munk (1966)

untersuchte die Verteilung einer Reihe von gemessenen ozeanographischen Variablen in

11 Sv (1 Sverdrup) entspricht 104 m3s~!.
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grofleren Tiefen des Ozeans und zeigte, dafl allein ein Gleichgewicht zwischen vertikaler
Advektion und vertikaler Diffusion die beobachteten Verteilungen erkliren kann. Der fiir
das Gleichgewicht benétigte vertikale Austauschkoeffizient liegt in der Gréflenordnung
von 1 x107*m?s~!
koeffizient.

Entfernt von der Meeresoberfliche und von Fronten wird die Vermischung im Ozean

, und ist damit einen Faktor 100 gréfler als der molekulare Diffusions-

durch das Brechen interner Wellen hervorgerufen. Direkte Messungen der vertikalen Ver-
mischung in Tiefseebenen haben gezeigt, dafy der Austauschkoeffizient in der Gréflenord-
nung von 1 x 107°m?s™" liegt (Ledwell et al., 1993; Kunze und Sanford, 1996). Lokal,
im Zusammenhang mit Topographie, z.B. an mittelozeanischen Riicken oder an nahe
an die Oberfliche ragenden untermeerischen Kuppen, sind dagegen sehr hohe Vermi-
schungsraten festgestellt worden (Polzin et al., 1996b; Lueck und Mudge, 1997). Munk
und Wunsch (1998) konnten zeigen, dafl die Horiziontalgeschwindigkeiten in der Tiefe
ausreichend hoch sind, um stark vermischtes Wasser gleichméflig im Ozean zu verteilen.
Das Problem verlagerte sich dadurch auf die Suche nach hot spots, die sich durch beson-
ders starke Vermischung auszeichnen.

Fiir die Aufrechterhaltung der vertikalen Dichteverteilung im Ozean wird eine Ener-
gie von ca. 2TW benotigt (Munk und Wunsch, 1998). Als Energielieferant werden die
Gezeiten und der Wind angesehen, die beide zu etwas gleichen Anteilen an der Aufrechter-
haltung der ozeanischen Schichtungverhéltnisse beteiligt sind. Anhand der von Satelliten
gemessenen Meeresoberflichenauslenkung zeigten Egbert und Ray (2000), dafl 1 TW der
Gezeitenenergie im tiefen Ozean an die Schichtung abgegeben werden, wobei 10% davon
alleine im westlichen Indischen Ozean dissipiert werden. Der Wind kann direkt oder indi-
rekt zur Vermischung im Ozean beitragen. Auf dem direkten Weg kénnen winderzeugte
Stromungen zu Vermischung fithren. Der Wind kann aber auch durch die Anregung von
mesoskaligen Wirbeln oder internen Wellen im tiefen Ozean zur Vermischung beitragen.

Im Gegensatz zum Atlantik und Pazifik werden im Indischen Ozean zwei nach Nor-
den setzende Randstrome beobachtet. Im westlichen Teil setzt ein Randstrom ausgehend
vom Antarktischen Wasserring entlang des Kontinentalfufles von Afrika nach Norden
(Warren, 1978). Dieser Randstrom ventiliert schliefilich das Tiefenwasser im Arabischen
Becken nordlich des Aquators (Warren, 1981b; Fieuz und Swallow, 1988; Quadfasel et al.,
1997). Der Einstrom von Tiefenwasser in das Somalibecken durch die Amirantenpassage
liegt zwischen 1,0 und 1,8 Sv (Johnson et al., 1998).

Das Somalibecken ist unterhalb von 3800 m abgeschlossen, so daf} das einstrémende
Tiefenwasser dort aufsteigen mufi. Die Fliche des Beckens im 3800 m Tiefenniveau wird
von Fieur und Swallow (1988) mit 3 x 10'>m? angegeben. Unter der Annahme eines
gleichférmigen Auftriebs iiber das gesamte Becken ergibt sich eine Vertikalgeschwindig-

1

keit von 4 x 10" "ms~!, ein Faktor 4 gréfer als die mittlere Vertikalgeschwindigkeit des



1

wr~4x10 " ms”

1.0-1.8 Sv 0.5-3.2 Sv

Johnson et al, 1998 Quadfasel et al, 1997

Abbildung 1.1: Schematische Darstellung der Motivation dieser Arbeit. Der von Johnson et al.
(1998) bestimmte Einstrom in das Somalibecken betrigt ca. 5% der globalen Tiefenwasserpro-
duktionsrate. Das Somalibecken ist unterhalb 3800 m abgeschlossen, so dal das Tiefenwasser
aufsteigen mufl. Der aus der Volumenbilanz resultierende Auftrieb ist um einen Faktor vier
hoher als der mittlere Auftrieb im Ozean. Die Motivation dieser Arbeit ist, die fiir den hohen

Einstrom verantwortliche Prozesse zu untersuchen.

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

trieb und der kleinskaligen vertikalen Vermischung, die diesen balanciert, herzustellen.

Diese Arbeit ist wie folgt aufgebaut: im nichsten Kapitel wird ein Uberblick iiber die
Topographie, das Windfeld und die Oberflichenzirkulation des Indischen Ozeans gege-
ben. Es folgt eine Vorstellung von vorangegangener Beobachtungen zur Tiefenwasseraus-
breitung. In Kapitel 3 wird der fiir diese Arbeit zur Verfiigung stehende umfangreiche
Datensatz vorgestellt, wobei auch auf die Datenauswertung eingegangen wird. Kapitel 4
beschiéftigt sich mit einem Verfahren zur Berechnung von absoluten Transporten. Hier
wird versucht, daf klassische Problem der physikalischen Ozeanographie der Referenzie-
rung geostrophischer Stromung durch die Verwendung moderne Mefimethoden zu 16sen.
Dabei wird auch ein Verfahren zur Berechnung der barotropen und baroklinen Gezeiten-
stromung vorgestellt. In Kapitel 5 wird die Tiefenzirkulation im Somalibecken beschrie-
ben.

In Kapitel 6 werden die Grundlagen zur Parameterisierung der Vermischung aus Fe-
instrukturdaten anhand von Beispielen aus dem #dquatorialen Bereich des Somalibeckens
vorgestellt. Es werden Untersuchungen zum internen Wellenfeld am Aquator dargelegt,
und der vertikale Austauschkoeffizient abgeschétzt. Kapitel 7 beschéftigt sich mit dem
internen Wellenfeld und der Vermischung im nordlichen Somalibecken und in den 6stlich

angrenzenden Gebieten. Es wird gezeigt, dafl die starke vertikale Vermischung in diesem
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Gebiet iiber eine Energiekaskade von Monsunwinden iiber planetarische Wellen zu in-
ternen Wellen erklirt werden kann. Das letzte Kapitel bildet die Zusammenfassung der
Ergebnisse.



2. Zirkulation und Hydrographie des Indischen

Ozeans

Die nordliche Begrenzung durch Landmassen in subtropischen Breiten prigt die besonde-
re Rolle des Indischen Ozeans in der globalen Zirkulation. Heraus folgt ein netto Wérme-
eintrag der Atmosphéire in den Ozean, welcher nicht wie im Atlantik oder Pazifik in
den subtropischen Regionen ausgeglichen werden kann. Der Gleichgewichtszustand for-
dert hier einen Abtransport der Wérme nach Siiden. Dies geschieht durch eine meri-
dionale Massenumwélzung mit einem siidwirtigen Nettotransport von warmen Wasser,
dessen Masse durch Auftrieb aus tiefer gelegenen Schichten ersetzt wird und dort einen
nordwértigen Transport zur Folge hat. Die unterschiedlichen thermischen Eigenschaften
von Wasser und Land bewirken weiterhin die halbjidhrliche Umkehr des vorherrschen-
den Windfeldes. Die Oberflichenzirkulation des noérdlichen und dquatorialen Indischen
Ozeans weist daher die hochste saisonale Variabilitdt im Weltozean auf. Zudem fiihrt die
Anregung von planetarischen Wellen durch die Anderung der Rotation im Windfeld zu

starken Fluktuationen der Tiefenstrémung im Untersuchungsgebiet.

2.1 Topographie des Indischen Ozeans

Im Gegensatz zum Atlantik, dessen Topographie hauptsichlich durch den Mittelozeani-
schen Riicken bestimmt wird, weist die Topographie des Indischen Ozeans neben dem
Mittelozeanischen Riicken weitere ausgedehnte ozeanische Riicken auf. Eine Ubersicht der
Topographie ist in Abbildung 2.1 gegeben. Der Mittelozeanische Riicken findet im Indi-
schen Ozean seine Fortsetzung durch die Gebirgsziige des Westlichen Indischen Riickens
und des Zentralindischen Riickens. Durch seine nordwiértige Verlangerung, den Arabisch-
Indischen Riicken, findet er Anschlufl an das Festland im Golf von Aden. Im Siiden
verbindet der Indisch-Antarktische Riicken die Fortsetzung im Pazifik. Weitere bedeu-
tende ozeanische Riicken sind der Ostliche Indische Riicken, der Malediven Riicken, der
Maskarenenriicken sowie der Madagaskar- und der Westaustralische Riicken.

Im nordwestlichen Indischen Ozean separiert der Arabisch-Indische Riicken, auch als

Carlsberg Riicken bezeichnet, das Somalibecken von dem Arabischen Becken. Die Owens-
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(A) - Arabisches Becken

(B) - Somalibecken > 4000m

(C) - Zentralindisches Becken 3000m-4000m
(D) - Maskarenenbecken 2000mM-3000m
(E) - Nordwestaustralisches Becken 1000M=2000m

(F) - Madagaskar Becken

(G) - Natalbecken 200m-1000m
(H) - Westaustralisches Becken < 200m
(I') - Siidwestindisches Becken Land

(J) - Siidostindisches Becken

Abbildung 2.1: Ozeanische Riicken (R.) und Tiefseebecken des Indischen Ozeans (Daten-
grundlage: NGDC TerrainBase).
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bruchzone durchsetzt den Arabisch-Indischen Riicken bei 8° N bis 12° N und 56° O bis
58° 0. In diesem Bereich liegt die tiefste Verbindung zwischen den beiden Becken, dessen
Schwelle von Wyrtki (1971) auf eine Tiefe von 3800 m geschétzt wurde. Das Somalibecken
ist im Siiden durch die Amirantenpassage mit dem Maskarenenbecken verbunden. Im
Osten wird das Arabische Becken von dem Malediven Riicken begrenzt. Hier sind keine
tiefer gelegenen Schwellen zum 6stlich angrenzenden Zentralindischen Becken bekannt.
Der Ostliche Indische Riicken trennt das Zentralindische Becken von dem Nordwestau-
stralischen Becken im Ostlichen Indischen Ozean. Zwischen 2°S und 11° S sind eine Reihe
von Tiefseeschwellen mit Tiefen {iber 4000 m bekannt (Sclater und Fischer, 1974; Ka-
naev, 1977). Dariiber hinaus entdeckten MecCarthy et al. (1997) einen Bruch zwischen
der im Siiden gelegenen Verbindung des Ostlichen Indischen Riickens und des Westau-
stralischen Riickens bei 28°S mit einer Schwellentiefe gréfler als 4400 m.
Zusammenfassend wird deutlich, daf3 die Ausbreitung des von Siiden her einstromen-
den Tiefenwassers in Bodennihe des Indischen Ozeans durch die zahlreichen Riicken-
systeme stark eingeschrinkt wird. In der Darstellung von vorangegangenen Untersuchun-

gen zur Ausbreitung des Tiefenwassers im Abschnitt 2.4 wird dies noch weiter ausgefiihrt.

2.2 Das Windfeld

Der nordliche Indische Ozean weist zusammen mit den siidostasiatischen Gewéssern das
am stirksten vom Monsun geprigte Klima der Erde auf. Dieses duflert sich durch eine
komplette Richtungsumkehr des Windfeldes zwischen den Winter- und Sommermonaten.
Die typischen Wind- und Luftdruckverhéltnisse wihrend des Nordostmonsuns im Winter
und des Siidwestmonsuns im Sommer sind in Abbildung 2.2 dargestellt.

Wihrend des Nordostmonsuns unterscheidet sich die atmosphérische Zirkulation nur
geringfiigig von der in den gleichen Breiten der anderen Ozeane vorherrschenden Zir-
kulation. Ahnlich wie in den Passatregionen sind iiber dem nérdlichen Indischen Ozean
nordsstliche Winde vorherrschend, welche siidlich des Aquators im Bereich bis 10° S mit
dem in der Siidhemisphére vorherrschenden Siidostpassat konvergieren. Dieses Gebiet be-
schreibt die Kalmenzone im Indischen Ozean und ist durch ein Minimum im Luftdruck
ausgezeichnet.

Im Mai findet der Ubergang vom Nordostmonsun zum Siidwestmonsun statt. Die Wind-
drehung verlduft in zyklonaler Richtung und fiihrt zum Auftreten von starken West-
winden auf dem Aquator. Withrend des Siidostmonsuns setzt sich der Siidostpassat aus
der Siidhemisphire iiber den Aquator hinweg nach Norden fort. Die Ausbildung eines
Tiefdruckgebietes iiber Indien und der Arabischen Halbinsel ruft ein stetiges Windfeld
mit hohen Windgeschwindigkeiten iiber dem gesamten nordwestlichen Indischen Ozean

hervor. Die Werte des Windstresses wiahrend des Siidwestmonsuns sind im nordlichen So-
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Abbildung 2.2: Windverhiltnisse und Luftdruck an der Meeresoberfliche iiber dem Indi-
schen Ozean im Januar (links) wiahrend des Nordostmonsuns und im Juli (rechts) wiahrend des

Stidwestmonsuns. Die Windgeschwindigkeiten sind in Beaufort angegeben (Aus Knoz (1987)).

malibecken bei 10° N bis zu drei mal grofler als die des Nordostmonsuns. Der Siidostpassat
nimmt gleichzeitig die hochsten Geschwindigkeitswerte an. Die Position der Kalmenzo-
ne dndert sich nur geringfiigig. Fluktuationen mit Perioden zwischen 30 und 50 Tagen
modulieren besonders das zonale Windfeld (Madden und Julian, 1972). Im November
tritt die zweite Zwischenphase ein und der Wind dreht in antizyklonaler Richtung nach
Nordost. Dabei kommt es wieder zum Auftreten von starken Westwinden am Aquator.
Ahnlich dem atlantischen und pazifischen Klima existiert auf der siidlichen Hemisphiire
bei 30° S ein Hochdruckgebiet unabhéngig von der Jahreszeit. Mit ihm verbunden ist eine
zyklonale Zirkulationszelle. Den nordlichen Teil der Zelle bildet der stetige Siidostpassat,
wihrend der siidliche Teil von den fiir die mittleren Breiten typischen variablen West-

winden eingenommen wird.

2.3 Die windgetriebene Zirkulation

Die Oberflachenzirkulation in der Siidhemisphére bis ca. 5° S wird durch den Subtropen-
wirbel bestimmt (Abbildung 2.3). Der nordliche Teil des Subtropenwirbels wird von dem
Siiddquatorialstrom (SE) eingenommen, welcher Wasser des Indischpazifischen Einstroms
in einem breiten Band nach Westen transportiert (Gordon et al., 1997). Ostlich von Ma-

dagaskar fliefit ein Teil des Siiddquatorialstroms in den nach Siiden sich fortsetzenden
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Abbildung 2.3: Oberflichenzirkulation im Indischen Ozean wihrend des Nordostmonsuns
(oben) und des Siidwestmonsuns (unten). Die Pfeildicke kennzeichnet die Konstanz der
Stromungen. NM - Nordostmonsunstrom, So - Somalistrom, SM - Siidwestmonsunstrom, EAC -
Ostafrikanischer Kiistenstrom, EC- Aquatorialstrom, SJ-Siid Java Strom, Mo - Mosambique
Strom, Ma- Madagaskar Strom, Ag- Agulhas Strom, Wt- Westwindtrift oder Siidindischer
Strom (Deutsches Hydrographisches Institut (1960)).

Madagaskar Strom. Kurz vor der afrikanischen Kiiste teilt sich der Siiddquatorialstrom
vollsténdig in den nach Siiden setzenden Mosambique Strom (Mo) und den nach Norden
flieBenden Ostafrikanischen Kiistenstrom (EAC). Der siidliche Teil des Subtropenwirbels
wird von der Westwindtrift (Wt) eingenommen. Die Stromung in diesem Bereich wird
auch Siidindischer Strom genannt. Der Transport des Siidindischen Stroms nimmt nach

Osten hin stetig ab (Stramma, 1992).
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Als Folge der Windumkehr &dndert sich auch die Oberflichenzirkulation im dquato-
rialen und nérdlichen Indischen Ozean. Wéhrend des Nordostmonsuns flieft der Nord-
ostmonsunstrom (NM) nordlich des Aquators nach Westen und speist den Somalistrom,
der entlang der Kiiste Somalias nach Siidwesten stromt. Siidlich des Aquators trifft der
Somalistrom auf den von Siiden kommenden Ostafrikanischen Kiistenstrom (EAC), die
zusammen die Quelle fiir den Aquatorialen Gegenstrom (EC) bilden (Diiing und Schott,
1978; Swallow et al., 1991).

Im Siidwestmonsun iiberquert der Ostafrikanische Kiistenstrom den Aquator und
speist den Somalistrom. Die Stromungen in der Arabischen See sind jetzt 6stlich und
bilden den Siidwestmonsunstrom (SM). Der als Folge des Monsunwechsels und der Ande-
rung der Niederschlagsrate auftretende Siid Java Strom (SJ) (Quadfasel und Cresswell,
1992) kehrt ebenso seine Richtung um.

2.3.1 Saisonale Entwicklung des Somalistroms

Der saisonale Richtungswechsel des Somalistroms vollzieht sich nicht abrupt entlang der
gesamten Kiiste Somalias, sondern in mehreren Schritten, dessen Uberginge durch rela-
tiv kurze Zeitskalen gekennzeichnet sind. Zwischen den schnellen Ubergangsphasen liegen
Perioden, in denen sich die Zirkulation nur wenig dndert (Quadfasel, 1982). Die verschie-
denen Phasen der Entwicklung sind in Abbildung 2.4 dargestellt.

Nach dem Einsatz des Siidwestmonsuns im Juni bis Juli (Abbildung 2.4 (a)) iiber-
stromt der Somalistrom den Aquator von Siiden und 16st sich zwischen 2° N und 5° N
von der Kiiste ab. Ende Juni oder Anfang Juli bildet sich ein antizyklonaler Wirbel mit
einem Zentrum bei 8° N aus. Dieser Wirbel wurde von Findlay (1866) auf den Namen
“Great Whirl” getauft. In den Gebieten der Kiistenablosung der beiden Wirbel bei 5° N
und 10° N bilden sich starke Auftriebsgebiete (Abbildung 2.4).

Zwischen August und September wandern beide Wirbel etwas nordlich, oder das Zwei-
wirbelsystem kollabiert, und der Somalistrom flie3t als kontinuierliches Band nach Nor-
den. Im August und September 1995 zeigte sich beispielsweise ein verstérkter siidlicher
Wirbel; das Zentrum des Great Whirls lag bei ca. 10° N, und die Oberflichenstromungen
des Great Whirls erreichten Geschwindigkeiten von iiber 2,5 ms™!(Schott et al., 1997).
Bei einem Zusammenbruch des Wirbelsystems wandert das siidliche Auftriebsgebiet mit
hohen Geschwindigkeiten nach Norden (FEvans und Brown, 1981). Obwohl Anfang No-
vember siidliche Winde am Aquator einsetzen, bleibt der iiber den Aquator flieBende
Somalistrom bis Ende November ausgeprigt (Schott und Fieuz, 1985).

Im Nordostmonsun bis Februar ist der Somalistrom als ein mit der Tiefe abnehmen-
der siidwértiger Randstrom vorhanden. Zwischen Marz und April verlagert sich der auf

die Kiiste zustromende Einstrom aufgrund der Rotation des Windfeldes nach Siiden.
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Wihrend des einsetzenden Siidwestmonsuns entwickelt sich an der Kiiste wieder der

nordwértige Somalistrom mit einem Auftriebsgebiet zwischen 3° N und 4° N.

2.3.2 Monsunresponse der tieferen Schichten im Somalibecken

Wihrend die Oberflichenzirkulation und ihre zwischenjihrlichen Schwankungen gut be-
kannt sind, liegen iiber den Monsunresponse in gréfleren Tiefen nur wenige Messungen
vor. Im Great Whirl konnte im August 1993 eine antizyklonale Stromung bis in eine Tiefe
von 300 m feststellt werden (Fischer et al., 1996). Im August 1995 reichte die antizyklo-
nale Stromung des Great Whirls sogar bis in eine Tiefe von iiber 1000 m (Schott et al.,
1997). Die dort gemessenen Geschwindigkeiten betrugen noch iiber 0,1 ms™"'.

Vor dem Einsatz des Siidwestmonsuns wurden von Bruce und Volkmann (1969) an-
tizyklonale Stromungen in Tiefen von 2000 m beobachtet. Sie vermuteten, dafl die Bewe-
gung ein Relikt des von dem vorangegangenen Siidwestmonsun erzeugten Great Whirls
darstellt. Einen in Tiefen von 700 m liegenden antizyklonaklen Wirbel beobachteten auch
Quadfasel und Schott (1982) wihrend des Einsatzes des Siidwestmonsuns im Jahr 1979.
Aufgrund der Salzgehaltsverteilung im Zentrum des Wirbels hielten die Autoren einen
Zusammenhang mit dem Great Whirl aus dem vorangegangen Sommer aber fiir unwahr-
scheinlich.

Eine mit dem Monsun variable Strémung in 700- 800 m Tiefe konnte von Schott und

SOMAL! CURRENT FLOW PATTERNS
0-100m

40° E 457 50° 55" 50° 55 &0 55" 50° 58°  BO* 5358°  50° 55°

Abbildung 2.4: Schematische Darstellung der saisonalen Entwicklung des Somalistroms in
den oberen 100 m. Die gestrichelten Flichen kennzeichnen Auftriebsgebiete. (aus Schott et al.
(1990))
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Fischer (2000) in der Passage zwischen Sokotra und Somalia festgestellt werden. Dieser
Unterstrom beférderte wihrend des Nordostmonsuns salzreiches Rotes Meer Wasser von
dem Golf von Aden in das nordliche Somalibecken. Wahrend des Stidwestmonsuns wur-
den nordliche Stromungen in dieser Tiefe beobachtet.

Schliefilich stellten Beal et al. (2000) eine Umkehr der Tiefenzirkulation in der Bo-
dennédhe des nordlichen Somalibeckens zwischen Juni 1995 und September 1995 fest.
Wihrend im Juni eine antizyklonal rotierende Zelle beobachtet wurde, stellten sie im
September eine zyklonal rotierende Bodenzirkulation fest. Die in der vorliegenden Arbeit
dargestellten Untersuchungen zeigen allerdings, dafl kein Monsunresponse in der boden-
nahen Zirkulation im Jahr 1995 festzustellen war (siehe Abschnitt 5) und dafi die von
Beal et al. (2000) dargestellten Untersuchungen vermutlich auf die im néchsten Abschnitt

beschriebenen Rossbywellen zuriickzufiihren sind.

2.3.3 Der Einflufl von niederfrequenten Wellen auf den Somalistrom

Der mogliche Einfluf} von niederfrequenten Wellen auf die Entwicklung des Somalistroms
wurde in mehreren theoretischen Studien untersucht. Lighthill (1969) modellierte die
Fernwirkung von dquatorialen Wellen, welche durch den pl6tzlichen Einsatz des Siidwest-
monsuns angeregt werden. Visbeck und Schott (1992) konnten dagegen zeigen, daf§ dieser
Einfluf} fiir den nérdlichen Bereich von nur geringer Relevanz ist.

Anderson und Rowlands (1976) untersuchten die Wirkung von kiistenparallelen Win-
den auf die Zirkulation im westlichen Arabischen Meer. Thre Ergebnisse zeigten, dafl die
Zirkulation im Randstrombereich durch planetarische Wellen dominiert wird, die im offe-
nen Ozean angeregt werden und nach Westen wandern. Das Auftreten von planetarischen
Wellen wurde im westlichen Arabischen Meer von Schott und Quadfasel (1982) anhand
Verankerungsdaten bestétigt. Als Beispiel der im Somalibecken auftretenden Fluktuatio-
nen sind drei Geschwindigkeitszeitserien aus verschiedenen Tiefen bei 7° N und 54°48 O
dargestellt. Zu erkennen sind niederfrequente Fluktuationen, die selbst in grofieren Tiefen
noch Amplituden bis zu 0,1 ms~! aufweisen.

Als Teil seiner Dissertation untersuchte Eigenheer (1997) den Beitrag von nieder-
frequenten planetarischen Wellen zur Entwicklung des Somalistroms anhand der in Ab-
schnitt 3 beschrieben Verankerungsdaten aus dem Somalibecken und TOPEX/POSEIDON
Altimeterdaten. Er zeigte, daf die energetischen Fluktuationen Perioden zwischen 30 und
40 Tagen besitzen. Die zonale Wellenlénge wurde mit 700 km abgeschitzt und entspricht
damit dem Durchmesser des Great Whirls. Aus der Analyse der Wasserstandsdaten des
Satelliten konnte eine nach Westsiidwest gerichtete Phasenausbreitung festgestellt wer-
den (Abbildung 2.6). Dieses Verhalten ist charakteristisch fiir erzwungene Rossbywellen

mittlerer Breiten, die eine Phasengeschwindigkeit von 0,23 ms~! besitzen. Die Amplitude
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Abbildung 2.5: Gezeitengefilterte Stromungszeitserien aus drei verschiedenen Tiefen einer
Verankerung im Somalibecken bei 7° N und 54°48’ O.

der Oberflichenauslenkung in Abbildung 2.6 ist im Bereich des Great Whirls am stérk-
sten und fillt zum zentralen Arabischen Meer unter die Rauschgrenze ab.

Die Beobachtungen erkliarte Figenheer (1997) durch kurze Rossbywellen, die an der
Kiiste von Somalia durch die Reflexion langer Rossbywellen angeregt werden und im
westlichen Arabischen Meer akkumulieren. Die langen Rossbywellen werden durch die
Schwankungen der Rotation des Windfeldes im siidlichen Arabischen Meer erzeugt. Der
abgeschitzte Beitrag der niederfrequenten Wellen zum Transport des Somalistroms be-
trug 20%.

Die dargestellten Ergebnisse machen deutlich, dal in der Tiefe des nordlichen So-
malibeckens Geschwindigkeitsfluktuationen mit Amplituden in der Gréenordnung von
0,1ms~! und Perioden von 30 bis 40 Tagen auftreten, die sowohl die Dichteschichtung
als auch die direkten Stréomungsmessungen beeinflussen.
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Abbildung 2.6: Ridumliche Amplitudenfunktion der Oberflichenauslenkung aus Alimeterda-
ten. Das Konturintervall ist 1 cm, mit dunkler Ténung fiir hthere Werte. Die Pfeile kennzeich-
nen die berechneten Wellenzahlvektoren aus den Wasserstandsdaten und Verankerungen. Die

gepunkteten Linien kennzeichnen die Satellitenbahnen (aus Eigenheer (1997)).

2.3.4 Saisonale Entwicklung des Monsunstroms

Der Monsunstrom ist ein wichtiges Bindeglied fiir den Austausch zwischen dem Arabi-
schen Meer und dem Golf von Bengalen (Schott et al., 1994). Im Winter transportiert
der Nordostmonsunstrom (Abbildung 2.3) salzarmes Wasser aus dem Golf von Bengalen
in das Arabische Meer. Umgekehrt transportiert der Stidwestmonsunstrom im Sommer
salzreiches Wasser aus dem Arabischen Meer in den Golf von Bengalen.

Anders als im Somalibecken ist im Golf von Bengalen zu Beginn des Nordostmonsuns
bereits eine zyklonal rotierenden Zirkulationszelle mit einem starken Randstrom ausge-
préigt. Diese Zirkulation wird durch Fernwirkungseffekte hervorgerufen (Eigenheer und
Quadfasel, 2000). Der Randstrom, auch Ostindischer Kiistenstrom bezeichnet, speist den
Ende November auftretenden Nordostmonsunstrom mit Wassermasseneigenschaften aus
dem zentralen Golf von Bengalen. Im Januar ist der Ostindische Kiistenstrom schon stark
abgeschwicht und der Nordostmonsunstrom wird jetzt aus dem Gebiet siidlich von 8° N
versorgt.

Im Sommer bewegt sich der Siidwestmonsunstrom in einem breiten Band durch das
Arabische Meer (Cutler und Swallow, 1984). Dieser bildet an der Westkiiste Indiens al-
lerdings keinen Randstrom; siidlich gerichtete Stromungen wurden aber &stlich von den
Malediven festgestellt (Stramma et al., 1996). Bei 80° O konnte ein Transport des NM
von 12 Sv im Jahr 1991 und 10 Sv im Jahr 1992 bestimmt werden (Schott et al., 1994).
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2.3.5 Wyrtki Jet und dquatoriale Wellen

Siidlich des im jihrlichen Rhythmus wechselnden Stromregimes tritt auf dem Aquator
zweimal im Jahr ein ostwirts gerichteter Jet auf (Wyrtki, 1973). Dieser wird durch die
in den Zwischenmonsunphasen am Aquator auftretenden 6stlichen Winde angetrieben
und erreicht Geschwindigkeiten iiber 1,5 ms™!(Reppin et al., 1999). Ein dquatorialer Un-
terstrom ist im Indischen Ozean zwischen Februar und Juni vorhanden (Leetmaa und
Stommel, 1980). Anhand Verankerungsdaten konnten Reppin et al. (1999) ein wiederhol-
tes Auftreten des Unterstroms auch im August 1994 feststellen.

In groBeren Tiefen entdeckten Luyten und Swallow (1976) am Aquator des Indischen
Ozeans vertikale kleinskalige Tiefenstromungen. Diese dquatorialen “Deep Jets” sind heu-
te in allen Ozeanen beobachtet worden. Sie sind durch ein mit der Tiefe oszillierendes

I und

Geschwindigkeitsfeld charakterisiert und werden mit Amplituden zwischen 0,1 ms~
0,2ms~! beobachtet. Thre Vertikalskalen unterscheiden sich zwischen den Ozeanen, wobei
sie im Indischen Ozean bei 650 m liegen (Dengler und Quadfasel, zur Verdffentlichung
eingereicht, 1999). Hier sind die Deep Jets auch bis Bodennéhe zu finden, wéihrend sie
im Atlantik und Pazifik nur zwischen 800 und 2000 m auftreten. Der Anregungsmecha-
nismus der Jets ist bis heute nicht geklirt. Muench und Kunze (1999) zeigten aber, dafl

Wechselwirkungen mit internen Wellen die Deep Jets aufrecht erhalten konnen.

2.4 Die Tiefenzirkulation

In diesem Abschnitt wird ein Uberblick iiber die Tiefenzirkulation im Indischen Ozean
gegeben, damit die spiteren Untersuchungen im westlichen Arabischen Meer am Aquator
siidlich von Sri Lanka im Gesamtzusammenhang gesehen werden kénnen.

Als Folge des Eintrags von Wérme aus der Atmosphére in den Ozean kann im Indi-
schen Ozean kein Tiefen- oder Bodenwasser durch Konvektion gebildet werden. Es muf
daher aus anderen Ozeanen, speziell dem Atlantik und dem Arktischen Ozean, impor-
tiert werden. Im Unterschied zum Atlantik stellt sich die thermohaline Zirkulation im
Indischen Ozean als eine Umwandlung von dichtem, kalten Wasser zu warmem Wasser
dar.

Der Austausch von Tiefenwasser findet ausschlieBlich iiber die Zirkumpolarstromre-
gion statt. Die in Bodenndhe nach Norden stromenden kalten und salzarmen Wasser-
massen sind das Antarktische Bodenwasser (AABW) und das Zirkumpolare Tiefenwas-
ser (Circumpolar Deep Water, CDW) (Abbildung 2.7). Die Unterscheidung dieser beiden
Typen ist vermutlich auf historische Gegebenheiten zuriickzufithren. Das nérdlich des
Westlichen Indischen Riickens nach Norden setzende Bodenwasser wird im Indischen

Ozean Zirkumpolares Tiefenwasser genannt. Im Atlantik gibt es keine vergleichbare Be-
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Abbildung 2.7: Verteilung der potentiellen Temperatur des Bodenwassers im Indischen Ozean.
Grau schattierte Flichen bezeichnen Tiefen kleiner als 3500 m (aus Mantyla und Reid (1995)).

zeichnung. Das nach Norden strémende Antarktische Bodenwasser wird hier auch im
Norden weiterhin AABW genannt, obwohl sich die Bedingungen der nordwértigen Aus-
breitung nicht wesentlich voneinander unterscheiden.

Im Zuge der nordwértigen Ausbreitung &ndern sich die Eigenschaften der einstrémen-
den Wassermassen durch Vermischung mit dem umgebenden Wasser. Ein Teil des Ein-
stroms wird durch einen Ausstrom von dem Indischen Tiefenwasser (IDW) balanciert,
welches durch die Vermischung der Einstromwassermasse mit salzreichem Zwischenwas-
ser gebildet wird (Mantyla und Reid, 1995). Der iibrige Anteil des Einstroms steigt in
die Thermokline auf. Robbins und Toole (1997) bestimmten einen Transport von 4 Sv in
die Thermokline nérdlich von 32°S. Die Groflenordnung dieser Anteile ist aber bis heute
umstritten.

Die zahlreichen Riickensysteme bieten der von Siiden her einflieBenden Tiefenstromung
mehrere Mo6glichkeiten, als westliche Randstrome in den Indischen Ozean vorzudringen.

Im westlichen Teil des Ozeans fliefit ein Randstrom entlang des Kontinentalabhangs von
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Madagaskar nach Norden, welches durch die 0,6° C Isotherme in Abbildung 2.7 ange-
deutet ist. Ein weiterer nordwirtiger Tiefenrandstrom wird auf der dstlichen Seite des
Ostlichen Indischen Riickens auf dem 90. Breitengrad beobachtet. Siidlich von 10°S auf
der westlich Seite dieses Riickens ist im Zentralindischen Becken auch kélteres Wasser zu
finden.

2.4.1 Tiefenrandstrome im Ostlichen Indischen Ozean

Der im 6stlichen Indischen Ozean auftretende Randstrom hat seinen Anfang im Indisch-
Antarktischen Becken, siidlich von 50°S und 6stlich von 80° O (Abbildung 2.8). Das
Tiefenwasser des Beckens stammt iiberwiegend aus dem Rossmeer, welches hohere Salzge-
halte als das Tiefenwasser des Weddellmeeres aufweist. Der Tiefenrandstrom fliefit durch
einen Bruch im Indisch-Antarktischen Riicken in das Siidostindische Becken. Hier setzt
er sich als westlicher Randstrom entlang des Riickens fort (Toole und Warren, 1993).
An der Kreuzung des Indisch-Antarktischen Riickens und des Ostlichen Indischen

Riickens stromt der flachere Teil des Randstroms weiter in nérdliche Richtung. Die Ei-
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Abbildung 2.8: Schematische Darstellung der Tiefenwasserausbreitung in Tiefenrandstrémen
im Ostlichen Indischen Ozean. Die durchgezogene Linie bezeichnet in Bodennihe stromendes

Tiefenwasser, die gestrichelte Linie bezeichnet einen auf dem Riicken sitzenden Randstrom.
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genschaften des oberen Randstroms konnte Warren (1982) im Zentralindischen Becken
bei 18°S und 12°S in einem Randstrom an der norddstlichen Flanke des Riickens beob-
achten. Der in gréfleren Tiefen stromende Randstrom setzt sich iiber das Westaustralische
Becken in das Nordwestaustralische Becken fort. Zwischen dem nérdlichen Westaustra-
lischen Riicken und dem Ostlichen Indischen Riicken existiert bei 28° N eine Spalte mit
Tiefen bis zu 4500 m. Hier teilt sich der nordwértige Randstrom ein weiteres Mal, wobei
ca. 1 Sv durch die Spalte in das Zentralindische Becken stromt (McCarthy et al., 1997).

Bei 18° transportiert der in nordliche Richtung setzende westliche Randstrom S 7 Sv
(Warren, 1981b). Der Ostliche Indische Riicken ist bei 11°S und 5° S unterbrochen. Be-
sonders durch eine Rinne bei 11°S strémt ein bedeutender Anteil des Tiefenrandstroms
als ostlicher Tiefenjet in das Zentralindischen Becken (Warren, 1982). In Ubereinstim-
mung mit dem Tiefenzirkulationsmodell von Stommel und Arons (1960a) breitet sich das
Einstromwasser in siidlicher Richtung aus und bildet das untere Tiefenwasser, welches in
antizyklonaler Richtung zirkuliert. Eine zusammenfassende Darstellung der Ausbreitung

des Tiefenwassers ist in Abbildung 2.8 gegeben.

2.4.2 Tiefenstromung im westlichen Indischen Ozean

Das Wasser des in Bodennédhe nach Norden setzenden Tiefenrandstroms im westlichen
Indischen Ozean stammt iiberwiegend aus dem Weddellmeer mit einer urspriinglichen
potentiellen Temperatur von -0,8°C, einem Salzgehalt von 34,66 und einem gelGsten
Sauerstoffanteil von 58 mll~! (Mantyla und Reid, 1995). Diese Wassermasse wird auf
den Schelfgebieten des Weddellmeeres gebildet und triagt zu ca. 80% zum Antarktischen
Bodenwasser bei (Orsi et al., 1999). Das Antarktische Bodenwasser ist in Bodennéhe in
fast allen tiefen Becken der Ozeane anzutreffen.

Der Ausstrom aus dem Weddellmeer teilt sich im Atlantisch-Indischen Siidpolar-
becken in drei Auslaufer auf, wobei ein Zweig zwischen dem Westlichen Indischen Riicken
und dem Kerguelenriicken in das Siidwestindische Becken stromt (siche Abbildung 2.7).
Das am Eingang des Beckens angelangte Antarktische Bodenwasser weist eine bereits
stark erhéhte potentielle Temperatur von 0° C auf, welche hauptséchlich durch vertika-
le Vermischung mit dariiberliegenden Wasserschichten zustande kommt. Anhand Fluor-
Chlor Kohlenwasserstoff Messungen bestimmten Haine et al. (1998) die Dauer der Aus-
breitung des AABW von dem Weddellmeer bis in das Siidwestindischen Becken mit 23+5

Jahren.

Madagaskar Becken und Maskarenenbecken

Das AABW des Siidwestindischen Beckens wird durch den Westlichen Indischen Riicken

an dem Einstrom in das nordlich gelegene Madagaskar Becken gehindert. Toole und War-
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ren (1993) stellten vier Bruchzonen im Westlichen Indischen Riicken fest, durch welche
Bodenwasser in das Madagaskar Becken gelangt. Die Haupteinstromregion stellt die At-
lantis IT Bruchzone bei 34°S, 57° E dar, die eine Schwellentiefe von 3800 m besitzt. Das
in Tiefen iiber 4500 m befindliche AABW im Siidwestindischen Becken muf} sich daher
erst mit dem dariiberliegenden Zirkumpolaren Tiefenwasser vermischen, um sich weiter
nach Norden auszubreiten.

Das im siidlichen Madagaskarbecken aufzufindene Tiefenwasser hat potentielle Tem-
peraturen von 0,4° C und Salzgehalte von 34,70. Der Einstromtransport bei 32°S wur-
de von Robbins und Toole (1997) unter Beriicksichtung des Silikatbudgets mit 7Sv ab-
geschiitzt (siehe auch Tabelle 2.1). Die Fortsetzung des Randstroms in das Madagaskar-
becken wird auch von Sedimentablagerungen angedeutet (Kolla et al., 1976). Von dem
Einstromgebiet breitet sich das Zirkumpolare Tiefenwasser in nordwestlicher Richtung
aus.

Am Kontinentalful von Madagaskar wurden in einer Reihe von Untersuchungen
noérdliche Transporte zwischen 3,6 Sv und 11,0 Sv festgestellt (Tabelle 2.1). In Abbildung
2.9 ist der Tiefenrandstrom durch die Schrigstellung der Isothermen zwischen 50° O und
55° 0O in Tiefen unterhalb von 4000 m zu erkennen. Zwischen 10°S und 12°S berechnete
Johnson et al. (1998) anhand von zwei hydrographischen Schnitten einen nordwirtigen
Randstromtransport von 2,5 — 3,8 Sv. Weiter nordlich in der Amirantenpassage konnten
sie dagegen in den gleichen Zeitrdumen nur Randstromtransporte zwischen 1,0 — 1,7 Sv
bestimmen. Die Autoren vermuteten die Rezirkulation eines Teils des Randstroms in

dem von den hydrographischen Messungen nicht aufgelosten Gebiet 6stlich von 55° im

Tabelle 2.1: Zusammenfassung von verdffentlichten nordwirtigen Transportabschéitzungen in

dem Tiefenrandstrom des Madagaskar- und Maskarenenbeckens.

Gebiet Breite [°S] Transport [Sv] Autoren
Madagaskar Becken 32 11,0 Toole und Warren (1993)*
Madagaskar Becken 32 7,0 Robbins und Toole (1997)*

Westlicher Indischer Riicken 32-20 6,1 Warren (1978)
Madagaskar Becken 35-20 5,2 Swallow und Pollard (1988)
Madagaskar Becken 23 5,7 Warren (1974)
Madagaskar Becken 23 3,6 Fieux et al. (1986)
Maskarenenbecken 18 5,2 Warren (1981b)
Maskarenenbecken 12 44 Warren (1974)
Maskarenenbecken 12-10 2,5-3,8 Johnson et al. (1998)

* - die Autoren verwendeten den gleichen Datensatz
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Abbildung 2.9: Vertikalverteilung der Temperatur bei 12°S (aus Warren (1974)).

Maskarenenbecken.

Amirantenpassage

Die Amirantenpassage hat eine Tiefe von iiber 5000 m und verbindet das nérdlich gele-
gene Somalibecken mit dem Maskarenenbecken. Alle anderen Verbindungen zum Soma-
libecken haben Schwellentiefen kleiner als 4000 m. Die Passage liegt bei 9°S 53° O und
hat eine Breite von ca. 100 km. Das Zirkumpolare Tiefenwasser mufy auf dem Weg in das
Somalibecken die Amirantenpassage durchqueren.

Das Vorhandensein einer Bodenstromung in der Passage wurde zuerst von Geologen
anhand von Sedimentablagerungen beobachtet (Johnson und Damuth, 1979). Transport-
abschitzungen wurden daraufhin von Fieuz und Swallow (1988) und von Barton und Hill
(1989) durchgefiihrt. Der nordwirtige Einstrom wurde in den Untersuchungen von Fieuz
und Swallow (1988) aus Daten vom April 1986 mit (140.5) Sv abgeschétzt. Barton und
Hill (1989) berechneten aus Daten von April und Juni 1987 einen mittleren Einstrom-

transport von (4+1) Sv. Beide Transportabschidtzungen sind allerdings von zweifelhafter
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Genauigkeit, da die grofiten Transportanteile aus extrapolierten Datenbereichen stamm-
ten.

Im Rahmen des Amerikanischen WOCE Programms wurden zwischen April 1995
und Januar 1996 drei hydrographische Schnitte mit sehr kleinem Stationsabstand in der
Amirantenpassage aufgenommen. Anhand der charakteristischen Eigenschaften des Tie-
fenwassers und der Verteilung der potentiellen Vorticity konnten Johnson et al. (1998)
sowohl das nordlich stromende Zirkumpolare Tiefenwasser als auch das siidlich stréomen-
de Indische Tiefenwasser in der Passage isolieren.

Geostrophische Transportabschitzungen wurden von Johnson et al. (1998) durch die
Annahme einer verschwindenen Geschwindigkeit auf konstanten potentiellen Tempera-
turflichen durchgefiihrt. Ein nordwirtiger Einstrom am Boden wurde fiir alle drei Reisen
unabhéngig von der Wahl der Temperaturfliche festgestellt. Aufgrund der Wassermas-
senverteilung in der Passage wéhlten sie die potentielle Temperaturfliche § = 1,0°C.
Der nordwértige Transport von Zirkumpolaren Tiefenwasser wurde damit aus allen drei
Schnitten zwischen 1 Sv und 1,7 Sv bestimmt. Es sei hier erwihnt, dafl iiber der § = 1,0°C
Temperaturfliche starke Gradienten der relativen Geschwindigkeitsprofile auftreten, wo-
durch der Einstrom eher unterschétzt sein konnte.

Der iiber dem nordwirtigen Einstrom liegende siidwirtige Ausstromtransport von
Indischen Tiefenwasser in der Passage wurde zwischen 3,8 Sv und 8,6 Sv bestimmt, einen
Faktor 3 bis 7 héher als der Einstrom. Als eine Erklarung fiir die Inbalance zogen John-
son et al. (1998) die Moglichkeit in Betracht, daf§ sich aufgestiegendes Tiefenwasser aus
anderen Becken im westlichen Somalibecken sammelt, um von dort aus nach Siiden zu
stromen. Das Tiefenintervall des Ausstroms erstreckte sich iiber den Bereich zwischen
2000 m und 4000 m.

Somalibecken

Erste Beobachtungen einer Tiefenzirkulation im Somalibecken gehen auf Warren et al.
(1966) zuriick. Zwischen August und September 1964 fiihrten sie eine ausgedehnte hy-
drographische Meflkampagne mit 130 Flaschenstationen durch, die vor allem Aufschluf}
iiber die komplexe Wassermassenstruktur im Somalibecken wihrend des Siidwestmon-
suns geben sollte. Informationen iiber die Tiefenzirkulation im Somalibecken erhielten
sie iiberwiegend durch die Interpretation der Salzgehaltsverteilung. Die niedrigsten Wer-
te fanden Warren et al. (1966) siidlich des Aquators. Weiterhin wurde salzarmes Wasser
in einem schmalen Band iiber den Aquator hinweg am Kontinentalabhang vor Somalia
beobachtet, welches sich nach Norden bis an den Kontinentalabhang bei Sokotra ersteckte
(Abbildung 2.10). Die Beobachtungen waren auf das Gebiet westlich von 55° O begrenzt.
Anhand der Sauerstoff- und Salzgehaltseigenschaften des Tiefenwassers bestimmten sie,
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Abbildung 2.10: Salzgehaltsverteilung (minus 34) im nérdlichen Somalibecken auf der 1,4° C
potentiellen Temperaturfliche im August 1964 (aus Warren et al. (1966)).

dal das Wasser aus der Zirkumpolarstromregion stammte. Die beobachtete Verteilung
des Salzgehalts erklirten sie durch eine am Kontinentalabhang nach Norden und spiiter
nach Osten fliefende Tiefenstromung, die eine antizyklonale Tiefenzirkulationszelle in
Analogie zur Oberflichenzirkulation im Somalibecken bildet.

Im Gegensatz zu Warren et al. (1966) beobachteten Fieuz et al. (1986) im April eine
zyklonale Zirkulation in der Tiefe des Somalibeckens. Anhand geostrophischer Berechnun-
gen bestimmten sie einen, am Kontinentalabhang von Sokotra angelegten, in westlicher
Richtung stromenden Randstrom zwischen 8°und 10° N, sowie eine 6stliche Rezirkulation
zwischen 5° N und 8° N. Weiterhin beobachteten sie einen netto siidwirtigen Transport
von 2,6 Sv siidlich des Aquators am Kontinentalabhang von Somalia.

Die scheinbar widerspriichlichen Beobachtungen konnten von Schott et al. (1989) in
Einklang gebracht werden. Zwischen Oktober 1984 und Oktober 1996 war auf dem Aqua-
tor vor der Kiiste Somalias unterhalb des Somalistroms ein Verankerungenfeld ausgelegt.
Die Stromungszeitserie bei 3000 m zeigte ein deutlich ausgeprigtes Signal mit halbj&hr-
lichem Richtungswechsel, welches in Phase mit dem Monsunzyklus war. Die Stromungs-
geschwindigkeiten betrugen zwischen Juni und September im Mittel 0, 100,03 ms™" in

norddstlicher Richtung, wihrend zwischen November und Februar im Mittel siidwestliche
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Strémungen von 0,07 & 0,03 ms™! beobachtet wurden. Die Stréomungsumkehr fand im
Oktober 1995 und April 1996 statt.

Zwischen Dezember 1986 und August 1987 wurden zwei Forschungsfahrten, jeweils
in den vollentwickelten Monsunphasen, im Somalibecken und Arabischen Becken durch-
gefithrt. Auf beiden Expeditionen wurden hochgenaue hydrographische Messungen auf
Schnitte bis an die Kiiste Somalias siidlich der Aquators bei 4° S, nérdlich des Aquators
und im nordlichen Somalibecken bei 8° N durchgefiihrt. Die Auswertung der Messungen
von Johnson, Warren, und Olson (1991a) zeigte weder wihrend des Nordostmonsuns
zwischen Dezember und Januar noch wéhrend des Siidwestmonsun im August einen
ausgepragten westlichen Randstrom nérdlich des Aquators. Siidlich des Aquators wur-
de jedoch in beiden Zeitrdumen ein Tiefenrandstrom unterhalb 3800 m festgestellt. Die
geostrophischen Transporte wurden von Johnson et al. (1991a) zu 3,2Sv 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°siidlicher gelegenen Amirantenpassage iibereinstimmen. Die
Berechnung von geostrophischen Stromungen innerhalb eines Grades des Aquators deu-
teten unterhalb von 4000 m eine nach Osten gerichtete Stromung an, deren Transport
aber aufgrund der Sensibilitidt bezogen auf die Referenzgeschwindigkeit von den Autoren
nicht quantifiziert wurde.

Die Zirkulation des Tiefenwassers im Somalibecken nach der von Stommel und Arons
(1960a) entwickelten Modellvorstellung ist in Abbildung 2.11 skizziert. Als obere Grenze
des Modells wurde hier eine Tiefe von 4000 m gewéhlt, da das Becken unterhalb dieser
Tiefe abgeschlossen ist und eine geschlossene Zirkulation resultiert. Weiterhin wurde eine
einheitliche Tiefe im Becken verwendet. Die Tiefenwasserquelle wurde in die Amiranten-
passage gelegt und speist den westlichen Tiefenrandstrom an der Kiiste Afrikas. Siidlich
von 4° S verkleinert der Maskarenenriicken das Becken, und es bildet sich nur eine kleine
Rezirkulationszelle aus. Der Tiefenrandstrom iiberquert den Aquator und verschwindet
bei 4° N. Weiter nordlich kommt es zu einem siidwértigen Randstrom. Die Tiefenzirku-
lation im nérdlichen Somalibecken ist nur schwach ausgeprigt.

Dieses Zirkulationsschema ist in Einklang mit der von Fieuz et al. (1986) bestimmten
zyklonalen Zirkulation im nordlichen Somalibecken, auch wenn der Randstromtransport
von 2,6 Sv etwas hoher ist als von dem Modell suggeriert wird. Auch die Ergebnisse von
Johnson et al. (1991a) unterstiitzen in weiten Teilen die in Abbildung 2.11 skizzierte
Zirkulation. Ein Unterschied ist jedoch die auf dem Aquator nach Osten drehende Tie-
fenstromung. Als eine mogliche Begriindung fiir dieses Stromungsverhalten ziehen die
Autoren einen erhdhten vertikalen Austausch entlang des Aquators in Betracht. Weiter-
hin ist die Verteilung von Sauerstoff in einer Tiefe von 4000 m aus dem Atlas von Wyrtk:
(1971) konsistent mit dem Zirkulationsmodell.
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Abbildung 2.11: Schematische Darstellung der Tiefenzirkulation im Somalibecken (aus John-
son et al. (1991a). Links ist der normalisierte nordwirtige Transport des westlichen Tiefen-
randstroms dargestellt. Die schraffierte Fliche im nordlichen Somalibecken kennzeichnet eine

schwache zyklonale Zirkulationszelle

Arabisches Meer

Das Arabische Becken ist das einzige Becken im Indischen Ozean, in dem der direkte
Einstrom von Tiefenwasser durch Topographie unterbunden ist (Abbildung 2.1).Uber
die Tiefenzirkulation im Arabischen Meer ist noch nicht viel bekannt. Der bislang einzige
gesicherte Tiefenwasseraustausch findet iiber die Owen Bruchzone bei 10° N 58° O statt.
Johnson et al. (1991b) untersuchte die Tiefenstromung anhand von zwei hydrographi-
schen Schnitten, die horizontal zum Arabisch-Indischen Riicken etwa drei Grad siidlich
der Bruchzone im Zusammenhang mit dem im vorangegangen Abschnitt geschilderten
Messungen aufgenommen wurden. Beide Schnitte zeigten kaltes, sauerstoffreiches Wasser
an der Ostseite des Arabisch-Indischen Riickens. Aus den Messungen im Januar berech-
nete er einen geostrophischen Transport des Tiefenrandstroms von 4,8 Sv mit siidostlicher
Richtung. Ein halbes Jahr spéter, wihrend des Siidwestmonsuns, stromten 0,5 Sv nach
Nordosten.

Anhand der im néichsten Kapitel vorgestellten hydrographischen Daten untersuchten
Quadfasel et al. (1997) den Einstrom in das Arabische Becken. Auf drei FS METE-
OR Reisen wihrend des Siidwestmonsuns im Sommer 1995 wurden u.a. hydrographische
Messungen im Arabischen Meer durchgefiihrt. Die einzelnen Schnitte wurden so bemes-

sen, daf} sie halbkreisformig den Ostlichen Ausgang der Owen Bruchzone einschlossen.
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Der Einstrom in das Arabische Meer wurde im April mit 3,2 Sv, im Juni mit 2,3 Sv und
im September mit 1,2Sv bestimmt. Der Einstrom setzte sich entlang des Riickens in
stidostlicher und nordwestlicher Richtung fort. Quadfasel et al. (1997) diskutierten die

Moglichkeit einer saisonalen Modulation des Einstroms durch den Monsun.

2.5 Zusammenfassung

Die in diesem Kapitel vorgestellten Untersuchungen zur Tiefenzirkulation im westlichen
Indischen Ozean sind in Abbildung 2.12 schematisch zusammengefafit. Der Einstrom des
nach Norden setzenden Tiefenwassers in das Somalibecken ist von Johnson et al. (1998)
mit 1,4 + 0,4 Sv bestimmt worden. Das Somalibecken nimmt nur 1/65 der Fliche des
Gesamtozeans mit Tiefen grofier als 4000 m ein. Der Transport von Tiefenwasser in das
Somalibecken betrigt jedoch 5% des im globalen Ozean zirkulierenden Tiefenwassers.

Eine Begriindung dieses hohen Einstroms wird in Kapitel 7 gegeben.

36°0 48°0

Abbildung 2.12: Zusammenfassende Darstellung der Bodenwasserausbreitung in Tiefenrand-
stromen im westlichen Indischen Ozean. Die Fragezeichen kennzeichnen ungeklirte Ausbrei-

tungswege.
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Die vorangegangenen Untersuchungen zur Tiefenzirkulation im nérdlichen Somali-
becken zeigten widerspriichliche Ergebnisse. Die Zirkulation des Modells von Stommel
und Arons (1960a) (Abbildung 2.11) beschreibt hier eine schwache zyklonale Zirkulati-
onszelle. Ein Monsunresponse wurde iiberwiegend in Tiefen kleiner als 2000 m festgestellt.
Die Rossbywellen fiihren allerdings zu starken Fluktuationen in der Tiefenstromung. In

Abschnitt 5 wird die Ausbreitung des Tiefenwassers im Somalibecken beschrieben.



3. Die Datengrundlage

In diesem Abschnitt wird die Datengrundlage beschrieben, welche die vorliegenden Unter-
suchungen ermoglicht hat. Zuerst wird eine kurze Einfiihrung in das Projekt gegeben, in
dessen Rahmen diese Arbeit durchgefiihrt wurde. Der hier verwendete Datensatz besteht
aus einer Reihe unterschiedlicher Mefimethoden. Diese werden im einzelnen vorgestellt,

wobei auch auf die Auswertung und Kalibrierung der Daten eingegangen wird.

3.1 Das Projekt WOCE-Monsunzirkulation

Diese Arbeit wurde im Rahmen des Projekts ”WOCE Monsunzirkulation” durchgefiihrt.
Dabei ging es um das Verstéindnis der ozeanischen Zirkulation im nérdlichen und &qua-
torialen Indischen Ozean, die Bildung und Ausbreitung von Wassermassen sowie die
Quantifizierung der Variabilitdt beider Prozesse auf intra- bis interannualen Zeitskalen.

Das Projekt war eine Komponente der deutschen Beteiligung am internationalen
World Ocean Circulation Experiment (WOCE), das zwischen 1989 und 1998 vom Bun-

desminister fiir Bildung, Forschung, Wissenschaft und Technologie und der Deutschen
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Abbildung 3.1: Lage und Zeitraum der im Rahmen des Projektes ”WOCE Monsunzirkulati-

on” durchgefithrten Feldexperimente im Indischen Ozean.
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Forschungsgemeinschaft geférdert wurde. Innerhalb des Projekts wurden Untersuchun-
gen in vier verschiedenen Gebieten des Indischen Ozeans durchgefiihrt. Eine Ubersicht
ist in Abbildung 3.1 dargestellt.

Ein Grof3teil der Feldarbeiten und Zirkulationsuntersuchungen wurden in enger Zu-
sammenarbeit mit dem Projekt ”WOCE Tropischer Ozean” von Prof. Dr. F. Schott,
Institut fiir Meereskunde (IfM) Kiel, formuliert und durchgefiihrt. Bei den Feldexperi-
menten wurde dariiber hinaus mit Dr. H. Kudras von der Bundesanstalt fiir Geowissen-
schaften und Rohstoffe sowie mit Prof. Dr. M. Tomczak von dem Flinders Institut fiir
Atmosphérische Wissenschaften (FIAMS) in Australien zusammengearbeitet. Die Daten-

grundlage fiir die Untersuchungen wurde auf insgesamt 14 Forschungsfahrten gesammelt.

3.2 Die Daten

Die Untersuchungen in dieser Arbeit konzentrieren sich auf das westliche Arabische Meer
und auf das Gebiet siidlich von Sri Lanka. Die Datengrundlage wurde auf insgesamt acht
in den beiden Gebieten durchgefiihrten Expeditionen aufgenommen. Die Reisen sind im
einzelnen in Tabelle 3.1 aufgefiihrt.

Feldexperimente im Arabischen Meer fanden auf drei Reisen des 32. Fahrtabschnitts
des Forschungsschiffes METEOR zwischen Mérz 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 siidlich Sri Lanka ~ CTD, Pegasus
SONNE SO88 Jul. 93 siidlich Sri Lanka ~ CTD, Pegasus,
Verank ™
SONNE S093 Jan. - Mér. 94  siidlich Sri Lanka  CTD
Golf von Bengalen
FRANKLIN 8/94  Aug. - Sep. 94  siidlich Sri Lanka ~ CTD, Pegasus,
Verank™
METEOR M32/1  Mair. - Apr. 95 Arabisches Meer CTD, Pegasus
LADCP, Verank™
METEOR M32/4 Jun. - Jul. 95 Arabisches Meer CTD, Pegasus,
LADCP, Néhrst.
METEOR M32/6  Aug. - Sep. 95  Arabisches Meer CTD, Pegasus,
LADCP
DISCOVERY Okt. 96 Arabisches Meer Verank™

Verank™ - Auslegen von Verankerungen

Verank™ - Aufnahme von Verankerungen
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COVERY im Oktober 1996 durchgefiihrt. Die erste Reise des FS METEOR, M32/1, von
Djibuti nach Muskat fand in der Ubergangsphase vom Nordostmonsun zum Siidwestmon-
sun zwischen dem 26. Mérz und dem 25. April 1995 statt. Die ruhigen ozeanischen und
meteorologischen Bedingungen erméglichten neben den Stationsarbeiten das Auslegen
eines Feldes von elf Verankerungen im Somalibecken. Die zweite Reise des FS METEOR,
M32/4, fand wihrend der Entwicklungsphase des Siidwestmonsuns vom 8. Juni bis 10.
Juli 1995 statt und begann und endete in Port Viktoria, Mahe, Seychellen. M32/6, die
letzte FS METEOR Reise, wurde in der Spéatphase der Stidwestmonsuns vom 17. August
bis 19. September 1995 durchgefiihrt. Start und Ziel der Expedition war der Hafen von
Muskat, Oman. Eine Ubersicht der auf den Reisen durchgefiihrten Stationen ist in Abbil-
dung 3.2 gegeben. Weiterfithrende Beschreibungen der einzelnen Fahrten sind in Schott
et al. (1996) zu finden.
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Abbildung 3.2: Stationskarte der drei FS METEOR Fahrten.
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Der aus den drei FS METEOR Reisen zur Verfiigung stehende Datensatz umfaflt ver-
tikale Profile von Temperatur, Salzgehalt und Druck (CTD - Conductivity, Temperature,
Depth) sowie von geldstem Sauerstoff. Vertikale Stromprofile iiber die ganze Wasserséule
wurden sowohl mit einem Pegasus System als auch mit einem an der Rosette befestigtem
akustischen Dopplerstromprofiler (ADCP) gewonnen. Zeitserien von Horizontalstromun-
gen und Temperatur wurden am Verankerungsfeld mit Rotorstrémungsmessern und mit
verankerten ADCPs aufgenommen. Schliefilich war auf allen drei Fahrten des FS METE-
OR ein akustischer Dopplerstromprofiler fest im Schiff installiert, welcher kontinuierlich
Stromprofile der oberen 400 m aufzeichnete.

Zwischen Dezember 1990 und September 1994 wurden auf einem Meridionalschnitt
entlang des 80,5° Breitengrades zwischen mindestens 6° S und der Kiiste Sri Lankas (6° N)
fiinf Expeditionen durchgefiihrt, von denen vier in dieser Arbeit beriicksichtigt sind. Der
bearbeitete Datensatz umfafit hydrographische Messungen, Zeitserien aus Verankerungen
und mit einem Pegasus System gemessene Profile der Horizontalgeschwindigkeit (siehe
Tabelle 3.1). Auf der 73. Fahrt des FS SONNE, SO73, wurde wihrend des Nordostmon-
suns zwischen dem 23. Dezember 1990 und dem 11. Januar 1991 zuerst ein hydrogra-
phischer Schnitt in siidlicher Richtung und auf dem Riickweg ein Schnitt in nérdlicher
Richtung aufgenommen. Die Stationen wurden jeweils wihrend des Siidwestmonsuns im
Juli 1993 auf der 88. Reise des FS SONNE, SO88, und zwischen August und September
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Abbildung 3.3: Zeitliche und rdumliche Darstellung des in dieser Arbeit verwendeten Teilda-

tensatzes von 80,5° O.
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1994 durch das australische Forschungsschiff RV RANKLIN, FR8/94, wiederholt. Auf
SO88 wurde auch ein Verankerungsfeld ausgelegt, welches von FR8/94 wieder aufgenom-
men wurde. Weitere hydrographische Daten wurden wéhrend des Nordostmonsuns im
Januar 1994 auf der 93. Reise der FS SONNE erhoben. Eine Ubersicht der einzelnen
Stationen ist in Abbildung 3.3 gegeben. Auf die einzelnen Komponenten des Datensatzes

wird im folgenden eingegangen.

3.2.1 Hydrographische Daten

Vertikale Profile von Temperatur, Salzgehalt und Druck (CTD) wurden auf den Expe-
ditionen der FS METEOR, der FS SONNE SO73 und der RV FRANKLIN 8/94 mit
einer Neil Brown Mark I1T Sonde aufgenommen. Auf den FS SONNE Expeditionen SO88
und SO93 wurde eine Seabird Sonde eingesetzt. Die CTD Sonde war auf allen Reisen an
einem Kranzwasserschopfer angebracht. Auf der SO93 Reise und den drei FS METEOR
Reisen wurde zusétzlich ein Sauerstoffsensor eingesetzt. Weiterhin waren stets drei Kipp-
thermometer an dem Kranz montiert, mit denen vom Sensor unabhingig Temperatur-
und Druckmessungen durchgefiihrt wurden. Der Kranzwasserschépfer war mit bis zu 24
Wasserschépfern bestiickt, um Wasserproben aus unterschiedlichen Tiefen an die Ober-
flichen zu bringen. Die Wasserproben wurden fiir die in-situ Kalibrierung des Salzgehalts-
und Sauerstoffsensors verwendet, dienten aber auch der Analyse verschiedener geltster
Substanzen wie Flour-Chlor Kohlenwasserstoffe (FCKW), Nihrstoffe, Kohlendioxid und
Helium bzw. Tritium. Auf den FS METEOR Reisen konnten nur 22 Wasserschopfer an
dem Kranz befestigt werden, da der verbleibende Platz von einem ADCP eingenommen
wurde. Die Salzgehaltsanalysen der Wasserproben aus den Schopfern wurden an Bord
mit einem Autosalinometer durchgefiihrt. Der geloste Sauerstoffgehalt wurde durch Ti-
tration nach dem Winklerverfahren bestimmt.

An die im Rahmen vom WOCE durchgefiihrten hydrographischen Messungen wurden
hohe Qualitéitsanforderungen gestellt. Temperatur und Salzgehalt sollten in den Berei-
chen des Ozeans, wo nur kleine Gradienten der entsprechenden Grofien auftreten, mit
einer Genauigkeit von 0,002° C beziehungsweise von 0,002 auf der Praktischen Salinitéts-
skala (PSS-78) bestimmt werden (Joyce und Corry, 1991). Fiir die Druckmessungen wur-
de eine Genauigkeit von drei Dezibar (dbar) gefordert, fiir die Sauerstoffmessungen ein
Fehler von geringer als 1% des Mefiwertes. Die CTD-Daten aller Expeditionen erfiillten
diese Richtlinien.

Im Arabischen Meer wurden insgesamt 309 CTD Profile aufgezeichnet, von denen 133
bis in Bodennéhe gefahren wurden. Die verbleibenden Profile erreichten eine Tiefe von
2000 m. Die Kalibrierung der CTD und Sauerstoffdaten wurde am IfM Kiel durchgefiihrt.

Die Druck- und Temperatursensoren wurden vor den Reisen im Januar 1995 laborgeeicht.
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Aus den Temperatur- und Druckdaten der Kippthermometer konnte keine signifikante
Abweichung zu den in-situ CTD Daten festgestellt werden. Die Genauigkeit der Daten
sollte daher der Laborkalibrierung entsprechen. Die Kalibrierung des Salzgehalts- und des
Sauerstoffsensors wurde anhand der Autosalinometermessungen und der Sauerstoffwerte
aus den Wasserproben durchgefiihrt. Die verbleibenden Standardabweichungen sind in
Tabelle 3.2 zusammengestellt. In Tiefen unterhalb von 1500 m reduziert sich der angege-
bene Meffehler im Salzgehalt um 6 x 104,

Tabelle 3.2: Genauigkeit der Salzgehalt- und Sauerstoffdaten der drei F'S METEOR Fahrten.

Expedition Salzgehalt Sauerstoff

M32/1 0,0027 0,062 ml/l
M32/4 0,0026 0,066 ml/l
M32/6 0,0025 0,054 ml/l

Stidlich von Sri Lanka stehen aus dem Bereich zwischen 6°S und der Kiiste Sri Lan-
kas insgesamt 120 CTD Profile zur Verfiigung, wovon 34 bis zum Boden reichen. Auf
der Reise FR8/94 sind Messungen bis zu einer Tiefe von 2000 m, auf SO93 bis 1000 m
durchgefiihrt worden. Der Fehler der Temperaturbestimmungen liegt bei 0,002° C. Der
Salzgehalt wurde mit einer Genauigkeit von 0,002 bestimmt. Die CTD Profile aller Rei-
sen werden in dieser Arbeit als iiber einen Dezibar gebildete Mittelwerte verwendet. Fine
Ausnahme bilden die Daten von FR8/94, die auf zwei Dezibar Tiefenabstéinde gemittelt

wurden.

3.2.2 Direkte Stromungsmessungen

Im Rahmen der Melkampagne wurde die Geschwindigkeit des ozeanischen Stromungs-
feldes mit einer Reihe unterschiedlicher Methoden direkt gemessen. Dazu gehorten ver-
ankerte Rotorstromungsmesser (RCM), akustisch geortete Driftsonden (Pegasus System)
und Mefigerite, die den Dopplereffekt ausnutzen (ADCPs), um die Stromungsgeschwin-

digkeit zu bestimmen.

Das Pegasus System

Der Pegasus ist ein frei-fallendes, akustisch geortetes kugelférmiges Gerét zur Messung
von vertikalen Profilen der Horizontalgeschwindigkeit (Spain et al., 1981). Die akustische
Ortung geschieht iiber zwei am Meeresboden verankerte Transponder. Vor dem Ausset-

zen werden Gewichte an der Sonde angebracht, die iiber einen druckabhéngigen Ausléser
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Abbildung 3.4: Positionen der im Rahmen von WOCE eingesetzten Pegasus Transponder-

paare.

oder bei Bodenberiihrung abgeworfen werden. Der Pegasus sinkt zunéichst mit einer Ge-

in die Tiefe ab und wird dabei von der Horizontalstréomung

schwindigkeit von ca. 0,8 m s~
verdriftet. Alle 16 Sekunden sendet die Sonde ein 10 kHz Signal an die Transponder und
zeichnet die verstrichene Zeit bis zum Eintreffen des Signals der auf verschiedenen Fre-
quenzen antwortenden Transponder auf. Nach dem Abwurf der Gewichte kehrt sie dann

I wieder an die Oberfliche

mit, einer leicht verminderten Geschwindigkeit von 0,5ms™
zuriick. Aus der Laufzeit der Schallsignale und der Druck- und Temperaturaufzeichnun-
gen kann die Position der Sonde wihrend des Absinkens und des Aufsteigens ermittelt
werden.

Im Rahmen des Mefiprogramms wurde das Pegasus System in drei verschiedenen Ge-
bieten eingesetzt. Eine Ubersicht der Positionen von Transponderpaaren ist in Abbildung
3.4 gegeben. Ein ausgedehntes Transponderfeld wurde entlang 80,5° O zwischen 6° S bis
zur Kiiste von Sri Lanka wihrend der 73. Forschungsfahrt 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 durchgefiihrt. Die
Datenqualitéit der auf der FR8/94 gemessenen Profile ist allerdings stark herabgesetzt,
da die Stromversorgung der Transponder bereits sehr gering war. Insgesamt wurden an
den 12 Transponderpaaren 46 Absinkprofile und 45 Aufstiegprofile aufgezeichnet, wovon
jeweils 12 Profile eine maximale Tiefe von 1500 m erreichten. In allen iibrigen Fillen wur-

den jedoch die Messungen bis in Bodennéhe durchgefiihrt.
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Die anderen beiden Transponderfelder im nordliche Somalibecken und zwischen 1° N
und 1°8S bei 57°0O wurden wihrend des ersten Fahrtabschnitts der 32. Reise des FS
METEOR im April 1995 ausgebracht. Weitere Messungen an den Transponderstatio-
nen wurden auf den zwei folgenden WOCE Fahrten, M32/4 und M32/6, durchgefiihrt.
Im nordlichen Somalibecken wurden insgesamt 17 Absink- und die gleiche Anzahl Auf-
stiegsprofile iiber die gesamte Wassersdule gewonnen. An den drei Transponderpaaren
im dquatorialen Somalibecken wurden jeweils zehn Absink- und Aufstiegsprofile aufge-
zeichnet, von denen jedoch ein Paar nicht Bodennéhe, sondern nur eine Tiefe von 2000 m
erreichte.

Die Pegasus Profile aus den einzelnen Gebieten stehen fiir diese Arbeit in unterschied-
lichen Auswertungsstadien zur Verfiigung. Die Datenaufbereitung der Profilmessungen
wurde mit den von Uwe Send und Gerd Krahmann an der Universitdt Kiel entwickel-
ten Matlab-Routinen durchgefiihrt. Dabei werden die Druckdaten mit Laboreichungen
kalibriert, von Ausreifler befreit, leicht gefiltert und in Tiefen umgerechnet. Mit einer
Schallgeschwindigkeitskorrektur, die aus einem simultan gemessenen CTD Profil berech-
net wird, werden die Laufzeiten dann in Positionen umgerechnet. Schliellich werden die
Geschwindigkeiten bestimmt und die Profile gespeichert.

Fehler in der Aufzeichnung der Laufzeiten konnen durch das gleichzeitige Eintreffen
der Transponderantworten entstehen, wobei es zu einer Verzogerung oder zum Verlust des
zweiten Signals bei der Aufzeichnung kommen kann (Firing, 1987). In grofleren Tiefen
kann die Kommunikation der Komponenten durch topographische Hindernisse unter-
bunden werden, wobei weitere Datenliicken entstehen. Drei Profile aus dem Arabischen
Meer zeigten nach der Datenaufbereitung Liicken in einer Gréfienordnung von 100 m bis
300 m, alle iibrigen Profile wiesen nur vereinzelte Datenliicken von weniger als 40 m auf.
Weiterhin enthalten die Geschwindigkeitsprofile nach der Aufbereitung kleinskalige Fluk-
tuationen mit Wellenléingen von 20 m bis 40 m und Amplituden von 0,02-0,04ms~!, die
durch das hydrodynamische Verhalten der Pegasus Sonde bei der Beschleunigung durch
den Wasserkorper und der verbleibenden Ungenauigkeit in der Positionsbestimmung zu-
stande kommen (Send, 1994; Luyten et al., 1982). Diese MeBfehler kénnen durch eine
Tiefpassfilterung der Daten eliminiert werden.

In der weiteren Auswertung wurden die Profile auf aufeinanderfolgende identische
Geschwindigkeiten untersucht und gegebenenfalls herausgenommen, da es sich um einen
Ubertragungsfehler handeln muf. Tiefenabschnitte mit Datenliicken von iiber 30 m wur-
den durch lineare Interpolation oder in tiefergelegenen Profilabschnitten mit Daten aus
dem komplementéiren Profil (Absink- bzw. Aufstiegsprofil) aufgefiillt. Dann wurden die
Daten mit einer quadratischen Spline auf ein gleichméfliges Tiefenintervall von 15m
Abstéanden interpoliert, die eine Transporterhaltung gewéhrleistet. Danach erfolgte ei-

ne lineare Interpolation auf 10 m Tiefenabsténde. Schliellich wurden die Daten mit ei-
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nem phasenerhaltenden digitalen Tiefpassfilter geglittet, wobei ein Butterworth Fenster
iiber 50 m und eine Abschnittswellenlénge (cutoff) mit gleicher GréBenordnung verwen-
det wurden.

Die Qualitit der Geschwindigkeitsmessungen des Pegasus Systems wird insbesondere
durch die Positionsbestimmung der auf dem Meeresboden verankerten Transponderpaa-
ren beeinfluflt. Fiir die Positionbestimmung aller hier aufgefiihrten Transponderpaare
wurde das Verfahren von Send et al. (1996) verwendet, mit dem bei einem geringen zeit-
lichen Aufwand eine Genauigkeit von 5m im Ort und 2m in der Tiefe erzielt werden
kann. Untersuchungen zum Fehler von Pegasusmessungen sind in Send (1994) und Send
et al. (1996) beschrieben. Send et al. (1996) zeigten anhand geometrischer Uberlegungen,
daBl der Fehler der Geschwindigkeitsmessungen bei der oben erwidhnten Transponderpo-
sitionsbestimmung in der Gré8enordnung von 0,01 ms™!liegt. Dabei wurde allerdings das
dynamische Verhalten der Sonde nicht beriicksichtigt. Die Differenzen von Absink- und
Aufstiegsprofil konnte Send (1994) weitgehend durch die natiirliche Variabilitit interner
Wellen im Ozean erkliren. Die verbleibenden Differenzen von 0,01-0,02 m s~ 'fiihrte er ne-
ben dem Mefifehler der Sonde auch auf die Untersuchungsmethode zuriick. Im Abschnitt
4.5 wird gezeigt, daf3 sich der Mefifehler der Pegasusmessungen nicht von der natiirlichen

Variabilitat im Ozean unterscheiden 148t.

Akustische Stromprofilmessungen

Weitere vertikale Stromprofile wurden wéhrend der drei FS METEOR Fahrten mit ei-
nem an dem Kranzwasserschopfer befestigten autonomen akustischen Dopplerstrompro-
filer (LADCP) gewonnen. Im Gegensatz zu dem schiffsinstallierten ADCP hat das mit
der Rosette in die Tiefe gelassene LADCP eine im Gerét integrierte Stromversorgung
und speichert die Messungen intern. Das LADCP mif}t jede Sekunde alle drei Geschwin-
digkeitskomponenten iiber eine Wassersdule von 200-500 m mit einer variablen vertikalen
Auflésung zwischen 2 m und 24 m. Die von den vier Signalgebern ausgesendeten Schallwel-
len werden von kleinen Partikeln oder Zooplankta in verschiedenen Tiefen zuriickgestreut
und von den Signalgebern wieder empfangen. Durch die Bewegung der Streupartikel
mit den Stromungen erfihrt die Frequenz des zuriickgesendeten Signals eine Dopplerver-
schiebung, mit der die Geschwindigkeit der Strémung bestimmt werden kann. Um die
Geschwindigkeitswerte in Erdkoordinaten umzurechenen, miissen sowohl das Stampfen
und Rollen (Pitch and Roll) als auch die Orientierung der Rosette wihrend der Daten-
aufzeichnung bekannt sein. Zwei Pendelpotentiometer messen daher das Pitch und Roll
der Rosette, wihrend der Kurs der Rosette mit einem Kompafl aufgezeichnet wird. Die
Umwandlung in Erdkoordinaten wird intern im LADCP vor dem Speichern der Ensem-
bles durchgefiihrt.
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Abbildung 3.5: Positionen der LADCP Messungen auf den FS METEOR Reisen M32/1,
M32/4 und M32/6.

Wihrend der drei FS METEOR Fahrten wurde auf fast jeder CTD Station ein verti-
kales Stromprofil mit dem LADCP gemessen. Die Positionen der LADCP Stationen sind
in Abbildung 3.5 dargestellt. Wé&hrend des ersten Fahrtabschnitts wurden zwei verschie-
dene LADCP Gerite eingesetzt. Insgesamt 17 Stationen wurden mit einem Breitband-
ADCP (BBADCP) durchgefiihrt. Die Daten waren allerdings in Tiefen unterhalb von
2000 m stark verrauscht, so dafl ab Station 28 und auf den folgenden Fahrten ein 154
kHz Schmalband ADCP (NBADCP) eingesetzt wurde (siehe auch Schott et al. (1996)).
Die Binldnge des NBADCP war mit 16 m voreingestellt, woraus sich aus geometrischen
Betrachtungen eine Tiefenauflosung von 17,36 m ergibt. Das BBADCP liefert eine Tie-
fenauflosung von 10 m. Das zeitliche Mittelungsintervall des NBADCP wurde auf M32/1
und M32/4 abhéingig von der Stationstiefe gewihlt. Bei bis in 2000 m gefahrenen Profilen
wurde {iber 8 Sekunden gemittelt, bei den bis zum Boden gefahrenen iiber 16 Sekunden.
Wihrend der M32/6 Reise sowie bei den BBADCP Profilen wurde als Mittelungintervall
immer 8 Sekunden verwendet. Weiterhin wurde die hichste Pingrate (1,23s7!) verwen-
det, die fiir eine Reichweite von 18 Bins moglich ist. Da in der Tiefe weniger Partikel fiir
die Riickstreuung zur Verfiigung stehen, bestehen die Profile unterhalb von 1000 m meist
aus weniger Bins. Oberhalb von 1000 m stehen iiblicherweise verwertbare Daten aus allen
18 Bins zur Verfiigung.

Zur Aufbereitung der Rohdaten wurden die von Jiirgen Fischer und Martin Visbeck

entwickelten Fortran Programme verwendet. Das Auswertungsverfahren ist in Fischer
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und Visbeck (1993) veroffentlicht und wird hier nur kurz beschrieben. Aufgrund der
unbekannten Bewegung der Rosette relativ zum Schiff werden die Horizontalgeschwin-
digkeiten vertikal differenziert. Die resultierenden Scherprofile werden auf einheitliche
Tiefenabstédnde interpoliert und gemittelt. Die Tiefe der einzelnen Profile wird in dem
Programm iiber die von ADCP gemessene Vertikalgeschwindigkeit berechnet. Die Inte-
gration des mittleren Scherprofils ergibt schlieSlich das Geschwindigkeitsprofil bis auf
eine unbekannte Integrationskonstante. Diese wird iiber die tiefengemittelte Stromung
bestimmt, die aus dem zeitlichen Mittel der gemessen Stromung, der Schiffsverdriftung
wahrend der Messungen und dem zeitlichen Mittel des Scherprofils berechnet wird.

Die Routine zur Bestimmung des zeitlichen Mittelwerts aus den Rohdaten wurde
fiir die Auswertung leicht modifiziert. In dem urspriinglichen Programm wurden Liicken
in den Daten bei der zeitlichen Integration nicht beriicksichtigt. Hier wurde die Routi-
ne so verdndert, daf} die Datenliicken durch direkt benachbarte Geschwindigkeitswerte
aufgefiillt wurden, falls diese sowohl in dem vorangegangen als auch in dem folgenden
Zeitpunkt zur Verfiigung standen. Diese Erweiterung fiihrte zu einer verbesserten Uber-
einstimmung mit den Pegasusmessungen. Es wurden auch Versuche unternommen, an-
stelle der aus der Vertikalgeschwindigkeit bestimmten Tiefe den mit dem Drucksensor
gemessenen zeitlichen Tiefenverlauf vorzugeben. Hier ergab sich allerdings nur eine ge-
ringe Verbesserung der Geschwindigkeitsbestimmungen.

Die Genauigkeit der Geschwindigkeitsbestimmung eines ADCPs héngt von verschie-
denen Faktoren ab. Dabei muf§ insbesondere zwischen der Genauigkeit des Geschwin-
digkeitsprofils und der Genauigkeit der iiber die Tiefe gemittelten Geschwindigkeit un-
terschieden werden. Letztere hidngt fast ausschlieflich von der Genauigkeit der GPS-
Positionsbestimmungen und der Dauer von Liicken im zeitlichen Integral der Geschwin-
digkeitsmessungen ab. Hinzu kommt allerdings noch ein unbekannter systematischer Mef3-
fehler der ADCPs zwischen 0,005 ms~! und 0,01 ms~!, der durch die Datenaufbereitung
ohne Vergleichsmessungen nicht behoben werden kann (RD Instruments, 1989). Eine
detailierte Beschreibung der Mefifehler des Geschwindigkeitprofils wird in Firing (1998)
gegeben. Ein systematischer Fehler und der Meffehler der hier verwendeten LADCP Pro-
file wird im Abschnitt 4.5 anhand Vergleiche mit anderen direkten Stromungsmessungen

abgeschitzt.

Verankerungen

Ein Teildatensatz der fiir diese Arbeit zur Verfiigung stehenden direkten Stromungsmes-
sungen stammt aus zwei im Rahmen von WOCE ausgelegten Verankerungsfeldern. Das
Verankerungsfeld ICM7 war zwischen April 1995 und Oktober 1996 in dem noérdlichen

Somalibecken installiert, um die Reaktion des Somalistromsystems auf den Monsun zu
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untersuchen (sieche Abbildung 3.6). Das Feld umfafite 12 Verankerungen. Zwei davon,
K10 und K11, waren in der Sokotrapassage zwischen der Insel Abd el Kuri und So-
malia ausgelegt. Diese Passage spielt eine wichtige Rolle im Austausch zwischen dem
Somalistromregime und dem Arabischen Meer (Schott et al., 1997). Die in einem Drei-
eck aufgestellten Verankerungen K17 bis K21 lieferten Aufschluf} iiber Rossbywellen und
deren Beitrag zum Aufbau des nérdlichen Somalistroms (Eigenheer, 1997).

Aus dem WOCE-ICMS8 Feld siidlich von Sri Lanka standen sechs Verankerungen zur
Verfiigung (Abbildung 3.6). Die Verankerungen, die zwischen Juni 1995 und September
1996 ausgelegt waren, dienten der Untersuchung des Aquatorialen Stromsystems sowie
des Monsunstroms. Ergebnisse aus den Daten sind in Reppin et al. (1999) veroffentlicht.
Beide Verankerungsfelder waren sowohl mit Rotorstromungsmessern (RCM) als auch
mit 150 kHz ADCPs bestiickt. Im Arabischen Meer waren insgesamt 54 RCM und sieben
akustische Dopplerstrommesser im Einsatz, siidlich von Sri Lanka 25 RCM und fiinf AD-
CPs. Eine Zusammenstellung der verschiedenen Mefigerite ist in den Tabellen 3.3 und
3.4 gegeben. Die ADCPs waren an den Verankerungen mit den Signalgebern nach oben
ausgerichtet angebracht. Der vertikale MeBabstand (Binlinge) war auf 4,34 m eingestellt.
Die Verankerung K8 siidlich von Sri Lanka war zuséitzlich noch mit einem nach unten
gerichteten 75 kHz ADCP versehen, welches direkt unterhalb des ersten ADCPs ange-
bracht war. Die Binldnge dieses ADCPs war auf 8,68 m eingestellt. Die Aufbereitung der
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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 Arabischen Meer. U bezeichnet Gechwindig-
keitsaufzeichnung, P Druck- und T Temperaturaufzeichnung.

Verankerung | K10 | Ki11 | KI2 K13 | K14 | K15 K16 |
Position 11°51°N [ 12°03'N [ 11°23° N [ 11°0U'N [ 10°36'N [ 10°12'’N | 9°40’N
51°51°0 | 53°03°0 | 53°01°0 | 53°15°0 | 53°26°O | 53°38°0 | 53° 56’ O
Zeltranm 29.03.95 | 29.03.95 | 31.03.95 | 31.03.95 | 01.04.95 | 02.04.95 | 03.04.95
23.10.96 | 23.10.96 | 24.10.96 | 22.10.96 | 22.10.96 | 22.10.96 | 22.10.96
Tiefe* ;882 ADCP gi% ADCP ng; ADCP gi% ADCP
400m | ULP,T U,T U,P,T U2 T U,T,P U,T,P U,T,P
700m | U,P,T UPT | UTP? U2 T U,T,P | US TP U,T
1000m | U,T UP,T U,P U2 T
2000 m U.P,T UT U,P,T
3000 m UT U3 T
3500 m U.P,T
4000 m U,T Ul T U,T
4500 m U,T
Verankerung ‘ K17 ‘ K18 ‘ K19 K20 ‘ K21 ‘
Position 845N | 7°50'N | 7°00°N [ 7°0UN [ 7°0U'N
54°20°0 | 53°54°0 | 53°24°0 | 54°48° 0 | 56°05° O
Zeltranm 09.04.95 | 10.04.95 | 10.04.95 | 11.04.95 | 18.04.95
21.10.96 | 20.10.96 | 20.10.96 | 20.10.96 | 19.10.96
Tiefe* ;882 ADCP | ADCP | ADCP UH’PE,,PH)_“ g§¥
400m | U,PT U.P,T U,P,T U,T U, T,P
700m | U,P,T U.PT U,P,T U,T U, T,P
2000m | U,P,T U,T Ul PLT! U,T U,T.P
4000 m Ul T!

Tabelle 3.4: Verankerungen des Felds ICMS8 siidlich von Sri Lanka.

Verankerung ‘ K4 ‘ K5 ‘ K6 ‘ K7 ‘ K8 ‘ K9 ‘
- 4°59'N | 3°35’'N 2°10°’N 0°45’N | 0°0I’N | 0°43’N
Position
80°30°0O | 80°30°0O | 80°30°0O | 80°30°0 | 80°30°0O | 80°30°O
Zeitraum 29.07.93 | 27.07.93 | 26.07.93 | 25.07.93 | 24.07.93 | 23.07.93
09.09.94 | 09.09.94 | 10.09.94 | 11.10.94 | 12.10.94 | 13.10.94
Tiefe* 50 m Ul T, P!
100 m ADCP ADCP u,p,T ADCP ADCP ADCP
150 m U,p,T
280 m U,P, T U,P, T U3, T u,p,T ADCP u,p,T
550 m U,T U,T U,T U,T U,T
1000 m Ul T U,T U,T ul,T U,T
2000 m U,T U,T U,T U,T UulLT U,T
4600 m U,T

I _ eingeschrinkter Zeitraum,

2

3 _ defekter Propeller, 4 - defektes Mefgerit, * - nominelle Tiefe

- unzuverldssige Gechwindigkeitsaufzeichnng
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Daten wurde am IfM Kiel durchgefiihrt. Die Instrumententiefe wurde dabei aus dem an
der Oberflache reflektierten Signal bestimmt ( Visbeck und Fischer, 1995). Die Zeitserien
liegen als iiber zwei Stunden gebildete Mittelwerte vor.

Die verwendeten Rotorstromungsmesser wurden von der Firma Aanderaa Instruments
hergestellt. Dabei waren sowohl éltere Gerite des Typs RCM4 und RCM5 als auch neuere
Gerdate, RCM7 und RCMS, im Einsatz. Das Meflintervall wurde bei den neuen Geréten
mit zwei Stunden, bei den dlteren Modellen mit drei Stunden voreingestellt. Die Auswer-
tung und Kalibrierung der Stromungsdaten wurde von J. Karstensen am IfM Hamburg
durchgefiihrt. Temporire oder permanente Ausfille traten vereinzelt, besonders bei élte-
ren Modellen auf. Sie wurden auf Verkeilung oder Verlust des Propellers zuriickgefiihrt.
Sechs in grofleren Tiefen verankerte RCMs zeigten sprunghaft fluktuierende Geschwin-
digkeiten, die auch durch Filterungen nicht zuverlissig korrigiert werden konnten. Diese
Zeitserien werden bei den Analysen in den folgenden Kapiteln nicht beriicksichtigt.

Der Meffehler der Aanderaa RCM 4, 5, 7 und 8 betriigt, geméfl Herstellerangaben,
40,01 ms ! oder 4 2% der Geschwindigkeit (Aanderaa, 1981, 1993). In einer Vergleichs-
studie von Rotorstromungsmessern (UNESCO, 1969, 1975) wurde bereits vor mehr als

1

20 Jahren eine maximale Abweichung von nur +0,02ms™ " zwischen verschiedenen Fa-

brikaten festgestellt. Allerdings benétigen die Stromungsmesser eine Ansprungsstrémung

von 0,02ms™!

, um eine von null verschiedene Geschwindigkeit aufzuzeichnen, so dafl
bei geringen Geschwindigkeiten gréfiere Abweichungen beriicksichtigt werden miissen.
Der absolute Fehler der Richtungsbestimmung betréigt bei kleinen Geschwindigkeiten
+7,5°, bei hoheren Geschwindigkeiten 4+ 5°. Die Genauigkeit der Temperaturaufzeich-

nungen liegt bei 0,05° C.

Schiffsinstallierte ADCP Messungen

Das FS METEOR war wihrend der drei WOCE Reisen mit einem RDI 153,6 kHz ADCP
ausgestattet, um kontinuierlich die Strémungen in den oberen Schichten der Wassersiule
zu messen. Die Datenaufzeichnung und Kalibrierung ist detailiert in Dengler (1996) be-
schrieben. Hier werden nur die wesentlichen Punkte wiedergegeben. Die Messung wurde
iiberwiegend mit einer vertikalen Auflésung von 8 m durchgefiihrt, wodurch eine Mef3tie-
fe von iiber 400 m erreicht werden konnte. Die jede Sekunde gemessenen Werte wurden
als 5 Minuten Mittelwerte gespeichert. In flachen Gebieten wurde eine Binldnge von 4 m
gewahlt und 100 Sekunden Mittelwerte aufgezeichnet. Zur Datenaufzeichnung wurde die
von RDI zur Verfiigung gestellte Data Acquisition System (DAS) Software verwendet.
Weiterhin sind die Positionsdaten eines dreidimensionalen Ashtech Global Positioning
System (GPS) Empfinger mit dem user3.exe Programm der Universitit Hawaii direkt
in die Datenaufzeichnung eingeflossen.

Die Datenauswertung wurde mit dem Programmpaket CODAS3 von Eric Firing, Ju-
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lie Ranada und Patrick Caldwell, Universitat Hawaii, durchgefiihrt. Die Kalibrierung des
Einbauwinkels konnte mit einer hohen Genauigkeit durchgefiihrt werden, da unabhéingi-
ge Schiffskursmessungen durch den Ashtech 3D Empfinger in die Datenaufzeichnung
miteingefloflen waren. Leider standen dem GPS Empfianger nicht immer ausreichend Sa-
telliten zur Verfiigung, so dafl es hiufig zu Liicken bei der Kursbestimmung kam. Bei der
Kalibrierung des Kreiselkompasses konnten daher nicht alle Schuleroszillationen heraus-
gefiltert werden. Fehler in der Kompaflkompensation wurden allerdings eliminiert.

Die Genauigkeit der Daten ist von der gewiinschten zeitlichen Auflésung der Daten
abhéngig. Die grote Fehlerquelle stellt dabei die von dem Amerikanischen Verteidigungs-
ministerium willkiirlich verschlechterten Positionsbestimmungen durch das GPS System
dar. Bei der Verwendung von iiber zwei Stunden gemittelte Geschwindigkeiten liegt der
durch die GPS Fehlbestimmung hervorgerufene Fehler unterhalb von 0,03ms™!. Nach
der Kalibrierung zeigten die Daten der drei Reisen einen Fehler im Kurs von weniger
als 0,3°, wodurch bei voller Fahrt des Schiffes ein Geschwindigkeitsfehler von maximal
0,027ms™! zu erwarten ist. Hinzu kommt allerdings noch ein unbekannter systemati-
scher Fehler zwischen 0,005ms ! und 0,01 ms—!, der durch die Datenaufbereitung nicht
behoben werden kann (RD Instruments, 1989).

3.2.3 Bathymetrische und Meteorologische Daten

Das FS METEOR war auf den drei Fahrten im Arabischen Meer mit einer Reihe un-
abhéngiger Echolote fiir die Bestimmung der Wassertiefe ausgeriistet. Darunter waren
ein ATLAS Hydrosweep Fiécherlot und ein Parasound Tiefsee-Sedimentlot. Beide Mef3-
gerite waren kontinuierlich im Einsatz. Die Daten wurden als im Minutentakt gebildete
Mittelwerte iiber eine ATLAS Daten-Verteilersystem Anlage (DVS) aufgezeichnet. Nach
Herstellerangaben betréigt die Genauigkeit der Hydrosweeptiefen +1m. Um diese Ge-
nauigkeit zu erzielen, muf} allerdings die Abh#ngigkeit der Schallgeschwindigkeit von
Temperatur, Salzgehalt und Druck beriicksichtigt werden.

Das Hydrosweep Ficherlot kann in zwei Konfigurationen betrieben werden. In ei-
ner Standardeinstellung wird fiir die Tiefenmessungen eine Schallgeschwindigkeit von
1500 ms~" vorgegeben, ohne auftretende Anderungen zu beriicksichtigen. In einer erwei-
terten Konfiguration wird dagegen die lokale Schallgeschwindigkeit unter Ausnutzung der
facherformigen Ausrichtung der Schallsender selbsttétig bestimmt. Auf den drei Fahrten
wurde die Tiefe auf identischen Positionen wiederholt gemessen. Beim Vergleich der Da-
ten fiel auf, dafl die Messungen von M32/4 und M32/6 gut iibereinstimmten, wéihrend
sich zu M32/1 bis zu 50 m abweichende Tiefen ergaben. Mit Hilfe einer Korrektur der
auf M32/4 und M32/6 gemessenen Tiefen durch eine aus den CTD Messungen an den
Uberschneidungspositionen berechnete mittlere Schallgeschwindigkeit konnten jedoch die

Daten aus den drei Fahrten in Einklang gebracht werden. Die Abweichungen lassen sich
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also auf eine unterschiedliche Konfiguration des Hydrosweep Fécherlotes zuriickfiihren.
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 berechneten und auf
die Positionen der Tiefenmessungen interpolierten mittleren Schallgeschwindigkeit kor-
rigiert. Nach der Korrektur zeigten sich keine weiteren systematischen Unterschiede der
in verschiedener Konfiguration aufgenommenen Datensétze. Die lokale Abhéngigkeit der
Schallgeschwindigkeit von Temperatur, Salzgehalt und Druck muf§ jedoch fiir mit kon-
stanter Schallgeschwindigkeit aufgenommene Datenséitze des Hydrosweep Ficherlotes bei
der Datenaufbereitung miteinbezogen werden.

Das Parasound Echolot bestimmte die Tiefen durchschnittlich um ca. 10 m kleiner
als das Hydrosweep Fécherlot. In Tiefen kleiner als 3000 m konnte dagegen keine Ab-
weichung zwischen den beiden Mefimethoden festgestellt werden. Um eine Homogenitét
der Datensiitze zu gewéhrleisten, wurden die Tiefen des Parasound Echolotes unterhalb
von 3000m um einen Betrag von 11,8 m korrigiert. Temporéare Ausfiille, besonders bei
stark variabler Bodentopographie, traten bei beiden Mefigeriten auf. Die in dieser Arbeit
verwendeten bathymetrischen Daten bestehen daher aus einer Zusammensetzung beider
Datensétze, wobei die Hydrosweep Daten bevorzugt verwendet wurden.

Die meteorologischen Bedingungen wihrend der drei Fahrten wurden ebenfalls als
Minutenmittelwerte von der DVS Anlage aufgezeichnet. Der Datensatz umfafit Windge-
schwindigkeit, Windrichtung, Lufttemperatur, Luftdruck, Taupunkt und Aufzeichnungen
der Globalstrahlung. Einzelheiten zur Auswertung und Kalibrierung der Daten sind in
Figenheer (1996) beschrieben. Die Daten liegen fiir diese Arbeit als iiber einen Zeitraum

von 15 Minuten gemittelte Werte vor.



4. Methode zur Berechnung von absoluten
Transporten

Dieser Abschnitt beschéftigt sich mit der Verwendung von direkten Strémungsmessungen,
insbesondere von LADCP Daten, und Daten von Gezeitenmodellen zur Anpassung von
geostrophischen Geschwindigkeitsprofilen. Dabei wird der Frage nachgegangen, mit wel-
cher Genauigkeit sich die Volumentransporte mit dem zur Verfiigung stehenden Datensatz
abschétzen lassen. Eine solche Betrachtung ist besonders fiir Transportabschétzungen in
den Gebieten wichtig, in denen die zu erwartenden Stromungsgeschwindigkeiten von klei-
ner Groflenordnung sind.

Fiir eine Bestimmung des Fehlers bei der Referenzierung von geostrophischen Ge-
schwindigkeiten muf einerseits die Genauigkeit der Referenzgeschwindigkeit bekannt sein,
andererseits aber auch die natiirliche niederfrequente Variabilitit durch die Gezeiten und
internen Wellen beriicksichtigt werden. Einen Schwerpunkt bilden daher die Bestimmung
der Gezeitenstromungen und Untersuchungen zum Mefifehler der direkten Stromungs-

messungen.

4.1 Motivation: Die Referenzierung der geostrophischen
Stromung

Die Untersuchungen in diesem Abschnitt wurden durch zwei Zielsetzungen motiviert.
Die Volumenbilanzierungen des Tiefenwassereinstroms durch die Amirantenpassage wei-
sen auf einen erhohten vertikalen Austausch im Somalibecken hin. In einem durch die
Bodentopographie abgeschlossenem Gebiet kann die Diffusion iiber die vertikale Advek-
tion balanciert werden, die sich wiederum iiber die Horizontalgeschwindigkeit abschitzen
1a8t. Wird dabei bedacht, dafl der Einstrom in das Somalibecken zwischen 1 Sv und 1,8 Sv
betrigt und hier wiederum Teilgebiete im Somalibecken betrachten werden sollen, so wird
eine hohe Anforderung an die Genauigkeit der Bestimmung der Horizontalgeschwindig-
keiten deutlich.

Ein weiteres Ziel war eine genaue Abschétzung der Tiefenzirkulation im Somalibecken.
In Abschnitt 2.4 wurden bei der Beschreibung vorangegangener Untersuchungen zur
Tiefenzirkulation widerspriichliche Ergebnisse deutlich. Zusétzlich zeigte Johnson et al.

(1991a) anhand des Modells, daB sich das Tiefenwasser im Somalibecken mit sehr geringen
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Geschwindigkeiten ausbreitet. Um eine signifikante Aussage iiber die Tiefenzirkulation
treffen zu kénnen, mufl die Horizontalgeschwindigkeit daher moglichst genau bestimmt
werden.

Die Schwierigkeit einer genauen Bestimmung des horizontalen Stromungsfeldes liegt
darin, daf} die geostrophischen Geschwindigkeiten mit einem integralen Verfahren berech-

net werden. Die Geschwindigkeit zwischen zwei CTD Stationen 148t sich durch

g [% Op
_ = _ 7 _ 4.1
U(Z) Uref fp /zref ox dz ( )

bestimmen. Hier ist v die Stromungsgeschwindigkeit, f der Coriolisparameter, g die Gra-
vitationskonstante und p die in situ Dichte. Die Vertikalverteilung der Geschwindigkeit
v(z) ist nur bis auf eine Konstante bestimmt. Fiir die Bestimmung der absoluten Ge-
schwindigkeit muf} die Geschwindigkeit v,y in einer bestimmten Referenztiefe z,.; oder
die barotrope Geschwindigkeit iiber die gesamte Wassersédule bekannt sein.

Eine M&glichkeit der Bestimmung der absoluten Geschwindigkeit ist eine verschwin-
dende Horizontalstromung in einer grofleren Tiefe des Ozeans anzunehmen. Dieses Ver-
fahren wurde schon vor mehr als 100 Jahren verwendet (Defant, 1961, S. 493) und wird
auch heute noch angewand. Im nordwestlichen Indischen Ozean wurde beispielsweise von
Quadfasel et al. (1997) und Johnson et al. (1998) eine verschwindene Horizontalgeschwin-
digkeit in 3000 m Tiefe beziehungsweise auf der potentiellen Temperaturfliche § = 1,1°C
zur Berechnung von absoluten Transporten im Tiefenwasser verwendet. Gerade hier ist
jedoch die Annahme einer Tiefe mit verschwindender Horizontalstromung sehr fraglich,
da aufgrund des Vorhandenseins von Rossbywellen nahezu barotrope Horizontalgeschwin-

Lin groBeren Tiefen hervorgerufen werden (siehe Abschnitt

digkeiten von iiber 0,1ms~
2.3.3). Stellen die hydrographischen Daten geschlossene Gebiete dar, konnen durch das
Voraussetzen von Erhaltungsgleichungen inverse Verfahren fiir die Bestimmung von ba-
rotropen Korrekturen verwendet werden (z.B. Wunsch, 1996). Diese Methode eignet sich
besonders fiir die Abschéitzung absoluter Stromungen in grolen Gebieten. Das nordliche
Somalibecken stellt hingegen ein sehr kleines Gebiet da. Das Gebiet ist zwar durch die
Topographie unterhalb von 3800 m abgeschlossen, allerdings entstehen durch die variable
Bodentopographie Liicken bei den Transportbestimmungen, wodurch die Voraussetzung
fiir die Verwendung von Erhaltungsgleichungen nicht gegeben ist.

Prinzipiell kénnen direkte Stromungsmessungen dazu verwendet werden, die geostro-
phische Geschwindigkeit zu referenzieren. Hier ist zu beachten, dafl direkte Stromungs-
messungen Punktmessungen, im Falle eines Stréomungsprofils Strichmessungen entlang
eines Schnittes darstellen. Die geostrophische Geschwindigkeit beschreibt dagegen die
mittlere Stromung zwischen zwei Dichteprofilmessungen. Im letzten Abschnitt wurde
erwahnt, dafl die LADCP Messungen die barotrope Horizontalgeschwindigkeit mit hoher

Genauigkeit bestimmen. Der Vorteil bei der Verwendung der barotropen Geschwindigkeit
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zur Referenzierung liegt darin, dafl die Geschwindigkeitsbeitrige von vertikal kleinska-
ligen internen Wellen herausgefiltert sind.

Es ergeben sich allerdings weitere Schwierigkeiten bei der Verwendung von direkt
gemessenen barotropen Geschwindigkeiten zur Referenzierung. Einerseits enthalten die
Messungen Geschwindigkeitsanteile von nichtgeostrophisch balancierten Stréomungen, zum
Beispiel barotrope Gezeitenstromungen oder andere ageostrophische Stromungskompo-
nenten. Andererseits besteht die Moglichkeit eines systematischen Fehlers (wvp,s), der
von dem Hersteller mit 0,005ms~! bis 0,0lms™' angegeben wird (RD Instruments,
1989). Fiir eine exakte Referenzierung der geostrophischen Geschwindigkeit mit baro-
tropen LADCP Geschwindigkeiten miissen also die barotropen Gezeitenstromungen vy;4,
wihrend des MeBzeitraums, die Anteile der ageostrophischen Strémung vege, und ein

moglicher systematischer Fehler des LADCPS vy, beriicksichtigt werden.

Uref = Ubarotrop — Vageo — Utide — Ubias (42)

In den folgenden Ausfiihrungen werden die fiir die Referenzierung benétigten Geschwin-
digkeitsanteile und deren Fehler bestimmt. Zuerst wird die Genauigkeit der barotropen
Geschwindigkeitsbestimmung vperotrep Untersucht. In Abschnitt 4.3 werden die Einfliisse
der ageostrophischen Stromungen v,4., abgeschitzt. Die barotropen Gezeitenstromun-
gen v4. werden mit einer ausgedehnten harmonischen Analyse der Verankerungsdaten
in Abschnitt 4.4 bestimmt. Die Ergebnisse werden dort mit Daten aus einem globalen
Gezeitenmodell verglichen, um die Verwendbarkeit von Modelldaten zu iiberpriifen. Im
Abschnitt 4.5 wird durch den Vergleich der verschiedenen direkten Stromungsmessungen
der systematische Fehler des LADCPs vp;,s bestimmt. Durch den Vergleich der verschie-
denen Messungen kann auch die Genauigkeit der einzelnen direkten Stromungsmessungen
abgeschétzt werden. Die Ergebnisse der Untersuchung werden in Abschnitt 4.6 zusam-

mengefaflt.

4.2 Die barotrope Stromungskomponente der LADCP Daten

In Abschnitt 3.2.2 wurden direkte Messungen der vertikalen Verteilung der Horizontal-
geschwindigkeiten mit einem an einer Rosette befestigten ADCP vorgestellt. Obwohl
die Geschwindigkeitsprofile der LADCP Messungen einen Meffehler von ca. 0,05ms™!
aufweisen (siehe Abschnitt 4.5), geben die Messungen die iiber die gesamte Profiltiefe
gemittelte Stromungskomponente mit einer hohen Genauigkeit wieder. Dies ist vor allem
dadurch bedingt, dafl durch die Integration der Messung iiber den gesamten Mefzeitraum
die unbekannte Bewegung der Rosetten verschwindet.

Die vertikal gemittelte absolute Stromung wird bei der LADCP Datenauswertung aus
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drei Komponenten bestimmt. Die mittlere Bewegung der Rosette durchs Wasser wird
durch das iiber die Mefldauer gebildete zeitliche Integral der Horizontalgeschwindigkei-
ten relativ zur Rosette bestimmt. Die mittlere Schiffsbewegung wéihrend der Me3dauer
wird {iber die Schiffspositionen zu Beginn und Ende der Messung beriicksichtigt. Die
dritte Komponente ist das zeitliche Integral der entsprechenden relativen Geschwindig-
keiten. Diese werden durch die vertikale Integration des mittleren Scherprofils berechnet.
Wenn die Fier- und Hievgeschwindigkeiten der Rosette konstant und von gleicher Gréfien-
ordnung wiren, wiirde das Integral der relativen Geschwindigkeiten verschwinden. Der
Beitrag der relativen Geschwindigkeiten zur barotropen Strémungskomponente ist daher
sehr klein (< 0,01ms™).

Die Genauigkeit der barotropen Stréomungskomponente eines Profiles wird fast aus-
schliefllich durch zwei Komponenten bestimmt: die Genauigkeit der Schiffsposition durch
das an Bord befindliche GPS-System und die Genauigkeit des Zeitintegrals der LADCP
Geschwindigkeiten relativ zur Rosette. Hinzu kommt ein systematischer Fehler des LAD-
CPs, der aber durch Vergleiche mit anderen direkten Strémungsmessungen abgeschitzt
werden kann (siehe 4.5)

Vor dem 1. Mai 2000 lag das 95% Vertrauensintervall der ohne differentielle GPS
oder GLONASS Empfinger durchgefiihrten Positionsbestimmung in einem Kreis mit ei-
nem Radius von 100m (US Department of Defence, 1995). Diese hohe Ungenauigkeit
war durch die Selektive Verfiigbarkeit, ein vom US Department of Defence absichtlich
eingefiihrtes Storsignal bedingt, welches zwar seit dem 1. Mai 2000 nicht mehr an die
GPS-Satelliten weitergegeben wird, jedoch zum Zeitpunkt der Messungen im Jahr 1995
noch eingesetzt wurde. Der FS METEOR stand wihrend der Meflkampagnen weder ein
differentielles GPS noch ein GLONASS Empfinger zur Verfiigung, so daf es fiir den hier
verwendeten Datensatz keine Moglichkeit gibt, den Beitrag des Storsignals zu bestimmen.
Das Storsignal fithrt zu weder zeitlich noch rdumlich konstanten Positionsbestimmungen.
Im Mittel dndert es die GPS Positionen am gleichen Ort um einen Meter pro Sekunde.
Nach ca. 5 Minuten ist die Wurzel der mittleren quadratischen Abweichung (RMS) der
Position von 55 m erreicht. Die Dauer einer LADCP Messung ist aber erheblich langer,
wodurch der durch das Storsignal vorgegebene Fehler bei der Bestimmung der Schiffsdrift
vollstidndig eingeht.

Die Schiffsdrift wird iiber die Differenz der Schiffspositionen nach dem Aussetzen der
Rosette bei 10m Tiefe und kurz vor der Aufnahme der Rosette wiederum bei einer Ro-
settentiefe von 10 m berechnet. Die Dauer des Hiev- und Fiervorgangs bei einer Mef§tiefe
iiber 4000 m ist langer als zweieinhalb Stunden. Der mittlere Fehler der Schiffsdrift 1483t
sich daher anhand der Meldauer und der mittleren quadratischen Abweichung der Posi-
tion bestimmen. Dieser ist bei den bis in gréfiere Tiefen gefahrenen Profilen kleiner als

0,006 ms~! und verringert sich bei einer Mefidauer von mehr als zweieinhalb Stunden.
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Abbildung 4.1: Vergleich der barotropen Geschwindigkeiten von LADCP Messungen (dunkel)
und an gleicher Position durchgefithrte Pegasusmessungen (hell). Die obere Darstellung zeigt
die zonale, die untere die meridionale Stromungskomponente. Der systematische Fehler der
LADCP Messungen ist in der Darstellung nicht beriicksichtigt.

Die zweite Fehlerkomponente der LADCP Messungen bei der Bestimmung der baro-
tropen Geschwindigkeit kommt durch Liicken in dem zeitlichen Integral der relativ zur
Rosette gemessenen Geschwindigkeiten zustande (Fischer und Visbeck, 1993). Die Inte-
gration der Geschwindigkeiten relativ zur Rosette wird jeweils auf einzelne Bins durch-
gefithrt und anschlielend gemittelt. Die Differenzen der Integrationen fiir Bin 3 bis 6
waren in den wéhrend der M32/4 Expedition aufgenommenen LADCP Daten selten

!, obwohl die Einzelintegrationen die mittlere Stréomung in un-

grofer als 2 x 1072 m s~
terschiedlichen Tiefenintervallen wiedergeben. Datenliicken, die ein gesamtes Ensemble
betreffen, werden jedoch bei der Integration nicht beriicksichtigt, wodurch eine Fehlbe-
stimmung der integralen Strémung verursacht wird. Solche Datenliicken entstehen bei
der Reflexion der Schallstrahlen am Meeresboden. Der durchschnittliche Anteil von Da-
tenliicken in den wihrend der M32/4 Reise bis in Bodennéhe gefahrenen Profilen lag bei
23 Ensembles. Das Maximum betrug 47 Ensembles auf Station 33. Bei dem verwende-
ten zeitlichen Ensembleintervall von 8s ergeben sich mittlere Datenliicken von {iber drei
Minuten und maximale Werte von 6 Minuten. Bei einer angenommenen Geschwindigkeit

1

von 0,01 ms™ relativ zur Rosette fiihren die Datenliicken zu Fehlern in der Gréflenord-
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!, wobei maximale Werte von 0,004 ms~' auftreten kénnen.

nung von 0,002ms~

In den urspriinglichen Auswertungsroutinen von Fischer und Visbeck (1993) wur-
den auch vereinzelte Liicken in den relativ zur Rosette gemessenen Geschwindigkeiten
bei der zeitlichen Integration nicht beriicksichtigt, wodurch der Fehler zusétzlich erhéht
wird. Die fiir die Daten in dieser Arbeit verwendeten Auswertungsroutinen wurden je-
doch so verdndert, dafl einzelne Datenliicken durch Interpolation zwischen benachbarten
Werten geschlossen wurden. Dies fiihrte zu einer verbesserten Ubereinstimmung bei dem
Vergleich der barotropen Geschwindigkeiten zwischen Pegasus und LADCP Messungen.

Zusammenfassend 148t sich festhalten, dafl die absolute vertikal gemittelte Stromungs-
komponente der LADCP Daten durch die Fehler in der Positionsbestimmung und durch
in Bodennéhe auftretende Datenliicken bestimmt ist. Hinzu kommt ein systematischer
Fehler, der in Abschnitt 4.5 besprochen ist. Der RMS Fehler durch die Positionsbe-
stimmung stellt den gréfiten Fehlerbeitrag der barotropen LADCP Stromungen dar und
betriigt fiir Profiltiefen iiber 4000 m 0,006 m s~!. Das 95 %-Vertrauensintervall dieses Ein-
flusses ist 0,011 ms™!. Der durch Datenliicken in Bodenn#he entstehende Fehler liegt
im Mittel bei 0,002ms ™!, kann aber maximale Werte 0,004 m s 'annehmen. Zusammen-
genommen ist der zu erwartende Fehler aufgrund der Ungenauigkeiten bei der Positi-

onsbestimmung und den Datenliicken geringer als 0,01 ms™!

, mit maximal moglichen
Werten von 0,015ms™". Dieser als gering zu bewertende Fehler der Bestimmung der ab-
soluten mittleren Stromung wird auch in dem Vergleich zu den Pegasusmessungen in
Abbildung 4.1 deutlich, obwohl hier durch die unterschiedlichen Mefzeiten der beiden
Instrumente zuséitzliche Fehler, beispielsweise durch die barotropen Gezeitenstromung,

in den Vergleich mit eingehen.

4.3 Bestimmung der ageostrophischen Stréomungskomponente

Bei einer Verwendung der barotropen Stromungsgeschwindigkeiten der LADCP Mes-
sungen zur Referenzierung von geostrophischen Geschwindigkeiten ist nicht die absolute
Stromungsgeschwindigkeit von Bedeutung, sondern der im geostrophischen Gleichgewicht
befindliche Anteil der mittleren Stréomungsgeschwindigkeit. Im folgenden wird daher ein
Verfahren zur Eliminierung der ageostrophische Stromungsanteile und der dabei entste-
henden Fehler besprochen.

Als ageostrophisch werden Stromungen oder Anteile einer Stromung bezeichnet, die
sich nicht im Gleichgewicht zwischen dem Druckgradienten und der Corioliskraft befin-
den. Starke ageostropische Strémungen treten iiberwiegend in der oberen, direkt vom
Wind beeinflufiten Wassersiule auf. Typische Beispiele sind die durch den Wind getrie-
bene Ekman Strémung oder Trigheitsstromungen. Speziell im Untersuchungsgebiet ist

zusitzlich die zyklostrophische Stromung von Bedeutung (Fischer et al., 1996), die durch
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eine Balance zwischen der Druckgradientenkraft und der Zentrifugalkraft beschrieben
werden kann. In tieferen Schichten konnen ageostrophische Stromungen, beispielswei-
se bei stark gescherten Geschwindigkeiten, auftreten. Auflerdem ist das geostrophische
Gleichgewicht in der Bodenreibungsschicht ungiiltig.

Der wesentliche ageostrophische Beitrag zu der mittleren absoluten Strémung ist in
den oberen Schichten der Wassersiule durch die Ekmanstromung und die zyklostro-
phischen Stromungen zu erwarten. Die Darstellung der geostrophischen Geschwindig-
keitsprofile im Vergleich zu den LADCP Profilen in Abbildung 4.2 verdeutlicht die Grofien-
ordnung der dort auftretenden Differenzen. In der folgenden Diskussion wird daher die
ageostrophische Stromung in der oberen Wassersiule behandelt.

Im allgemeinen kann die ageostrophische Stromungskomponente aus der Differenz des
geostrophischen Geschwindigkeitsprofil und des Mittelwertes der LADCP Geschwindig-
keitsprofile der beiden Stationen abgeschétzt werden. Dieses Verfahren leidet allerdings

unter der unterschiedlichen rdumlichen Auflésung der beiden Methoden, da das mittle-
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Abbildung 4.2: Vergleich der geostrophischen Geschwindigkeitsprofile zwischen zwei Statio-
nen mit dem iiber beide Stationen gemittelten LADCP Profil. In der Darstellung wurden die
Daten aus dem nérdlichen Somalibecken der M32/6 Reise verwendet. Die Abweichungen in
grofieren Tiefen kommen durch Fehler der LADCP Profilmessungen zustande (siehe Abschnitt
4.5).



50 4. Methode zur Berechnung von absoluten Transporten

re LADCP Profil nur die mittlere ageostrophische Stréomung an den beiden Stationen
beschreibt. Weiterhin beinhalten die LADCP Profilmessungen einen hohen Fehler. Fiir
eine integrale Beschreibung der oberflichennahen ageostrophischen Strémungen eigenen
sich speziell die Messungen des schiffseigenen ADCPs. Zum einen mifit das ADCP hoch-
auflosend die Stromungen zwischen zwei Stationen und beschreibt daher, wie ein geostro-
phisches Geschwindigkeitsprofil, die mittlere Gesamtstromung zwischen beiden Stationen.
Zum anderen haben die baroklinen Geschwindigkeitsprofile der ADCP Daten eine we-
sentlich hohere Genauigkeit als die der LADCP Profile.

Das hier bevorzugte Verfahren wurde wie folgt umgesetzt: die fiinfminiitigen Date-
nensembles der auf dem Schiff gemessenen ADCP Daten wurden zu jeweils halbstiindigen
Profilen zusammengefafit und mit einem objektiven Verfahren auf dquidistante Abstéande
interpoliert. Fiir den Vergleich mit den geostrophischen Profilen wurden alle zwischen
beiden Stationspositionen interpolierten ADCP Profile gemittelt und die entspechenden
Stromungskomponenten quer zum Schiffskurs bestimmt. Um die Genauigkeit der ADCP
Daten zusétzlich zu erhéhen, wurden die relativen mittleren ADCP Geschwindigkeitspro-
file an die geostrophischen Profile angepaflt. Dieses Verfahren hat den Vorteil, daf tiefen-
unabhéngige Fehler der ADCP Messungen, wie zum Beispiel verbleibende Fehler in der
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Abbildung 4.3: Mittlerer Absolutbetrag (durchgezogene Linie) und die Standardabweichung
(grau schattiert) der ageostrophischen Geschwindigkeit im nérdlichen Somalibecken wahrend
der M32/6 Reise.
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Bestimmung des Schiffskurses und die barotropen Gezeitenstromungen dabei eliminiert
werden. Als Referenztiefe wurde in den meisten Fillen eine Tiefe von 350 m gewihlt,
welche einen Kompromif aus der grofftmdoglichen Tiefe und der Genauigkeit der ADCP
Daten darstellt. Das schiffseigene ADCP auf den drei FS METEOR Reisen hatte in den
meisten Abschnitten eine Mefltiefe deutlich tiefer als 400 m.

Der mittlerer Betrag der ageostrophischen Geschwindigkeit im nérdlichen Somali-
becken wéhrend der M32/6 Reise ist in Abbildung 4.3 dargestellt. In der Darstellung
wurden die oberen 50 m der Wassersdule nicht beriicksichtigt, da diese vom LADCP
nicht aufgel6st werden und daher auch bei der Bestimmung der barotropen Stromungs-
komponente nicht beriicksichtigt werden. In einer Tiefe zwischen 50 m und 100 m liegt
der Betrag der ageostrophischen Strémungskomponente im Mittel bei 0,3ms™!. Diese
hohen Geschwindigkeiten kommen hauptséichlich durch zyklostrophische Strémungen im
Bereich des Great Whirls zustande Fischer et al. (1996), der wihrend der M32/6 Expedi-
tion im nordlichen Somalibecken voll ausgeprégt war. Die wihrend M32/1 und M32/4 im
gleichen Gebiet durchgefiihrten Messungen zeigten kleinere ageostrophische Stromungs-
anteile.

Trotz der hohen ageostrophischen Geschwindigkeiten sind die Beitrége zu der vertikal
gemittelten Komponente klein. Der auf die gesamte Wassersiule bezogene mittlere Be-
trag der ageostrophischen Komponente |va—geo| aus den in Abbildung 4.2 und 4.3 gezeigten
Profilen wurde mit 0,0076 m s~ ! bestimmt. Dies ist dadurch bedingt, da§ die ageostrophi-
schen Geschwindigkeiten hohe Betrige nur in einem geringen Anteil in der Wasserséule
besitzen. Weiter verringert wird der Einflufl der ageostrophischen Komponente durch
die Tatsache, dafl das LADCP die vertikal gemittelte Stromung nur in dem Tiefenin-
tervall von 50 m bis zum Meeresboden bestimmen kann. Die héchsten ageostrophischen
Stromungen treten dagegen in Tiefen oberhalb von 50 m auf.

Der Fehler der Berechnung des ageostrophischen Strémungsanteils 148t sich anhand
der Genauigkeit der ADCP Daten abschétzen. Der Fehler der ADCP Daten ist fiir iiber
lingere Zeitriume gemittelte Stromungen kleiner als 0,03ms™! (Dengler, 1996). Wird
dieser Fehler auf das Tiefenintervall mit ausgepréigter ageostrophischer Stromung zwi-
schen 50 m und 250 m bezogen, ergibt sich eine Fehlabschétzung der barotropen ageostro-
phischen Stromungskomponente (J,4¢,) von 0,0015ms™" fiir Profiltiefen iiber 4000 m.
Diese Abschiitzung liegt etwas iiber dem zu erwartenden Fehler, da die Verringerung der
Mefifehler der ADCP Geschwindigkeiten durch die vertikale Mittelung der Daten nicht

beriicksichtigt wurde.
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4.4 Bestimmung der Gezeitenstromung

Die Gezeiten sind fiir diese Arbeit in zwei Hinsichten von Bedeutung. Zum einen ist die
Kenntnis der barotropen Gezeitenstromung wichtig bei der Bestimmung der Referenzge-
schwindigkeit fiir geostrophische Stromungen. Zum anderen lassen sich anhand der Am-
plitude der baroklinen Gezeitenstromung Aussagen iiber den Beitrag von Gezeitenenergie
zur Dissipation im tiefen Ozean machen. Dieser Abschnitt behandelt die Methode zur
Berechnung der Gezeiten. Die barotropen Gezeitenstrémungen werden vorgestellt und
mit einem globalen hydrodynamischen Gezeitenmodell verglichen. Dabei soll insbesonde-
re geklart werden, ob sich Modelle dazu verwenden lassen, barotrope Gezeitenstromungen
aus Messungen zu eliminieren.

Die Gezeitenerscheinung der Ozeane 148t sich grundsétzlich als ein Zusammenspiel
von dufleren Anregungen der Gestirne Mond und Sonne und der Resonanzeigenschaft
der betrachteten Teile des Ozeans verstehen. Die harmonische Zerlegung des Gezeitenpo-
tentials ist im Prinzip eine Aufspaltung der komplizierten Bewegungen des Mondes und
der Sonne in mehrere Einzelbewegungen von Satelliten mit unterschiedlicher Masse, die

die Erde in zum Aquator parallelen Bahnen umkreisen oder an fixen Positionen stehen.

4.4.1 Grundlagen

Die ersten hydrodynamischen Formulierungen des Gezeitenproblems wurden im 17. Jahr-
hundert von I. Newton durchgefiihrt. Eine Losung des Problems wurde zuerst von Laplace
(1775) beschrieben. Dabei konnte er zeigen, daf§ jede Partialtide des gezeitenerzeugenden
Potentials eine Schwingung im Ozean mit gleicher Periode hervorruft. Im folgenden wird
zum besseren Verstindnis der Methode der Gezeitenanalyse eine Entwicklung des gezei-
tenerzeugenden Potentials dargelegt.

Die Gezeitenbewegungen im Ozean werden durch zeitliche Anderungen der Gravi-
tationskrifte zwischen Erde und Mond und Erde und Sonne hervorgerufen. Der gréfite
Teil der Anziehungskrifte der Gestirne wird durch die Zentrifugalkréifte kompensiert, die
durch die Revolution des Erde-Mond-Systems, beziehungsweise des Erde-Sonne-Systems
um den gemeinsamen Schwerpunkt hervorgerufen werden. Die verbleibenden Restkrifte
werden als gezeitenerzeugende Kréfte bezeichnet. Fiir einen beliebigen Punkt P auf der
Erdoberfliche 148t sich das Potential der gezeitenerzeugenden Kraft eines Gestirns bezo-

gen auf den Erdmittelpunkt angeben.

1 1
Rcosﬁ) (4.3)

Ba(R, ) = —y Mg <_ L

r, r r2

v ist die Gravitationskonstante und M die Masse des Gestirns. Andere Bezeichnun-
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gen in (4.3) konnen aus der Abbildung 4.4 entnommen werden.
Der Abstandvektor r; des Punktes P von dem Mittelpunkt des Gestirns kann durch die

Gestirn, MG

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

geozentrische Breite ¢, die Deklination der Bahn der Gestirns ¢ relativ zur Aquatorialebe-
ne und den Stundenwinkel 7 (Abbildung 4.5) ausgedriickt werden. Das Gezeitenpotential
ergibt sich dann zu

yMgR?
TS

Fiir die Erdgezeiten sind nur die Potentiale von Mond und Sonne wichtig, die sich additiv

e {(3sin*p—1)(3sin*5 — 1) + 35in2¢p sin28 cosT + 3cosp cos*d cos27} (4.4)

iiberlagern. Bei der Umformung von (4.3) nach (4.4) wurde eine Entwicklung nach zonalen
Kugelfunktionen nach dem dritten Glied abgebrochen. Eine ausfiihrliche Herleitung des
Gezeitenpotentials ist z.B bei Bartels (1957) zu finden. Sowohl der Stundenwinkel, als
auch die Deklination und der Abstand des Erdmittelpunkts zum Gestirn in (4.4) sind
zeitabhingig. Am schnellsten &ndern sich 7 (Umlauf ein Sonnentag) und 7, (Umlauf ein
Mondtag). Sie haben eine Periode von 24 Stunden, beziehungsweise 24 Stunden und 50,47
Minuten. Die Deklination des Mondes d,; und des Abstands R;; des Mondes schwanken
mit einer 27,3 Tage Periode, wihrend dg¢ und Rgs mit einer Jahresperiode schwanken.
An einem festen Ort repréisentiert demnach der erste Term in der geschweiften Klammer
iiberwiegend die langperiodischen Gezeitenanteile, der zweite Term die ganztéigigen oder
diurnalen Gezeiten und der dritte Term wegen des Glieds cos 27 die halbtégigen oder

semidiurnalen Gezeiten.

Harmonische Entwicklung des Gezeitenpotentials

In Gleichung (4.4) lassen sich zwar die wesentlichen Eigenschaften des Gezeitenpotentials
erkennen, sie enthilt jedoch mehrere zeitabhingige Terme wie 0 und 7. Das Ziel der
harmonischen Entwicklung ist die Darstellung des Gezeitenpotentials als Summe von

Sinus- und Kosinusgliedern konstanter Amplitude und Frequenz der Form

H, cos(o,t — Vj) (4.5)
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Himmelspol

Abbildung 4.5: Darstellung der Sonnen- und Mondbahn. S ist die Sonne, M der Mond, F der
Friihlingspunkt und N der Mondknoten. §g und ;s sind die Deklinationen, 73 der Stunden-
winkel bezogen auf die Aquatorebene. Zur Beschreibung der Lage der Mondknotens relativ zur
Ekliptik konnen die Winkel v und ¢ verwendet werden. Pfeile kennzeichnen die Bewegungsrich-
tung.

H,, ist die Amplitude, o, die Winkelgeschwindigkeit der Tide und V; das astronomische
Argument, das auf den Meridian von Greenwich zum Zeitpunkt 0 bezogen ist und die
Differenz zur Gleichgewichtsgezeit bei Greenwich beschreibt. Die Zeit ¢ stellt hier konven-
tionsgeméf die seit dem 1. Januar 1900 um Mitternacht verstrichene Zeit in Greenwich
da.

Die Position der Sonne und des Mondes relativ zur Erde werden in der Himmels-
mechanik relativ zur Ekliptik und den Entfernungen der Gestirne beschrieben. Diese
Groflen lassen sich durch unendliche Reihen der fiinf zeitabhingigen Winkel s, h, p, N
und p; beschreiben. Die Bedeutung der Variablen ist in Tabelle (4.1) zusammengefaft.
Weiterhin dient die Abbildung 4.5 zur Verdeutlichung der Planetenbewegungen. Fiir eine
vollstindige Beschreibung der Lage der Gestirne wird noch der Stundenwinkel 7 eines
Gestirns benétigt, der aus den fiinf astronomischen Variablen nicht ableitbar ist. Doodson
(1921), der die bislang vollstindigste harmonische Entwicklung des Potentials durchfiihr-

te, verwendete zusétzlich noch die mittlere lokale Mondzeit 7,;.
cos ,
Z kABCDEFGA(SO) . (ATM+BS+Ch+Dp+EN —|—Fps) (46)
ABCDEF sm

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

Jeder einzelne Term der Entwicklung stellt eine Partialtide dar. Der Koeffizient £k be-
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Abbildung 4.6: Koeffizienten der diurnalen (oben) und semidiurnalen (unten) Partialtiden.
Die Werte stammen aus Cartwright und Tayler (1973).

schreibt die maximale Amplitude der Partialtide, und die Geodétische Funktion G 4(¢p)
beinhaltet die Breitenabhingigkeit. Die diurnalen und semidiurnalen Partialtiden mit ei-
nem Koeffizienten & > 1 x 107° sind in Abbildung 4.6 dargestellt.

Alle Laufzahlen zusammen beschreiben die Argumentzahl der Tide, die zur Klassi-
fikation dient. A nimmt nur Werte zwischen 0 und 2 an und wird als Index der Tide
bezeichnet. A und B zusammen beschreiben die Gruppen der Tide, die als solche auch in

Abbildung 4.6 zu erkennen sind. Unterschiedliche Gruppen lassen sich in Zeitserien mit

Tabelle 4.1: Mittlere Bahnelemente von Sonne und Mond in der harmonischen Entwicklung
des Gezeitenpotentials. o ist die Winkelgeschwindigkeit in Grad pro Sonnenstunde.

Winkel Bedeutung o Umlaufzeit
™ Mondtag 14,4921 1,04 Tage

S Linge des Mondes 0,5490 27,32 Tage

h Linge der Sonne 0,0411 365,24 Tage

P Lange der Mondperigdums 0,0046 8,85 Jahre

N' = —N Linge des Knotens 0,0022 18,61 Jahre

Ds Liange des Sonnenperigiums 2x107% 20942 Jahre
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einer Liange von einem Monat getrennt auflésen. Die Laufzahlen A bis C klassifizieren die
Stammtiden, die aus Messungen iiber einen Zeitraum von einem Jahr getrennt aufgeldst
werden kdnnen.

Auf Grund der langsamen Rotation des Bahnknotens der Mondbahn () und des
Mondperigédums (p) verdndern sich die vom Mond hervorgerufenen Gezeiten. Um zum
Beispiel die Tide mit der Argumentzahl 2000-10, die einen Koeffizienten von 0,034 auf-
weist, von der M, Tide getrennt auflésen zu konnen, miiflte sich eine Analyse iiber einen
Zeitraum von 19 Jahren erstrecken. Dies ist aber in der Praxis kaum durchfiihrbar, da
Daten iiber lange Zeitrdume nur selten zur Verfiigung stehen. Es ist daher zweckmiBig,
die durch den Mondknoten und das Mondperigdum hervorgerufenen Schwankungen als
eine Modulation der Stammtiden aufzufassen. Es konnen daher zwei neue Parameter, der
Koeffizient f und der Winkel u eingefiihrt werden, die den Einflul des Mondknotens und
des Mondperigdums darstellen. Der Einfluf} des Perigdums der Sonne kann aufgrund der

langen Periode als konstant angenommen werden. Die harmonischen Terme lauten dann

fn Hp cos(opt — (Vo — uy)) (4.7)

fn und u, sind fiir die meisten Tiden nur von der Lage des Bahnknotens abhéingig. Eine
Ausnahme bilden die Tiden M; und L,, bei denen die Parameter zusétzlich stark von

dem Mondperigdum p abhéngig sind.

4.4.2 Harmonische Analyse von Strémungszeitserien

Die vorangegangenen Ausfiihrungen beschreiben die &uflere Anregung des Ozeans durch
die Gestirne. Die im Ozean durch das gezeitenerzeugende Potential auftretenden Be-
wegungen gehorchen dagegen den hydrodynamischen Gleichungen und sind vorwiegend
von der Gestalt des Meeresbodens und der Geometrie des betrachteten Meeresgebietes
abhéngig. In Analogie zur harmonischen Entwicklung lassen sich die Gezeitenbewegun-
gen als die Summe von harmonischen Gliedern mit den aus dem Potential vorgegebenen
Frequenzen aber lokal verschiedener Amplitude und Phase auffassen.

Der fiir diese Arbeit zur Verfiigung stehende Datensatz beinhaltet insgesamt 18 Ver-
ankerungen, die jeweils mit mehreren Rotorstromungsmessern und akustischen Doppler-
stromprofilern ausgestattet waren (siehe Abschnitt (3.2.2)). In der harmonischen Ana-
lyse von Stromungszeitserien wird jede Geschwindigkeitskomponente einzeln an die aus
der Entwicklung des gezeitenerzeugenden Potentials gewonnenen Partialtiden analog zur

Fourierentwicklung angepafit:

u(t) = Cy + Z fnUncos(ont — gu, — (Vo — uy)) (4.8)
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v(t) = Cp+ Y fo Vicos(ont — gu, — (Vo — un)) (4.9)

Vo, tn, frn und o, sind die aus der Entwicklung des Gezeitenpotentials erhaltenen Parame-
ter, C', und C,, die nicht gezeitenbedingte Stromungsanteile. Fiir jede Partialtide erhélt
man aus der Fourierentwicklung zwei Amplituden U,, und V,, sowie zwei Phasen g, und
G, , die jeweils die Phasendifferenz zu der entsprechenden Gleichgewichtspartialtide auf
dem Meridian von Greenwich am 1.1.1900 um 0:00 beschreiben. Alle vier Parameter zu-
sammen beschreiben die Stromellipse der Partialtide. Aus der Phasendifferenz zwischen
der zonalen und meridionalen Komponente 148t sich die Drehrichtung der Stromellipse

ermitteln .

0 <9y, — Qu, <T@ — zyklonale Rotation
T < Gy, — Gu, <21 — antizyklonale Rotation

Harmonische Analysen von Stromungszeitserien haben gezeigt, dafy Partialtiden mit &hn-
lichen Winkelgeschwindigkeiten auch dhnlich geformte und orientierte Stromellipsen auf-
weisen (Pugh, 1987).

4.4.3 Barotrope und barokline Gezeitenstrémungen

Ein Vorteil bei der Verwendung von Verankerungen zur Gezeitenanalyse liegt darin, daf}
die in mehreren Tiefen simultan gemessenen Stromungszeitserien eine Unterscheidung
zwischen den barotropen und baroklinen Gezeitenstromungen ermdoglichen. Wihrend die
barotropen Gezeitenstromungen als unabhéngig von der Tiefe betrachtet werden kénnen
(z.B. Weisberg et al., 1987), ist die Amplitudenverteilung der baroklinen Gezeiten mit
der Tiefe beschrieben durch die Losungen F,,(z) der vertikalen Strukturgleichung inter-

ner Wellen.

Fo(2) =0 (4.10)

N2(z) ist die Brunt-Viisild-Frequenz und ¢?, sind die Eigenwerte. Die Losungen Fy,(2)
werden auch als vertikale Moden bezeichnet. Fiir die Berechnungen der vertikalen Moden
wurde ein numerisches Modell verwendet, welches am Institut fiir Meereskunde Kiel ent-
wickelt wurde und in Dengler (1995) beschrieben ist. Die lokale Brunt-Viisila-Frequenz
wurde aus den CTD Daten bestimmt, die in unmittelbarer Ndhe zu den Verankerungen
aufgenommen wurden. Die barotropen und baroklinen Anteile der Strémung einer Parti-
altide werden dann durch die Projektion der Fourierkoeffizienten der Partialtide aus den
einzelnen Stromungszeitserien 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 Somalibecken.
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Abbildung 4.7: Maximale Amplitude der barotropen (0) und ersten drei baroklinen Moden
(1-3) aus dem nordlichen Somalibecken. Die Punkte kennzeichnen die Tiefen der Stromungs-
zeitserien von der Verankerung K16.

Werden nur Strémungsmessungen fiir die Analyse verwendet, gibt es zwei Moglich-
keiten zur Anpassung der Fourierkoeffizienten an die Moden (Schott, 1977): in dem einen
Verfahren werden die Fourierkoeffizienten aus dem gewéhlten Analysezeitraum mittels ei-
ner Minimierung der kleinsten Quadrate direkt an die Amplituden der Moden angepaflt.
In dem zweiten Verfahren werden mit der Zeit variierende Moden fiir die Anpassung ver-
wendet. Beide Verfahren gehen von unterschiedlichen Eigenschaften barokliner Gezeiten
aus.

Das erstgenannte Verfahren beschreibt die Amplituden einer barokline Gezeit, die eine
konstante Phasenbeziehung wihrend des untersuchten Zeitraums besitzt. Dieses Verhal-
ten von internen Gezeiten ist von Dushaw et al. (1995) mittels reziproker akustischer
Tomographie beobachtet worden. Ray und Mitchum (1996) bestétigten ein rdumlich
konstantes Phasenverhalten der ersten und zweiten baroklinen Mode der M, und S,
Tide anhand von Satellitendaten iiber einen Zeitraum von drei Jahren. Die Beobach-
tungen zeigten rdumlich konstante Oberflichenauslenkungen von bis zu 5cm, die von
dem Hawaiiriicken im Pazifik wegpropagieren. Mit dieser Methode berechnete barokline
Gezeiten wurden zum Beispiel von Meincke (1971), Magaard und McKee (1973) und
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Weisberg et al. (1987) veroffentlicht.

Die zweite Anpassungsmoglichkeit beschreibt dagegen barokline Tiden mit zeitlich
verinderlichen Phasen und Amplituden. Die Anderungen sind jedoch klein verglichen
mit den Gezeitenperioden (Siedler und Paul, 1991). Dieses Verhalten entspricht der Vor-
stellung iiber interne Gezeiten als barokline lange Schwerewellen, die mit einer Phasen-
geschwindigkeit entspechend ihrer vertikalen Mode vom Ort der Anregung wegpropa-
gieren. Beobachtungen von Wunsch (1975); Schott (1977) und Siedler und Paul (1991)
unterstiitzen diese Beschreibung.

In dieser Arbeit wird eine zeitlich konstante Anpassung der Fourierkoeffizienten zur
Bestimmung der baroklinen Gezeiten verwendet. In Gebieten mit hoher zeitlicher Varia-
bilitdt der baroklinen Gezeiten kann dies allerdings zu einer starken Unterschétzung ihrer
Gezeitenamplitude fiihren (Schott, 1977). Die Ergebnisse der baroklinen Gezeitenanalyse
werden zusammen mit den Untersuchungen zur vertikalen Vermischung in Abschnitt 7

vorgestellt.

4.4.4 Berechnung der Gezeitenstromungen aus den Verankerungsdaten

Die gesetzten Schwerpunkte fiir die Berechnung der Gezeitenstromung sind einerseits eine
genaue Bestimmung der lokalen barotropen und baroklinen Gezeitenstomung mdoglichst
vieler Partialtiden; andererseits sollen die Ergebnisse vergleichbar mit einem globalen
hydrodynamischen Gezeitenmodel sein. Die Auflésung moglichst vieler Partialtiden ist
durch die Mefigenauigkeit der Strémungszeitserien eingeschrinkt. Ein weiteres einschrin-
kendes Kriterium ist die in der Analyse verwendete Lénge der Zeitserien. Um verschiedene
Stammtiden auflésen zu kénnen, werden Messungen iiber einen Zeitraum von einem Jahr
benétigt. Fiir eine akkurate Beschreibung der baroklinen Gezeiten eignen sich dagegen

moglichst kurze Zeitserien.

Methode zur Berechnung der Gezeitenstromungen

Der hier gewihlte Kompromify ist die Anwendung der harmonischen Gezeitenanalyse
auf Stromungszeitserien mit einer Mefldauer von 29 Tagen. Zum einen wird dadurch die
Auflésung von den verschiedenen Gruppen der Gezeiten ermoglicht, zum anderen kénnen
Verédnderungen der baroklinen Gezeiten hinreichend beschrieben werden. Dariiberhin-
aus lassen sich auch die Stromellipsen von schwicher ausgeprigten Partialtiden aus den
Amplituden und Phasen von ausgepriagten Tiden ableiten (Cartwright et al., 1988). Die
Grundlage dafiir bieten Ergebnisse von Beobachtungen, die zeigen, dafy das Verhiltnis der
lokalen Amplituden und Phasen zu den aus dem Gezeitenpotential abgeleiteten Ampli-
tuden und Phasen bei in den Frequenzen kaum unterschiedlicher Tiden nahezu konstant
ist (z.B. Pugh, 1987; Godin, 1972). Die Annahme ist durch die physikalische Intuition
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natura non facit saltus motiviert und bringt zum Ausdruck, daf sich die Resonanzeigen-
schaften von Partialtiden mit kaum unterschiedlicher Frequenz nicht stark unterscheiden.
Im Prinzip ist diese Voraussetzung schon bei der Einfiihrung der Parameter zur Beschrei-

bung der Modulation durch den Mondknoten und des Mondperigdums verwendet worden.

Tabelle 4.2: Die analysierte Tiden dieser Arbeit.

Tide Beschreibung abgeleitet Freguenz Argumentzahll Koeffizient
aus fnincpd 7 s h p N ps  kapcprr

@  Ellipt. Tide 0, 0,89324 1 -2 0 1 0 0 0,07217
01  Haupt-Mondtide 0,92954 1 -1 0 0 0 0 0,37689
0, 96583 1 0 0 -1 0 0 0,01066
M,  Ellipt. Tide 0, 0,96614 1 0 0 O 0 O 0,00661
0, 96645 1 0 0 1 0 0 0,02964
Py Haupt-Sonnentide K 0,99726 1 1 -2 0 0 0 0,17554
K,  Deklinationstide 1,00274 11 0 0 0 0 0,53009
Ji Ellipt. Tide Ky,0¢ 1,03903 1 2 0 -1 0 0 0,02964
2N,  Ellipt. Tide Ny 1,85969 2 -2 0 2 0 0 0,02301
2 Gr. Variationstide Ny 1,86455 2 -2 2 0 0O O 0,02777
Ny  Gr. Ellipt. Tide 1,89598 2 -1 0 1 0 0 0,17387
vy Gr. Evektionstide Ny, My 1,90084 2 -1 2 -1 0 0 0,03303
M,  Haupt-Mondtide 1,93227 2 0 0 0 0 0 0,90812
. . 1,96857 2 1 0 -1 0 0 0,02567
L Kl Ellipt. Tide My, 5 1,96918 21 0 1 0 0 000643
Ty Gr. Ellipt. Tide So 1,99726 2 2 3 0 0 1 0,02479
Ss  Haupt-Sonnentide 2,00000 2 2 -2 0 0 0 0,42286
Ky  Deklinationstide So 2,00548 2 2 0 0 0 0 0,11495

Das fiir die Berechnung der Partialtiden verwendete Verfahren ist in Abbildung 4.8

zusammengefafit. In der Analyse von 29 Tage Zeitserien werden die Partialtiden Oy, K7,
Ny, My und Sy durch Fouriertransformation unabhéingig voneinander aufgelost. Diese fiinf
Partialtiden weisen in der harmonischen Entwicklung des Gezeitenpotenials den gréfiten
Koeffizienten auf. Aus den Amplituden und Phasen der fiinf Gezeitengruppen werden
dann, dem Gezeitenpotential entsprechend, die elf anderen Partialtiden aus Tabelle 4.4.4
abgeleitet. Hierbei wird auch die Lage des Mondknotens und des Mondperigdums beriick-
sichtigt. Die urspriinglichen Amplituden und Phasen werden dabei um entsprechende Ein-
fliisse verringert. Es folgt eine Riicktransformation der Amplituden und Phasen zu den
Fourierkoefizienten der fiinf korrigierten Partialtiden. Nachdem alle Fourierkoeffizienten
aus allen zur Verfiigung stehenden Stromungsmessungen einer Verankerung bekannt sind,
erfolgt die Anpassung der Partialtiden an die vertikalen Moden. Das gesamte Verfahren

wird mit jeweils um 15 Tage verschobenen Zeitserien von 29 Tagen durchgefiihrt, da ei-
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ne fiir die Fouriertransformation verwendetete Fensterfunktion zu Datenverlusten fiihrt.
Teile dieses Verfahrens, insbesondere die Routine fiir die Berechnung des Astronomischen
Arguments, sind von Dr. H. Mofjeld zur Verfiigung gestellt worden. Weiterfiihrende Be-

rechnungen wurden anhand der in Schureman (1924) dargestellten Funktionen bestimmt.

barotrope barokline
Un Vn gun th fur Un Vn gun gvn fur
0,K,N,M,S, O,K;N,M,S,

P 1

Modenzerlegung von Uuvg far
- n N ~un *vn
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Uy V’ g’ g’ fur
n n un vn
N O,K N,M.S 0nmn

A 11 27272

CTD uv ﬂrmshprs

Daten Zeitserien

Abbildung 4.8: Schematische Darstellung zur Berechnung der Gezeitenstromungen aus den
Verankerungen.

Bei der Verwendung von Zeitserien aus einem Verankerungszeitraum von einem Jahr
fithrt die konsequente Anwendung dieses Verfahrens zu 23 unabhéngigen Bestimmun-
gen der vier Parameter jeder Partialtide. Fiir die Bestimmung der mittleren barotropen
Gezeitenstromung wurden die einzelnen Ergebnisse nach Ausreiflern untersucht und ge-
gebenenfalls herausgenommen. Ein Mittelwert 148t sich dann durch die Mittelung der

Fourierkoeffizienten bestimmen.

Fehlerabschitzung

Der Fehler bei der Bestimmung der barotropen Gezeitenstromungen sind hauptséchlich
durch Ungenauigkeiten der Mefimethode von Strémungen beeinflufit. Der Fehler der
Stromungsmessungen ist durch die Ansprunggeschwindigkeit der Rotorstromungsmesser
und Unsicherheiten in der Zeitaufzeichnung bedingt. Weiterhin fiihrt die Eigenbewegung
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der Verankerungen durch Reibung der Gezeitenstromung zu einer Verringerung der Ge-
zeitenamplitude.

Die Unsicherheit bei der Zeitaufzeichnung ist durch die Verwendung von relativ kurzen
29 Tage Segmenten der Zeitserien stark verringert. Die Differenz zwischen dem Aufzeich-
nungszeitraum der Rotorstromungsmesser und dem Verankerungszeitraum lag bei den
meisten Gerdten zwischen 10 und 20 Minuten und ist zu klein, um die Gezeitenbestim-
mung zu beeinflulen. Bei manchen Geréten traten jedoch groflere Zeitfehler von bis zu
acht Stunden auf. Dies fiihrte zu einer signifikanten Verschiebung der Gezeitenfrequenzen
in den Stromungszeitserien. Fiir die Berechnungen wurden daher nur Zeitserien beriick-
sichtigt, deren Zeitfehler geringer als drei Stunden betrug.

Besonders bei in grofleren Tiefen verankerten Gerdten kann die Ansprunggeschwin-
digkeit der RCMs zu einer Verringerung der durch die Fouriertransformation erhaltenen
Koeffizienten fiihren, da die Gezeitenstrémungen meistens unterhalb von 2cms™! liegen.
Sind jedoch zusétzliche Stromungen vorhanden, entfillt dieser Meffehler. Dieser Einfluf3
wurde durch die Eliminierung ungewdhnlich kleiner Gezeitenamplituden vor der Mitt-
lung der Fourierkoeffizienten reduziert. Weiterhin wurde in Abschnitt 2.3.3 gezeigt, daf§
im Somalibecken auch in gréfleren Tiefen Stromungen durch Rossbywellen hervorgerufen
werden, die die Ansprunggeschwindigkeit der RCMs iibersteigen.

Die Eigenbewegung einer Verankerung kann in erster Nidherung als ein am Meeres-
boden angeschlagenes starres Pendel betrachtet werden. Den Berechnungen von Fofonoff
(1966) zur Folge haben die Eigenbewegungen viel kleinere Perioden als die der Gezeiten,
wodurch eine Anregung der Eigenschwingung durch die Gezeiten moglich ist. Untersu-
chungen von Siedler und Paul (1991) zeigten allerdings, daf} die relativen Geschwindig-
keiten der Verankerungen in den Gezeitenperioden meistens in der Grofenordnung von
ein paar Prozent liegt. In Ausnahmefillen kénnen die Relativgeschwindigkeiten jedoch
bis zu 20% der beobachteten Gezeitenstromungen betragen.

Fiir die Vergleichbarkeit der Ergebnisse ist auch von Bedeutung, daf§ die Mittelung
der Stromungen bei den Mefgerdten verschieden eingestellt ist. Die hier verwendeten
verankerten RCMs zeichnen nicht die zu einem Zeitpunkt gemesssene Stromung auf, son-
dern einen Mittelwert der Stromungsgeschwindigkeiten iiber einen Zeitraum von zwei
Stunden. Einige &dltere RCMs, die keine digitale Datenspeicherung besitzen, wurden mit
Mittelungsintervalle von drei Stunden voreingestellt, damit eine Datenaufzeichnung iiber
den Mefizeitraum gewihrleistet werden konnte. Diese wurden in der harmonischen Ana-
lyse aber nicht beriicksichtigt. Die Stromungen der Gezeiten werden im Vergleich zu
augenblicklich aufgezeichneten Stromungen durch die Mittelung iiber den Zeitraum von
zwei Stunden mit geringeren Amplituden aufgezeichnet. Untersuchungen mit einem syn-
thetischen Datensatz zeigten allerdings, dal durch die Mittelung der Stromungen 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% unterschiitzt werden. Bei hohen Amplituden
der Gezeiten, wie zum Beispiel in der Passage von Sokotra, mufl diese Unterschitzung
beriicksichtigt werden.

Insgesamt ist der Fehler der Gezeitenstromungen nicht exakt quantifizierbar. In der
folgenden Darstellung der Ergebnisse wird sich jedoch zeigen, daf die Bestimmung von

! nicht auslésbar sind, welches ein Fehler-

Gezeiten mit Amplituden kleiner als 0,2 cms™
kriterium darstellt. Als ein statistisches Ma$8 fiir die Unsicherheit der Bestimmung kann
die sich aus den 23 Berechnungen ergebende Standardabweichung der Amplituden und
Phasen beider Stromungskomponenten verwendet werden. Wird vorausgesetzt, dafy die
Abweichungen der Amplituden und Phasen von dem Mittelwert gauflverteilt sind, so
148t sich das 95% Konfidenzintervall des Mittelwertes anhand der ¢ Verteilung bestim-
men. Die im folgenden dargelegten Ergebnisse mit Konfidenzinterval beruhen auf dieser
Abschétzung. Der Bestimmung des Konfidenzintervalls werden dabei 12 Freiheitsgrade

zugrunde gelegt.

4.4.5 Gezeitenstromungen im Arabischen Meer und auf 80°Ost

Mit dem in den letzten Abschnitten vorgestellten Verfahren wurden die Gezeitenstromun-
gen aus den Verankerungsfeldern ICM7 im Arabischen Meer und ICMS siidlich von Sri
Lanka berechnet. Die Ergebnisse werden hier exemplarisch anhand der Partialtiden M,
und der K, vorgestellt. Die Gezeitenstromellipsen aus dem Verankerungsfeld im nord-
westlichen Somalibecken sind in Abbildung 4.9 dargestellt. Fiir die Verankerung K15 und
K21 von ICM7 konnten keine stabilen Losungen gefunden werden, da aus grofleren Tiefen
keine verwendbaren Stromungszeitserien zur Verfiigung standen.

Entfernt vom Kontinentalabhang und der Sokotrapassage sind aufgrund des ebenen
Meeresbodens fast identische Gezeitenstromungen zu erwarten. Die Gezeitenstromellip-
sen der M, und der K, in Abbildung 4.9 zeigen diese Ubereinstimmung sowohl in der
Amplitude als auch in der Orientierung der Ellipse. Fiir die M, Partialtide der Veran-
kerungen K16 bis K20 betrdgt die Standardabweichung der zonalen und meridionalen
Amplituden 0,053 cms~! beziehungsweise 0,045 cms~!. Die Standardabweichung der bei-
den Phasen ist jeweils geringer als 10°.

Fiir die K; Tide ist die Ubereinstimmung in der Amplitude zwar von #hnlicher
Groflenordnung, die Phase der zonalen Gezeitenstromungen unterscheiden sich jedoch
um teilweise 100° zwischen den einzelnen Berechnungen. Dieses Verhalten wurde bei al-
len Partialtiden mit Amplituden unter 0,2cms™' festgestellt und definiert damit eine
Auflésungsgrenze des hier verwendeten Verfahrens von 0,2 cms™.

Verglichen mit dem Koeffizienten aus der harmonischen Entwicklung sind die diur-
nalen Stromungen im Somalibecken um einen Faktor 2 bis 3 geringer ausgeprigt als die

Stromungen der semidiurnalen Partialtiden (Tabelle 4.3). Die Gezeitenstromellipse der
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Abbildung 4.9: Gezeitenstromungen der Partialtiden My (links) und K (rechts) im Arabi-
schen Meer.

O, weist die gleiche meridionale Orientierung wie die der K; auf, nur mit einer noch ge-
ringeren Amplitude. Die Orientierung der Ellipsen von N, und S, ist gleichgerichtet mit
der M, Ellipse. Im Vergleich zu der astronomischen Anregung ist jedoch die N, Partial-
tide etwas stirker als die beiden anderen semidiurnalen Partialtiden ausgeprigt (Tabelle
4.3). Die Gezeitenellipsen aller Partialtiden drehen in antizyklonaler Richtung. In Abbil-
dung 4.9 sind die starken Gezeitenstromungen in der nur 1000 m tiefen Sokotrapassage
am auffilligsten. Die maximale Amplitude der M, Gezeit liegen hier iiber 12cms™?,
die der Ss bei 5ecms™t. Die hohen Stromungsgeschwindigkeiten sind auf eine Resonanz-
eigenschaft der Passage zuriickzufiihren.

Siidlich von Sri Lanka zeigt sich eine #hnlich gute Ubereinstimmung der véllig un-
abhéngig voneinander gewonnenen Messungen der Gezeitenstrémungen aus den verschie-

denen Verankerungen (Abbildung 4.10). Besonders auffillig ist dies bei den drei dquato-

Tabelle 4.3: Vergleich des Verhiltnisses der maximalen Gezeitenstromungen (Upy,q,) der Par-
tialtiden im nordwestlichen Somalibecken (K14-K20) und auf 80°Ost (K6-K9) mit den Koeffi-
zienten (k) der harmonischen Entwicklung.

Somalibecken bei 80°Ost
Partialtide 01 Kl NQ MQ SQ 01 K1 NQ MQ SQ
Upax incms— ' | 0,21 0,40 0,42 1,56 0,71]0,40 083 029 1,17 0,65
Umax/Umaxm, | 0,13 0,26 0,26 1 0,46 | 0,34 0,71 0,25 1 0,55
k/kn, 0,41 0,58 0,19 1 0,47 10,41 0,58 0,19 1 0,47
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Abbildung 4.10: Gezeitenstromungen der Partialtiden M (links) und K (rechts) siidlich von
Sri Lanka.

rialen Verankerungen K7 bis K9, die insgesamt weniger als 150 km von einander entfernt
ausgelegt waren. Der Einflufy der Kiiste sorgt bei den diurnalen Gezeiten fiir eine Ver-
ringerung der meridionalen Strémungskomponente (Abbildung 4.10). Die Drehrichtung
von O; und K, ist zyklonal. Die Gezeitenstromungen der semidiurnalen Partialtiden ist
am Aquator iiberwiegend meridional. In der Nihe des Kontinentalabhanges iiberwiegt
dagegen die zonale Komponente. Die Stromellipsen sind im Vergleich zu denen des So-

malibeckens stark aufgeweitet und drehen in zyklonaler Richtung.

4.4.6 Vergleich der Ergebnisse mit einem globalen hydrodynamischen
Gezeitenmodell

Die Verwendung der in diesem Kapitel vorgestellten Methode zur Referenzierung der
geostrophischen Geschwindigkeit setzt die Kenntnis der barotropen Gezeitenstromung
voraus. Von besonderem Interesse fiir eine universelle Anwendbarkeit ist daher die Frage,
ob globale hydrodynamische Gezeitenmodelle die barotropen Gezeitenstrémung mit hin-
reichender Genauigkeit wiedergeben, so daf} diese direkt zur Referenzierung verwendet
werden kdnnen.

Die Verfiigbarkeit von Altimeterdaten aus Beobachtungen der TOPEX/POSEIDON
und ERS1 Satelliten fiihrte in den letzten Jahren zu einer erheblichen Verbesserung der
Genauigkeit von globalen hydrodynamischen Gezeitenmodellen (e.g. Le Provost et al.,
1995; Shum et al., 1997). Die hohere Genauigkeit wird durch die Assimilation von Be-
obachtungsdaten erreicht. Die Assimilation ist ein Inversverfahren, mit dem die ange-

nommenen hydrodynamischen Gleichungen und qualitativ hochwertige Daten aneinan-
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der angepaflt werden. Eines der ersten assimilierenden globalen Gezeitenmodelle, welches
Daten aus 55 Wasserstandsmessungen und 15 Auflaststationen verwendete, wurde von
Zahel (1991) entwickelt.

Neuere hydrodynamische Gezeitenmodelle assimilieren aus TOPEX/POSEIDON Da-
ten gewonnene Verteilungen der Oberflichenauslenkungen verschiedener Partialtiden. In
Bewertungsstudien iiber 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 berechnet die direkte Losung von
den sechs assimilierten Partialtiden Ms, Sy, Ny, Ki, O; und ;. Die Partialtiden K,
und 2N, werden modelliert aber nicht assimiliert. Weitere 19 Partialtiden werden durch
Interpolation abgeleitet, wobei ein Verfahren analog zu dem in Abschnitt 4.4.4 beschrie-
benen verwendet wird. Detalierte Beschreibungen des Modells konnen 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° Auflésung. Der Datensatz wurde von
Florent Lyard vom Laboratoire d’Etudes en Geophysique et Oceanographie Spatiales,
Toulouse, zur Verfiigung gestellt.

Die Modellgezeitenstromungen sind durch harmonische Konstanten ausgedriickt, wo-
bei die Phasen, wie in Abschnitt 4.4.2 beschrieben, auf die Gleichgewichtspartialtide des
Greenwich Meridians am 1.1.1900 um 00:00 Uhr bezogen sind. Die Modelldaten kénnen
daher direkt mit den Ergebnissen der harmonischen Analyse aus den Verankerungen
verglichen werden. Es werden zwei Vergleiche vorgestellt. Zuerst werden die beiden Da-
tensitze an den Verankerungspositionen lokal verglichen. Ein zweiter Vergleich betrachtet
die Varianzreduktion der Stromungszeitserien durch die jeweiligen Gezeitenstromungen.

Generell 1i8t sich eine Ubereinstimmung der harmonischen Konstanten des Gezeiten-
modells und der Berechnungen aus den Verankerungen feststellen. Allerdings werden auch
lokale Unterschiede, besonders in der Amplitude der Partialtiden, in den beiden Veranke-
rungsregionen deutlich. Abbildung 4.11 zeigt exemplarisch die Amplituden und Phasen
der zonalen M5 Strémung und der meridionalen K; Strémung der Modellberechnung und
der harmonischen Analyse an den Verankerungspositionen. Entfernt von der Kiiste im
nordlichen Somalibecken (K14 bis K20) sind beide Modellamplituden systematisch hoher
als die aus den Zeitserien berechneten Amplituden. Eine gute Ubereinstimmung der Am-
plituden beider Berechnungsmethoden findet man dagegen bei den Verankerungen K5 bis
K9 siidlich von Sri Lanka. Ahnliche Differenzen zeigen auch die beiden Phasenbestim-
mungen. Die Phase der M, Tide des Gezeitenmodells ist nur im Somalibecken gegeniiber
den aus den Verankerungen berechneten Werten systematisch erhoht. Die meridionale
K, Phase beider Methoden stimmt dagegen sowohl im Somalibecken als auch siidlich
von Sri Lanka gut {iberein. Auf dem Schelf und in der Sokotrapassage (K10 und K12)

stimmen die harmonischen Konstanten der M, gut mit den Modellergebnissen iiberein.
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Abbildung 4.11: Darstellung der Amplituden und Phasen der Modellgezeiten (schwarze Drei-
ecke) und der harmonischen Analyse (Kreise mit 95% Konfidenzintervall) an den verschiedenen
Verankerungspositionen. Die oberen beiden Graphiken zeigen die zonale Komponente der Mo,
die unteren beiden die meridionale Komponente der K;.

Die Amplitude der meridionalen K; Stromungen wird dagegen vom Gezeitenmodell stark
iiberschétzt.

Aufgrund der regionalen Unterschiede zwischen den Modellergebnissen und den aus
den Verankerungen berechneten harmonischen Konstanten kann ein Vergleich der beiden
Methoden auf drei Gebiete, der Sokotrapassage, dem Somalibecken und siidlich von Sri
Lanka beschrinkt werden. Tabelle 4.4 zeigt die Differenzen der Modellgezeitenstromun-
gen zu den harmonischen Konstanten aus den Verankerungen fiir die drei Gebiete. Aufier
in der Sokotrapassage sind die Gezeitenstromungen des Modells fiir alle Partialtiden
héher als die aus den Verankerungen berechneten Amplituden. Am gréfiten sind die Un-
terschiede bei der M, Gezeit im Somalibecken, die dort vom Modell iiber 0,8 cm s~! héher
berechnet wird. Siidlich von Sri Lanka stimmen die Gezeitenamplituden beider Methoden
am besten iiberein, die Modellgezeiten sind aber durchschnittlich um 20% hoher als die
aus den Messungen bestimmten Amplituden. In der Sokotrapassage sind die Gezeiten-

stromungen des Modells geringer als die aus den Messungen bestimmten Stromungen.
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Tabelle 4.4: Absolute und relative Differenzen der Modellgezeitenstromungen zu den aus Ver-
ankerungen berechneten Gezeitenstromungen. Die in Klammern dargestellten relativen Ampli-

tudendifferenzen beziehen sich auf die Werte aus den Verankerungen.

Gebiet Tide | AUg [cms™!'] | Agu [?] | AVp [cms™!] | Agy [°]
Or | -0,71 (0,44) 255 | 0,11 (0,07) 25,3

Sokotra- K, -1,11 (0,33) -42.4 1,26 (0,52) -0,6
passage | No | 0,22 (0,13) 424 | 0,76 (0,20) -43.,9
(K10) M, | -0,09 (0,02) 278 | -1,24 (0,11) 27,6
So | -1,05 (0,44) 53,0 | -2,17 (0,51) -50,0

Or | -0,02 (0,41) 15,1 0,05 (0,27) 28

Somali- K, -0,00 (0,24) -27,9 0,21 (0,53) -15,9
becken Ny 0,04 (0,14) -49,9 0,36 (1.04) -52,7
(K14-K20) | M 0,36 (0,35) -36,7 0,86 (0,68) -40,2
So | 0,06 (0,12) 31,6 | -0,05 (0,09) -44,7

O | 0,16 (0,38) 9.9 | 0,03 (0,25) 21,45

siidlich K, 0,20 (0,25) -6,9 0,03 (0,02) 5,5
Sri Lanka | No | 0,02 (0,15) -36,1 0,01 (0,03) 19,7
(K5-K9) Mo 0,18 (0,25) -4,5 0,32 (0,29) 5,2
S5 0,04 (0,10) 41,5 | 0,24 (0,46) -34,0

Die gréfiten Unterschiede zeigen hier die Amplituden der S, Gezeit. Das Modell zeigt
jedoch die in 4.4.5 beschrieben hohen Gezeitenstromungen in der Passage. Die relative
Abweichung der stark ausgeprigten M, Partialtide liegt unter 10%.

Die Phasenwerte aller Partialtiden des Modells weisen sowohl in der Sokotrapassage
als auch im Somalibecken kleinere Betrige als die aus den Messungen bestimmten Werte
auf. Fiir die semidiurnalen Partialtiden liegt die Differenz bei 40°, fiir die diurnalen Par-
tialtiden bei ca. 30°. Siidlich von Sri Lanka stimmen dagegen die Modellphasen bis auf
die der S5 Partialtide gut mit den aus den Beobachtungen abgeleiteten Werten iiberein.

Als ein Maf} fiir die Verwendbarkeit der Modelldaten zur Eliminierung der beobach-
teten Gezeitenstromung kann die Reduktion der gezeitenbedingten Variabilitit in den
Verankerungszeitserien verwendet werden. Hierfiir wurden die Gezeitenstromungen der
fiinf Partialtiden des Modells und der harmonischen Konstanten fiir die Verankerungs-
zeitriume berechnet und von den Zeitserien abgezogen. Die diurnale und semidiurnale
Varianz wurde durch Fouriertransformation der 29 Tage Zeitserien bestimmt und stellt
die mittlere spektrale Energie in den Frequenzbereichen zwischen 0,82 cpd und 1,11 cpd
und zwischen 1,786 cpd und 2.08 cpd dar. Die Ergebnisse sind in Tabelle 4.5 aufgefiihrt.

Sowohl in der Sokotrapassage als auch im Somalibecken ergibt sich nach Abzug der
Modellgezeiten nur eine geringfiigige Verringerung der gezeitenbedingten Varianz in den

Zeitserien. Die meridionale halbtégige Varianz im Somalibecken weist sogar grofiere Werte
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Tabelle 4.5: Varianz der Zeitserien (in cm?s2) im Frequenzbereich zwischen 0,82 cpd und
1,11 ¢pd (diurnal) sowie zwischen 1,786 cpd und 2.08 cpd (semidiurnal) nach Abzug der Modell-
gezeitenstromung und der berechneten Gezeitenstromung fiir die verschiedenen Gebiete. Die
Modellgezeitenstromung wurde zur besseren Ubereinstimmung mit den Rotorstrémungsmes-
sungen iiber zwei Stunden gemittelt.

Varianz nach | Varianz nach

Gebiet Frequenzband u Varzlanz‘ der Gezeiten- Modell-
V | Zeitserien
korrektur korrektur

Sokotra diurnal U 13,67 5,34 10,87
Passage A% 4,85 2,60 4,55
(K10) semidiurnal U 40,99 20,35 41,10
Vv 184,51 14,83 59,65
Somali- diurnal U 0,44 0,42 0,41
becken A% 0,58 0,47 0,51
(K14-K20) semidiurnal U 3,74 2,21 3,16
A% 4,36 2,43 6,06
siidlich diurnal U 0,76 0,35 0,41
Sri Lanka A% 0,41 0,33 0,32
(K5-K9) semidiurnal U 1.94 1,10 1,13
Vv 2.48 0,84 1,19

nach der Eliminierung auf. Die aus den harmonischen Konstanten bestimmten Gezeiten-
stromungen reduzieren die gezeitenbedingten Varianzen um ca. 50%. Die verbleibende
Varianz wird durch interne Wellen und barokline Gezeiten hervorgerufen. Siidlich von
Sri Lanka zeigt sich dagegen auch durch die Modellgezeiten eine starke Verringerung der
diurnalen und semidiurnalen Variabilitdt. Hier ist die verbleibende Varianz nach Abzug
der aus den harmonischen Konstanten berechneten Gezeitenstromung nur geringfiigig
kleiner.

Zusammenfassend gibt es zwischen den verschiedenen Partialtiden des globalen hydro-
dynamischen Gezeitenmodells und der aus den Verankerungen bestimmten harmonischen
Konstanten der Partialtiden lokal grofle Unterschiede. Wéhrend siidlich von Sri Lanka
eine gute Ubereinstimmung der Amplituden und Phasen gefunden wurde, ergaben sich
fiir das Somalibecken groflere Unterschiede der Modellergebnisse zu den harmonischen
Konstanten. Die Frage nach der Verwendbarkeit von Modelldaten zur Eliminierung der
Gezeitenstromung mufl daher lokal beantwortet werden. Siidlich von Sri Lanka erfafit das
Modell mehr als 80% der barotropen gezeitenbedingten Varianz in den Stromungszeitse-
rien der Verankerungen. Das Modell erweist sich hier als niitzlich fiir die Eliminierung
der Gezeiten. Im Somalibecken und in der Sokotrapassage kann das Modell nicht ohne

Korrekturen zur Filterung von Gezeitenstromungen verwendet werden.
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4.5 Vergleich der direkten Stromungsmessungen

Die direkten Stromungsmessungen werden in dieser Arbeit zusétzlich zu der Referenzie-
rung von geostrophischen Strémungen in einer Reihe von anderen Untersuchungen ver-
wendet. Sie werden beispielsweise fiir Strémungsbestimmungen und Transportabschéitzun-
gen in Gebieten benutzt, in denen die geostrophische Methode nicht anwendbar ist, wie in
den dquatorialen Bereichen. Anhand der direkten Stromungsmessungen lassen sich Aus-
sagen iiber das interne Wellenfeld und die Verteilung der Dissipation im Ozean machen.
In diesem Abschnitt wird daher nicht nur der systematische Fehler der LADCP Daten
bestimmt, sondern auch die Genauigkeit der verschiedenen direkten Geschwindigkeitsbe-
stimmungen untersucht.

In der vorangegangenen Beschreibung der Datengrundlage ist die Vielzahl der Meflin-
strumente und die rdumliche Uberschneidung der MefBstationen deutlich geworden. Ein
Vergleich der direkten Stromungsdaten wird durch fast simultan durchgefiihrte Messun-
gen erleichtert. Die Pegasus Sonde wurde auf den FS METEOR, Fahrten immer kurz vor
der Rosette ausgesetzt, wodurch sich fast identische Mefizeiten fiir die LADCP und Pe-
gasusprofile ergaben. Im Arabischen Meer wurden auflerdem in unmittelbarer Nahe der
Verankerungenen LADCP Profile aufgenommen. Einige Transponderpositionen siidlich
von Sri Lanka hatten sehr geringe Abstédnde zu den Verankerungen, wodurch auch Ver-

gleiche zwischen Pegasusmessungen und Rotorstromungsmessungen ermoglicht wurden.

4.5.1 Abschitzung des Fehlers der Pegasusmessungen

In der Datenbeschreibung in Kapitel 3 wurde erwidhnt, dafl der Meffehler der Rotor-
stromungsmessungen fiir Geschwindigkeiten im Bereich von 0,02ms™! - 0,5ms™! bei
0,01 ms~! liegt. Diese Genauigkeit wird von keiner der anderen direkten Stromungsmes-
sungen erreicht. Die RCM Geschwindigkeiten werden daher nachfolgend als Vergleich-
messung fiir die anderen Datensétze verwendet.

Niitzlich fiir den Vergleich der in-situ Messungen ist weiterhin die Kenntnis der kurz-
periodischen und kleinskaligen natiirlichen Variabilitdt im Ozean, die von den internen
Wellen hervorgerufen wird. Abbildung 4.12 zeigt beispielhaft die Zunahme der Geschwin-
digkeitsdifferenzen zwischen Rotorstrémungsmessungen und in gleicher Tiefe aufgenom-
mene Pegasusdaten mit dem horizontalen Meflabstand und der zeitlichen Differenz der
beiden Messungen. Fiir die Darstellung wurde die Mef3zeit der Pegasussonde iiber die Ab-
sinkgeschwindigkeit und Aufstiegsgeschwindigkeit berechnet und mit dem entsprechen-
dem Wert der in der Nédhe verankerten RCM verglichen. Fiir die Geschwindigkeitsverglei-
che wurden Zeitserien von Rotorstromungsmessern aus den Verankerungen K4, K7 und
K8 siidlich von Sri Lanka und aus K20 vom Arabischen Meer herangezogen. Die Streuung

der Geschwindigkeitsdifferenzen ist bei einem horizontalen Meflabstand von kleiner als
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Abbildung 4.12: Zonale (Punkte) und meridionale (Rechtecke) Geschwindigkeitsdifferenzen
zwischen verankerten Rotorstromungsmessungen und Pegasusmessungen aus gleicher Tiefe ge-
gen den zeitlichen und horizontalen Meflabstand.

7km noch gering, nimmt aber bei grofleren Meflabstéinden zu.

Dieses Verhalten steht im Einklang mit Ergebnissen von Sanford (1991). Anhand
simultan aufgenommener Stromprofile zeigte er, dal bei Betrachtung der gesamten Was-
sersiule dem internen Wellenfeld eine horizontale Korrelationsldnge von 15km bis 20 km
zuzuschreiben ist. Die Varianz der Geschwindigkeitsdifferenzen und die Varianz des loka-
len internen Wellenfeldes waren bei einem MeBabstand von 6,7 km von gleicher Gréfien-
ordnung. Meflabstédnde zwischen 7km und 15 km fiihrten jedoch aufgrund negativ korre-
lierter interner Wellen zu grofieren kinetischen Energien. Die Gezeiten haben im Gegen-
satz zu den internen Wellen grofle Korrelationsldngen und tragen hier nicht zur Variabi-
litdt bei.

Der Beitrag der zeitliche Variabilitit von internen Wellen und den Gezeiten kann
durch die Geschwindigkeitszeitserien der RCM quantifiziert werden. Abbildung 4.13 zeigt
die Zunahme der Standardabweichung der Stromungsdifferenzen bei verschiedenen zeit-
lichen Mefabstinden. Hier ist allerdings zu beachten, dafl der Mefifehler der Rotor-
stromungsmessungen zusétzlich zu den Geschwindigkeitsdifferenzen beitrigt. Weiterhin
handelt es sich bei den RCM Geschwindigkeiten um iiber zwei Stunden gemittelte Werte;
die kleinste Periode, die interne Wellen annehmen kénnen, liegt dagegen bei einer halben
Stunde. Mit Hilfe des internen Wellenmodells von Garrett und Munk (1975) 1afit sich
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Abbildung 4.13: Standardabweichung der Geschwindigkeitsdifferenzen bei verschiedenem
zeitlichen Meflabstand der Rotorstromungsmessungen (schwarze Karos) und die Standardab-
weichung der Strémungsdifferenzen von an gleicher Position und Tiefe durchgefiihrten RCM
und Pegasusmessungen (grauer Punkt).

jedoch zeigen, daf} interne Wellen mit Perioden kleiner als zwei Stunden weniger als ein
Viertel zu der durch interne Wellen hervorgerufenen Gesamtvariabilitidt beitragen.

Um zu verhindern, dafl die Vergleiche der Mefinstrumente durch negativ korrelierte
interne Wellen verschlechtert werden, beschrénkten sich nachfolgende Untersuchungen
auf horizontale Meflabstinde von weniger als 7km. Weiterhin wurden nur Wertepaare
verwendet, deren Mefzeit nicht mehr als zwei Stunden auseinander lagen. In Abbildung
4.13 ist zusétzlich zu der Standardabweichung der RCM Zeitserien die mittlere zeit-
liche Differenz der Pegasusprofilmessungen und verankerte Rotorstromungsmessungen
gegen die Varianz der horizontalen Geschwindigkeitsdifferenzen der beiden Messungen
dargestellt. Insgesamt zehn Vergleichsmessungen jeder Stromungskomponente erfiillten
die oben erwihnten Kriterien. Wegen der Ansprunggeschwindigkeit der Rotorstromungs-
messer wurden nur RCM Geschwindigkeiten verwendet, die Betrige iiber 0,02ms™! auf-
wiesen.

Die Standardabweichung der Geschwindigkeitsdifferenzen zwischen den Pegasusmes-
sungen und den RCM Vergleichsmessungen ist geringer als die Standardabweichung der
im Abstand von zwei Stunden gemessenen Geschwindigkeiten aus den im Vergleich ver-
wendeten Zeitserien (Abbildung 4.13). Die MeBgenauigkeit des Pegasus Systems ist dem-
nach nicht von der mit Rotorstrémungsmessungen bestimmten natiirlichen Variabilitéit

im Ozean zu unterscheiden. Es konnte auch keine systematische Abweichung zwischen
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beiden Mefimethoden festgestellt werden. Die Standardabweichung der beiden Bestim-

mungen, die gleichzeitig die oberste Fehlerschranke darstellt, betrigt 0,015ms™*.

4.5.2 Abschitzung des Fehlers der LADCP Messungen

Der Vergleich von LADCP und Rotorstromungsmessungen wurde in gleicher Weise wie
der vorher beschriebene Vergleich der RCM und Pegasusmessungen anhand der Daten
aus dem Arabischen Meer durchgefiihrt. Insgesamt 29 in gleicher Tiefe gemessene Wer-
tepaare erfiillten das oben beschriebene Vergleichskriterium. Es wurden nur Profile des
NBADCPs und RCM Geschwindigkeiten iiber 0,02ms~" verwendet. Im Unterschied zu
den Pegasusmessungen, die die Geschwindigkeit zu einem bestimmten Zeitpunkt in der
Tiefe wiedergeben, handelt es sich bei den LADCP Profilen um iiber das Fier- und Hiev-
profil gemittelte Geschwindigkeiten. Die Mefidauer eines Profils kann bis zu vier Stunden
betragen, wodurch eine mit der Tiefe abnehmende natiirliche Variabilitéit bei der Daten-
erhebung miteinflief3t.

Die Geschwindigkeitsdifferenzen beider Meflgerite sind in Abbildung 4.14 gezeigt.
Die Streuung der Werte ist im Gegensatz zu den Geschwindigkeitsdifferenzen zwischen
Pegasus und RCM Messungen erheblich héher. In der linken Teilgraphik wird eine Ver-
schiebung der Hiaufungspunkte mit der Tiefe deutlich. Die mittlere Geschwindigkeitsdiffe-
renz aus den Wertepaaren der oberen 1000 m der Wasserséule liegt dort bei ca. 0,01 ms .

Die rechte Abbildung zeigt die Tendenz des LADCPs, im Verhéltnis zu den RCM,

einen geringeren Geschwindigkeitsbetrag zu messen. Eine lineare Anpassung, die das Qua-
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Abbildung 4.14: Differenzen der RCM und LADCP Geschwindigkeitmessungen. Die gestri-
chelten Linien (rechts) begrenzen die Ansprungsgeschwindigkeit der RCM.
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drat des Abstands der Geschwindigkeitsdifferenzen minimiert, zeigt eine Abweichung der
beiden Geschwindigkeitsmessungen um 17% des Betrages der RCM Messungen. Weiter-

hin ist die Ausgleichsgerade um 0,004 ms™*

in positiver Richtung verschoben. Die RCM
Geschwindigkeiten sind also zusitzlich systematisch um 0,004 ms=! gréfler als die LADCP
Geschwindigkeiten. Auch wenn die Anpassung aufgrund der hohen Streuung der Daten
statistisch nicht signifikant ist, zeigt sie eine Tendenz auf, die die Verschiebung der Dif-
ferenzen in den oberen 1000 m erkliren kann, da hier iiberwiegend positive Stromungen
in beiden Komponenten gemessen wurden.

Die Standardabweichung der Geschwindigkeitsdifferenzen liegt bei 0,048 ms~'. Da-
gegen betrigt die aus den RCM Messungen abgeschitzte natiirliche Varianz bei einem
vierstiindigen MeBabstand nur 0,036 ms™!. Die hohe Streuung der Geschwindigkeitsdif-
ferenzen ist demnach nicht auf die natiirliche Varianz zuriickzufiihren, sondern ist durch
den MeBfehler der LADCP Geschwindigkeiten bedingt.

Ein weiterer Vergleich wurde zwischen den Pegasus und LADCP Profilen durch-
gefithrt. Auf den FS METEOR Expeditionen wurde zu jeder Pegasus Messung ein fast
simultanes LADCP Profil aufgenommen. Die Pegasussonde wurde ca. 15 Minuten vor
dem Fieren der Rosette ausgesetzt und war nicht spéter als eine Stunde nach der Rosette
wieder an der Oberfliche. Weiterhin verdriftete die Pegasussonde wihrend der Messun-

gen um nicht mehr als drei Kilometer, wodurch sich die hier dargestellten Vergleiche also

50 T T T T T T T T T

N
o
T

N = 14604 4

w
o
T
1

N
o
T
1

—
o
T
1

10} ]
o
D -20F A
30+ ]
-40 A
Lineare Anpassung: AU = 0.111 x AU + 0.411
_50 | | | | | | | | |
-100 -80 -60 -40 -20 0 20 40 60 80 100

Pegasus Geschwindigkeiten [cm s“]

Abbildung 4.15: Differenz der Pegasus und LADCP Geschwindigkeitsmessungen.
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auf horizontale Abstinde von weniger als der halben Korrelationslédnge interner Wellen
beschrinken. Die Absink- und Aufstiegsprofile der Pegasusmessungen wurden fiir den
Vergleich auf Isobathen gemittelt, um beide Mefimethoden mdoglichst &hnlich zu gestal-
ten. Eine Aufteilung der LADCP Messungen in Fier- und Hievprofil ist aufgrund der
unbekannten Position der Rosette in Bodennihe problematisch. Es wurden wiederum
nur NBLADCP Daten verwendet.

Insgesamt 17 Profilmessungen sind in den Vergleich eingegangen. Aus der M32/1 Ex-
pedition konnten nur drei Messungen aus dem noérdlichen Somalibecken beriicksichtigt
werden, da auf den ersten drei Stationen, auf denen Pegasusmessungen durchgefiihrt
wurden, das NBLADCP verwendet wurde. Unberiicksichtigt blieben auch die wihrend
der Reisen M32/4 und M32/6 siidlich des Aquators aufgenommenen Profile, da diese
unterhalb von 2000 m unrealistisch hohe Geschwindigkeiten aufwiesen. Um Daten aus
den gleichen Tiefenabschnitten zu erhalten, wurden die LADCP Profile mit einer Spline
auf 10m Tiefenabstdnde interpoliert. Die oberen 50 m der LADCP und Pegasusprofile
wurden in den Vergleich nicht miteinbezogen, da das LADCP erst ab einer Tiefe von
50m Daten aufzeichnet.

Abbildung 4.15 zeigt die Abhéngigkeit der Geschwindigkeitsdifferenzen beider Mes-
sung von den Pegasusgeschwindigkeiten. Die lineare Anpassung der Mefidifferenzen ergibt
eine fast identische Tendenz zu der in Abbildung 4.14 dargestellten Anpassung der RCM
Geschwindigkeiten. Abhéngigkeiten hoherer Ordnung tragen nur geringfiigig zu der An-
passung bei. Die Geschwindigkeiten des LADCPs fallen hier um 11% geringer als die
vom Pegasus bestimmten Geschwindigkeiten aus. Der Nulldurchgang beider Messungen

! zu hoheren Pegasus Geschwindigkeiten verschoben. Die An-

ist wiederum um 0,004 m s~
passung ist unabhéngig von den einzelnen Geschwindigkeitskomponenten. Die Mittelwer-
te der zonalen und meridionalen Geschwindigkeitsdifferenzen sind hier allerdings hoher,
0,0092ms~! beziehungsweise 0,0079ms~!, als die Verschiebung der linearen Anpassung
vorgibt. Dies ist aber durch ein Ungleichgewicht in der Verteilung der Geschwindigkeits-
messungen bedingt, da iiberwiegend positive Geschwindigkeiten gemessen wurden (siehe
auch Abbildung 4.15).

Die Verteilung der Standardabweichung der Geschwindigkeitsdifferenzen mit der Tiefe
ist in Abbildung 4.16 dargestellt. In grofleren Tiefen ist die Streuung der Differenzen trotz
geringer Stromungen iiberdurchschnittlich hoch, was auf die Auswertungmethode zuriick-
zufiithren ist. Bei der Integration der mittleren Scherprofile wird am tiefsten Punkt des
Profils begonnen. Der Geschwindigkeitswert entspricht daher der Integrationskonstante,
die die mittlere Stromung iiber die gesamte Wassersiule darstellt. Zwischen 2000 m und
3000 m ist die Standardabweichung dagegen minimal. Hier hat sich das Scherprofil der
mittleren Verschiebung angepafit. Es mufi dennoch bemerkt werden, daf sich die LADCP

Messungen nur bedingt fiir Strémungsabschitzungen in Tiefen grofier als 3000 m eignen.
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Abbildung 4.16: Auf Isobathen gebildeter Mittelwert (schwarze Linie) und dessen Standard-
abweichung der Differenz von LADCP und Pegasus Geschwindigkeitmessungen.

Die iiber die gesamte Wassersiule gemittelte mittlere Standardabweichung der beiden
Messungen betrigt 0,046 ms*.

Aus der Ubereinstimmung der drei Vergleiche 1iBt sich schlieBen, daf die systemati-
schen Abweichungen zwischen RCM und LADCP Messungen sowie zwischen den Pegasus
und LADCP Messungen durch das LADCP hervorgerufen werden. Einerseits neigt das
LADCP dazu, den Betrag der Geschwindigkeiten zu gering zu messen, andererseits sind
die Geschwindigkeiten systematisch um 0,004 ms™! kleiner als die der Vergleichsmes-
sungen. Die Unterschitzung des Betrags der Geschwindigkeit der LADCP Messungen
148t sich auf zwei Einfliisse zuriickfithren. Die aus den LADCP Profilen bestimmte Ge-
schwindigkeitsscherungen werden bei der Auswertung sowohl iiber einen Tiefenabschnitt
von 34m als auch iiber das Absink- und Aufstiegsprofil gemittelt. Die Mittelwertbil-
dung hat eine Verringerung der lokalen Scherung zu Folge, so dafl nach der Integration
des Scherprofiles die Betriige der Geschwindigkeiten kleiner ausfallen. Auflerdem fiihrt
die Verdriftung des an der Rosette angebrachten LADCPs mit der Stromung zu einer
weiteren Verringerung der Geschwindigkeitsscherung. Die unterschiedliche Steigung der
linearen Anpassung der RCM-LADCP und der Pegasus-LADCP Geschwindigkeitsdiffe-

renzen kann auf die stirkere Mittelung der Pegasusmessungen zuriickgefiihrt werden.

4.5.3 Diskussion der Ergebnisse

Die systematische Abweichung der LADCP Messungen von 0,004 ms~! kann nicht durch

die Datenaufbereitung erklart werden. Von dem Hersteller wird ein systematischer Feh-
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ler der akustischen Dopplerprofilmessungen in einer Gréfienordnung von 0,005 ms~! bis
0,01 ms~! angegeben (RD Instruments, 1989). Dieser wird als abhingig von Tempera-
tur, mittlerer Stromungsgeschwindigkeit, der Amplitude des Riickstreusignals und der
Geometrie der Schallsender beschrieben. Bei der Aufbereitung der Rohdaten der LAD-
CP Messungen fliefit ein systematischer Fehler auf zwei verschiedenen Wegen in die Be-
rechnung des Geschwindigkeitsprofile ein. Ein konstanter systematischer Fehler, der zum
Beispiel durch einen Fehler in der Transpondergeometrie oder durch eine leicht verscho-
bene Signalfrequenz zustande kommt, veréindert nur die barotrope Korrektur des LADCP
Profils. Ein von der Temperatur, dem Betrag der Geschwindigkeit oder der Amplitude
des Riicksteusignals abhéingiger systematischer Fehler nimmt zusétzlich Einfluf} auf das
mittlere Scherprofil. Das Scherprofil wird bei der Berechnung des relativen (baroklinen)
Geschwindigkeitsprofils in der Datenaufbereitung am Boden beginnend integriert. Der
systematische Fehler akkumuliert sich folglich bei jedem Integrationsschritt. Selbst eine
sehr geringe systematische Abhéngigkeit der Messungen von Temperatur oder Riickstreu-
signal von 0,5mms~!/°C oder 0,5mm s~ !/dB wiirde zu Fehlern in der Gréfenordnung

L'in den oberflichennahen Geschwindigkeitsmessungen fiihren.

vom 0,1ms~

Untersuchungen des konstanten systematischen Fehlers der LADCP Messungen wur-
den anhand der Pegasus und CTD Daten durchgefiihrt. Verschiedene Anpassungen der
Temperatur und der Amplitude des Riickstreusignals an die Geschwindigkeitsdifferenzen
zeigten jedoch keine signifikante Abhéngigkeit der Parameter. Auch eine Abhéngigkeit
des systematischen Fehlers von der Stromungsgeschwindigkeit konnte nicht festgestellt
werden. Dies verdeutlicht Abbildung 4.1, in der die iiber die Tiefe gemittelten Geschwin-
digkeiten der einzelnen Pegasus und LADCP Profile gegeniibergestellt sind. Die Akku-
mulation einer systematischen Abhénigigkeit wiirde bei einem Profil mit hoher mittlerer
Geschwindigkeit zu einer anderen Abweichungen als bei einem Profil mit kleiner mittler-
er Geschwindigkeit fiihren. Die in Abbildung 4.1 dargestellten Vergleiche zeigen dagegen
keinen Zusammenhang zwischen dem Betrag der iiber die Tiefe gemittelten Geschwin-
digkeiten und dem systematischen Fehler.

Ein konstanter systematischer Fehler nimmt keinen Einflul auf das Scherprofil, verén-
dert aber die Referenzgeschwindigkeit des baroklinen Geschwindigkeitsprofils. Die Re-
ferenzgeschwindigkeit wird aus dem Mittelwert des zeitlichen Integrals der Rohdaten
abziiglich der Schiffsdrift bestimmt. Der systematische Fehler wird dabei nicht akkumu-
liert. Die Ergebnisse sdmtlicher hier durchgefiihrten Vergleiche weisen auf eine solche
Beschreibung des systematischen Fehlers hin. Mdogliche Ursachen fiir einen Fehler, der
sowohl die zonale als auch die meridionale Geschwindigkeit konsequent um 0,004 m s~
zu negativen Werten verschoben ist, sind unter anderem falsch eingestellte Signalgeber-
winkel oder eine verschobene Signalsendefrequenz. Die Groéflenordnung des systemati-

schen Fehlers liegt im Rahmen des von dem Hersteller angegebenen Giitebereichs eines
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LADCPs. Eine systematische Abweichung zwischen einem NBLADCP und Pegasusmes-
sungen ist auch schon von Hacker et al. (1996) festgestellt worden. Thre Untersuchungen

1 1in der meridionalen

zeigten Unterschiede von 0,01 ms™" in der zonalen und -0,01 ms~
Geschwindigkeitskomponente zwischen den beiden Mef3geriten. Allerdings wurde keine

Aussage dariiber gemachtt, welches Gerat diesen systematischen Fehler aufweist.

Bezogen auf die Giite der LADCP und Pegasusgeschwindigkeitsprofile konnten folgende
Unsicherheiten abgeschitzt werden:

e die Geschwindigkeitendifferenzen zwischen den Rotorstromungsmessungen und den
Pegasusmessungen konnten nicht von der durch interne Wellen hervorgerufenen natiirli-
chen Variabilitdt unterschieden werden. Die Standardabweichung beider Geschwindig-
keitsmessungen betrug 0,015 ms~!.

e die Vergleiche der LADCP Daten mit den Pegasus und RCM Messungen haben deut-
lich gemacht, dafl den Geschwindigkeiten des baroklinen Profils der LADCP Messung ein
Fehler von 0,046 ms™! zuzuordnen ist. AuBerdem unterschiitzt das LADCP den Betrag

der Geschwindigkeiten um iiber 10%.

4.6 Zusammenfassung

Das tibergeordnete Ziel der in den vorangegangen Abschnitten beschriebenen Untersu-
chungen war es, die Genauigkeit der Transportabschdtzungen bei der Anpassung der
geostrophischen Geschwindigkeiten an die barotrope Stréomungskomponente von LAD-
CP Daten zu bestimmen. Dafiir wurden die Einfliisse der ageostrophischen Stromung,
der barotropen Gezeitenstromung und des systematischen Fehlers der LADCP Messun-

gen untersucht und der Fehler bei der Bestimmung dieser Einfliisse abgeschétzt.

Uref + 6ref — (Ubarotrop + 6barotrop) - (Uageo + 6ageo) - (Utide + 6tide) - (Ubias + 6bias) (411)

Die Berechnungverfahren der einzelnen Stromungskomponenten zu deren Unsicherheiten

werden hier zusammengefaf}t.

Ubarotrop £ Oparotrop : der Fehler der barotropen Strémungsmessung ist durch die Genauig-
keit der Schiffspositionsbestimmung und der Gesamtdauer von Datenausfillen aufgrund
von Reflexionen der Schallwellen am Meeresboden bestimmt. Ohne differentielles GPS
und einem aktiven Storsignal des GPS Systems ist der Fehler durch die Ungenauigkeit
der Positionsbestimmung d,,s = =0, 006ms '. Der im Mittel auftretende Fehler auf-
grund von Datenliicken wurde mit d,, = £0,002m s~ ' bestimmt, wobei dieser maximal
doppelt so hoch sein kann. Der Gesamtfehler der barotropen Stromungsmessungen ergibt

damit dparorrop = +0,008 ms™', wobei maximale Werte von 0,015 ms™" aufreten kénnen.
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Vageo T Oageo : die Berechnung der ageostrophischen Strémungskomponente wurde anhand
der Differenz der Schiffs ADCP Geschwindigkeiten und der geostrophischen Geschwin-
digkeiten in den oberen 350 m der Wassersiule durchgefiihrt. Obwohl in dem Untersu-
chungsgebiet hohe ageostrophische Stromungen in den oberen 150 m bestimmt wurden,
haben diese nur geringfiigig Einfluf} auf die Referenzgeschwindigkeit. Der bei der Bestim-
mung des Beitrags des ageostropischen Stromungsanteils entstehende Fehler wurde mit
dageo = +0,0015m s~ abgeschitzt.

Vside T Opige : die barotropen Gezeitenstromungen wurden aus den Verankerungen mit
einer harmonischen Analyse bestimmt. Die Analyse beriicksichtigte 15 Partialtiden, wo-
bei fiinf Partialtiden direkt aufgelost wurden und zehn weitere anhand der Gezeitenpo-
tentialentwicklung abgeleitet wurden. Weiterhin wurde ein Verfahren zur Aufspaltung
der barotropen und baroklinen Gezeitenstrémungen verwendet. Gezeitenstromungen mit
Amplituden kleiner als 0,002ms ! konnten anhand der Verankerungszeitserien nicht
addquat aufgeldst werden, wodurch der Bestimmungsfehler der Gezeitenstromungen mit
8rige = 0,002ms~! abzuschiitzen ist. Der Vergleich der Ergebnisse der harmonischen
Analyse mit den Gezeitenstromungen eines TOPEX/POSEIDON assimilierenden hydro-
dynamischen Modells von Le Provost et al. (1998) zeigte regional unterschiedliche Ab-
weichungen, so daf die Modellstromungen nur nach vorangegangener Uberpriifung zur

Referenzierung verwendet werden konnen.

Upias = Opias - der systematische Fehler des LADCPs wurde durch einen Vergleich zwischen
direkten Stromungsmessungen bestimmt. Zwei unabhéingige Instrumente zeigten jeweils
eine konstante Abweichung von 0,004 ms~! zu den LADCP Daten, wobei nur eine stati-
stisch signifikant war. Der systematische Fehler zeigte keine Abhéngigkeiten von anderen
Parametern. Eine Bestimmung der Unsicherheit der Abschéitzung von vy;,s kann anhand

dieser Datengrundlage nicht durchgefiihrt werden.

Der Gesamtfehler der einzelnen Beitréige ergibt sich durch Addition der Fehler der ein-

L wobei der groite Beitrag durch

zelnen Stromungskomponenten zu 0.y = +0,012ms™
die Fehlbestimmung der Schiffsposition zustande kommt. Einen entscheidenden Einflufl
nimmt die Stationsdauer, die zu einer Verringerung des Gesamtfehlers bei Meflintervallen
von iiber zweieinhalb Stunden fiihrt.

Die Unsicherheit des Volumentransports zwischen zwei Stationen aufgrund des Feh-
lers 6, bei der Referenzierung der geostrophischen Geschwindigkeit 148t sich durch den

Zusammenhang

5T: — /x / Sye dzd (4.12)
1 21

darstellen. Bei einem angenommenen Stationsabstand von einem halben Grad (ze —x; =
5 x 10*m), welcher dem mittleren Stationsabstand auf den FS METEOR. Reisen und ei-
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nem Tiefenabschnitt von 2o — 2; = 1000 m entspricht, ergibt sich damit ein Fehler in der
Transportabschiatzung von 67; = 0,6 Sv. Fiir die Berechnung des Fehlers entlang eines
Schnittes mehrere Stationen kann von einem zufallsverteilten Fehler bei der referenzierten
Stationspaaren ausgegangen werden. Fiir N + 1 Stationen kann der mittlere quadrati-
sche Gesamtfehler 67 des Volumentransports nach der Gaufischen Fehlerfortpflanzung

bestimmt werden.

X, 0T,
VN

Fiir einen Schnitt iiber vier Grad und dem oben erwidhnten Stationsabstand ist die Un-

6T = (4.13)

sicherheit der Transportabschitzungen 67 = 1,7 Sv. Dieser Wert ist bezogen auf die
untersuchte Fliche von 400 km? sehr klein. Besonders in Randstrombereichen mit hohen
Transportraten lassen sich mit der Verwendung von barotropen LADCP Geschwindigkei-
ten sehr genaue Aussagen treffen. Weiterhin werden in diesen Bereichen meistens kleine
Stationsabsténde gewéhlt, wodurch die Genauigkeit weiter erhéht wird.

Die Darlegung der Methodik hat allerdings auch deutlich gemacht, daf} zusétzlich zu
den LADCP Messungen weitere direkte Stromungsmessungen aus dem Gebiet benotigt
werden, um die oben geschilderte Genauigkeit zu erreichen. Obwohl die ADCP Datenauf-
zeichnungen auf jeder grofleren Expedition routineméflig durchgefiihrt wird, sind Veran-
kerungszeitserien fiir die Gezeitenberechnung meistens nicht verfiighar. Es besteht jedoch
die Moglichkeit, dafl globale Gezeitenmodelle in anderen Gebieten héhere Genauigkeiten
aufweisen. Die im nérdlichen Somalibecken ungewo6hnliche Rotation der Gezeitenellipsen
deutet auf einen starken Einflufl der Topographie auf die in das Arabische Meer einlaufen-
den Gezeitenwellen hin. Dieser Einfluf} ist moglicherweise in den Gezeitenmodellen nicht
addquat aufgelost. Weiterhin ist aufgrund der heute verfiigbaren hohen Genauigkeit der
Schiffspositionsbestimmung durch das GPS System nahezu eine Halbierung des Fehlers
zu erwarten. Das bedeutet, dafl in Zukunft Genauigkeiten von kleiner als 1 Sv erreicht
werden kénnen.

Fiir eine Transportabschitzung der Tiefenzirkulation im Somalibecken ist der Feh-
ler allerdings nicht als gering zu bezeichnen. Er liegt hier in der Groéflenordnung der
zu erwartenden Tiefenzirkulation. Bei der Anwendung des hier dargelegten Verfahrens
fiir Transportabschédtzungen im n#chsten Abschnitt wird auf diesen Punkt noch weiter

eingegangen.



5. Die Tiefenzirkulation im Somalibecken

In diesem Kapitel wird die Tiefenzirkulation im Somalibecken im April und wihrend
des Siidwestmonsuns anhand der Daten aus den drei Expeditionen der FS METEOR
und der Stromungszeitserien aus den Verankerungen beschrieben. Einen Schwerpunkt
bilden Untersuchungen zum Tiefenrandstrom im nordlichen Somalibecken. Durch den
ausgedehnten Verankerungszeitraum der Stromungsmessungen kann auch die saisona-
le Variabilitdt des Randstroms im ndérdlichen Somalibecken untersucht werden. Die im
vorangegangen Kapitel vorgestellte Methode zur Berechnung von absoluten Stromungen
wird zur Abschitzung integraler Transporte verwendet. Das Ziel dieses Kapitels ist eine
Darstellung der Ausbreitung des Tiefenwassers im Somalibecken und die Quantifizierung

des Transports des Tiefenrandstroms.

5.1 Grofiskalige Zirkulation

Das Somalibecken stellt eine Zwischenstation des am westlichen Kontinentalful von Afri-
ka nach Norden setzenden Zirkumpolaren Tiefenwassers dar. Von dort aus gelangt es
durch die Owens Bruchzone in das Arabische Becken. Bei der Ankunft im Somalibecken
sind die charakteristischen Eigenschaften des Zirkumpolaren Tiefenwassers durch die Ver-
mischung mit umgebendem Wasser stark verdndert. Die Dichte wird auf dem Weg nach
Norden stéindig geringer, so dafl das Bodenwasser im Somalibecken schliefllich die gleiche
Dichte besitzt, wie das Wasser aus 2000 m Tiefe im Siidindischen Becken (Mantyla und
Reid, 1995).

5.1.1 Eigenschaften des Tiefenwassers

Kaltes, salzarmes und sauerstoffreiches Zirkumpolares Tiefenwasser stromt aus dem Siid-
westindischen Becken nordlich iiber das Madagaskarbecken in das Maskarenenenbecken
(sieche Abbildung 2.12). Von dort flieBt es in Bodennihe iiber die Amirantenpassage in
das Somalibecken und charakterisiert hier die tiefste Wassermassenschicht. Das dariiber-
liegende Tiefenwasser wird als Indisches Tiefenwasser bezeichnet und stellt ein Misch-
produkt aus dem Zirkumpolaren Tiefenwasser und dem besonders im Arabischen Meer
auftretenden salzreichen Zwischenwasser dar (z.B. Toole und Warren, 1993). Im siidlichen

Indischen Ozean wird es in mittleren Tiefen in siidliche Richtung strémend beobachtet.
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Abbildung 5.1: Lage der in den folgenden Abbildungen dargestellten Schnitte. Die gestrichelte
Linie bezeichnet die 4800 m Isobathe.

Das Zirkumpolare Tiefenwasser des Indischen Ozeans ist durch niedrige Temperatu-
ren, niedrige Salzgehalte und hohe Sauerstoffgehalte ausgezeichnet. Emery und Mein-
cke (1986) ordneten dem CDW den Temperaturbereich zwischen 0,1°C-2°C und den
Salzgehaltsbereich zwischen 34,62 und 34,73 zu. Im noérdlichen Maskarenenbecken und
in der Amirantenpassage beobachtete Johnson et al. (1998) in nordliche Richtung set-
zendes CDW. Hier zeigte es charakteristische potentielle Temperaturen zwischen 0,8° C
< 0 < 1,2°C, Salzgehalte zwischen 34,71 und 34,72 und Sauerstoffgehalte zwischen
4,2ml1~" und 4,7ml1~" auf. Diese Werte stimmten auch mit den in Warren (1974) dar-
gestellten hydrographischen Messungen entlang eines zonalen Schnitts auf 12°S iiberein.

Uber dem CDW beschrieben Johnson et al. (1998) eine Schicht mit Indischem Tiefen-
wasser, die auf den potentiellen Temperaturflichen zwischen 1,4° C und 1,9° C zu finden
war. Die Schicht war durch hohe Salzgehalte (34,73 < S < 34, 75), niedrige Sauerstoffwer-
te (3,5mll™'< Oy < 3,9ml1™!) und hohe Silikatwerte charakterisiert. Auf dem zonalen
Schnitt entlang 12°S beobachtete Warren (1974) gravierende Unterschiede im Tiefen-
wasser des Maskarenen- und Madagaskarbeckens im Vergleich zu dem Tiefenwasser des

westlichen Zentralindischen Beckens. Wiahrend in Tiefen zwischen 2000 m und 3500 m
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Abbildung 5.2: Verteilung des Salzgehalts (links) und des Sauerstoffgehalts (rechts) gegen die
potentielle Temperatur.

Salzgehaltswerte zwischen 34,74 und 34,75 im Maskarenen- und Madagaskabecken be-
obachtet wurden, konnten in gleicher Tiefe im Zentralindischen Becken nur Salzgehalte
kleiner als 34,73 festgestellt werden. Warren (1974) begriindete diese Unterschiede mit
dem Einfluf} von salzreichem Wasser aus dem Arabischen Meer.

Die Verteilung des Salzgehalts und des Sauerstoffs in gréferen Tiefen des Somali-
beckens gegen die Temperatur ist in Abbildung 5.2 dargestellt. Die Positionen der in
der Abbildung verwendeten CTD Daten zeigt Abbildung 5.1. In dem Temperaturbereich
f < 1,3° C sind sowohl die #— S als auch die #—0O- Eigenschaften in allen drei Teilgebieten
unter Beriicksichtigung der Mef3genauigkeit vergleichbar. Das CDW ist demnach in der
untersten Schicht in den beprobten Teilgebieten des Somalibeckens vorhanden. Die Cha-
rakteristiken des Tiefenwassers fiir Temperaturen 6 > 1, 3° C zeigen jedoch Unterschiede
in den Teilgebieten. Das Tiefenwasser im nérdlichen Somalibecken hat im Gegensatz zu
den siidlich gelegenen Gebieten héhere Salzgehalte und geringere Sauerstoffgehalte.

Mogliche Erklarungen dieser Unterschiede sind durch den diffusiven oder advektiven
Einfluf} von salzreichem sauerstoffarmen Roten Meer Wasser gegeben, welches im nordli-
chen Teilgebiet in den dariiberliegenden Schichten auftritt (z.B. Karstensen, 1999; Schott
und Fischer, 2000). In Kapitel 7 wird gezeigt, dafl die vertikalen Austauschraten nérdlich
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Abbildung 5.3: Verteilung von potentieller Temperatur und Salzgehalt entlang des 6stlichen
Schnitts. Der dargestellte Datensatz wurde im Juni 1995 wahrend M32/4 aufgenommen.

von 3°N gegeniiber denen des Aquators stark erhéht sind. Die vertikale Diffusion von
Eigenschaften des Roten Meer Wassers kann daher fiir die hier dargelegten Unterschiede
verantwortlich sein. Die Vertikalverteilung des Salzgehalts auf den Schnitten in Abbil-
dung 5.3 und 5.4 zeigt eine deutliche Zunahme des Salzgehalts nach Norden.

Der Eigenschaften des Tiefenwassereinstroms durch die Amirantenpassage in das So-
malibecken beschrieben Johnson et al. (1998) mit potentiellen Temperaturen kleiner als
1,0° C, Salzgehalten kleiner als 34,72 und Sauerstoffgehalten grofer als 4,2mll1~!. Der ma-
ximale Transport wurde zwischen den potentiellen Temperaturflichen 0,8° C< 6 < 0,9°C
beobachtet. In anderen Untersuchungen des Einstroms durch die Passage wurde eine
nordwértige Stromung fiir potentielle Temperaturen kleiner als 1,2° C festgestellt (Bar-
ton und Hill, 1989; Fieuzr und Swallow, 1988).

Auf dem siidlichen Westschnitt zwischen 2°S und 3° N tritt das kélteste und salzirm-
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ste Bodenwasser im Untersuchungsgebiet auf. Es ist in Tiefen grofler als 4500 m durch
Temperaturen zwischen 0,88° C und 1° C, Salzgehalten zwischen 34,714 und 34,72 und
Sauerstoffgehalten von 4,45mll~! > O, > 4,3ml1 ! charakterisiert. Diese Temperaturen
und Salzgehalte liegen allerdings iiber den bei 8° S beobachteten Werten des Einstroms.
Die Eigenschaften des von Johnson et al. (1991a) bei 4° S beobachten Randstroms stim-
men dagegen gut mit diesen Werten {iberein.

Das auf dem siidlichen Teil des Westschnitts vorgefundene Bodenwasser tritt weder
im nordlichen Teil des Somalibeckens noch auf dem Ostschnitt bei 57° O auf (Abbildung
5.3). Die Beckentiefe des zentralen Somalibeckens auf dem Ostschnitt liegt iiberwiegend
oberhalb von 4600 m, wodurch das im Westen auftretende kalte und salzarme Wasser in
der Ausbreitung nach Osten eingeschrinkt wird. Hier zeigt nur eine Bodenschicht von
100 m bis 200 m Michtigkeit Salzgehalte kleiner als 34,72. Im nérdlichen Bereich sind
allerdings Vertiefungen in der Bodentopographie zu erkennen. Zwischen 5° N und 6°N
erreicht eine Rinne Tiefen von iiber 5500 m. Die Eigenschaften des in diesen Gebieten
vorhandenen Wassers wurden mit den hier zu Verfiigung stehenden CTD Messungen
nicht aufgelost. Die in Johnson et al. (1998) dargestellten CTD Messungen, welche ca.
1° westlich des Ostschnitts durchgefiihrt wurden, zeigen in diesen Rinnen aber kein be-
sonders kaltes und salzarmes Bodenwasser.

Die Eigenschaften des Bodenwassers auf dem nordlichen Westschnitt zeigen minima-
le Temperaturen von 0,96° C und Salzgehalte von 34,718. Der Sauerstoffgehalt ist hier
im Vergleich zum siidlichen Westschnitt in gleicher Tiefe um 0,15ml1™* geringer. In der
Verteilung der Eigenschaften in Abbildung 5.4 zeigen sich hohe Meridionalgradienten zwi-
schen 2° N und 4° N. Es besteht die M6glichkeit, dafl das kalte und salzarme Bodenwasser
aus dem siidlichen Teil des westlichen Beckens durch Topographie an der nordwértigen
Ausbreitung gehindert wird, wie es in Abbildung 5.4 durch die Topographie zwischen 2° N
und 4° N angedeutet wird. Der bathymetrische Datensatz NGDC Terrain Base zeigt bei
3° N eine Aufspaltung der nordlichen und siidlichen Teilgebiete des Westschnitts durch
einen Ausldufer des Chainriickens. Die topographische Barriere ist in dem Datensatz al-
lerdings nur bis in eine Tiefe von 4850 m ausgeprigt.

Die im siidlichen Teil des westlichen Beckens unterhalb von 4500 m ausgeprigten ver-
tikalen Gradienten konnten im nordlichen Becken durch die erhohte vertikale Diffusion
abgebaut sein. Einen Hinweis darauf liefert die Verteilung des Salzgehalts im nérdlichen
Teil des Beckens, welche auch nérdlich des Riickenauslaufers starke Gradienten aufweist.
Im noérdlichen Bereich des Beckens in der Ndhe des Kontinentalabhangs von Sokotra
wird das Vorhandensein von mesoskaliger Variabilitdt durch eine starke Auslenkung der

Isothermen und Isohalinen angedeutet.
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Abbildung 5.4: Verteilung von potentieller Temperatur, Salzgehalt und Sauerstoffgehalt ent-
lang des Westschnitts. Der dargestellte Datensatz wurde im Juni 1995 wihrend M32/4 aufge-
nommen.
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5.1.2 Salzgehalte auf potentiellen Temperaturflichen

Die ersten Informationen iiber die Tiefenzirkulation im Somalibecken wurde von War-
ren et al. (1966) durch die Interpretation von Salzgehalten aus Daten von August und
September 1964 gewonnen. Anhand von Salzgehaltsverteilungen auf Isoflichen der poten-
tiellen Temperatur beobachteten sie ein schmales Band von salzarmen Wasser, welches
sich vom Aquator an dem Kontinentalabhang von Somalia bis an den Kontinentalabhang
bei Sokotra ersteckte (Abbildung 2.10). Die niedrigsten Salzgehalte stellten sie siidlich
des Aquators fest. Die Ergebnissen interpretierten sie als eine antizyklonale Tiefenzirku-
lationszelle im Somalibecken. Fieuz et al. (1986) konnte dagegen anhand Daten aus dem
April 1985 kein salzarmes Wasser am Kontinentalabhang feststellen.

Fiir einen Vergleich dieser Ergebnisse mit den wihrend der FS METEOR, Reise auf-
genommen CTD Daten wurden Karten der Salzgehaltsverteilung auf neutralen Dichte-
flichen erstellt, welche auf der gleichen mittleren Tiefe der von Warren et al. (1966) und
Fieuz et al. (1986) verwendeten potentiellen Temperaturflichen lagen. Neutrale Dichten
geben die advektive Ausbreitung von Wassermassen am besten wieder Jackett und Mc-
Dougall (1997). Die Salzgehaltswerte wurden dabei iiber zwei dicht beieinanderliegende
neutrale Dichten gemittelt. Das Mittlungsintervall betrug durchschnittlich 50 m. Die Ver-
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Abbildung 5.5: Verteilung der Differenzen des Salzgehalts auf der v = 28,1kgm™3 Fliche.
Der Mittelwert aller Reisen von S = 34,735 wurde von den Werten abgezogen. Die neutrale
Dichtefliche liegt in Tiefen zwischen 3200 m und 3500 m.
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teilung der Salzgehaltsdifferenzen zwischen der 28,095kgm=3 > ~ > 28,098 kg m~3 ist
exemplarisch in Abbildung 5.5 dargestellt.

Die Salzgehaltsdifferenzen waren auf allen drei neutralen Dichteflichen sehr gering.
Die maximalen und minimalen Differenzen zum Mittelwert betrugen 0,0041 und -0,0038
und liegen damit nur geringfiigig {iber der Signifikanz der Salzgehaltsmessungen. Warren
et al. (1966) stellte dagegen Unterschiede im Salzgehalt von iiber 0,02 fest (vergleiche
Abbildung 2.10). Siidlich von Sokotra war zu keinem Zeitpunkt salzarmes Wasser zu fin-
den, welches auf einen Randstrom hinweisen kénnte. In den Karten von Warren et al.
(1966) ist salzarmes Wasser zwischen 8° N und 10° N dargestellt. Generell wurde auf allen
drei Reisen salzreicheres Wasser im nérdlichen Teil des Beckens festgestellt, welches in

Ubereinstimmung mit den Ergebnissen von Fieuz et al. (1986) liegt.

Zuammenfassend 148t sich feststellen, dafl sich anhand der Verteilung der charakte-
ristischen Eigenschaften im Tiefenwasser kein Randstrom im nérdlichen Somalibecken
nachweisen liBt. Eine Ausbreitung des Tiefenwassers entlang des Agautor, wie es von
Johnson et al. (1991a) vermutete wurde, konnte anhand der Temperatur- und Salzge-
haltsverteilung nicht bestétigt werden. Das salzreichste und sauerstoffirmste Tiefenwas-
ser oberhalb von 4000 m ist im nérdlichen Somalibecken zu finden. Unterhalb von 4000 m
wurden keine signifikanten Abweichungen in den 6 — S Eigenschaften der Teilgebiete des

Somalibeckens deutlich.

5.1.3 Stromungskarten

Auf den FS METEOR Reisen wurde das horizontale Stromungsfeld im grofieren Tiefen
des Somalibeckens anhand Pegasusprofilen und LADCP Profilen vermessen. In Tiefen
grofler als 3800 m ist das Becken durch die Topographie abgeschlossen, so daf} diese Tie-
fe eine natiirliche Grenze fiir die auf das Somalibecken begrenzte Tiefenzirkulation ist.
Fiir die Darstellung der Tiefenzirkulation anhand von Stréomungsdaten wurde daher der
Mittelwert der Horizontalstromungen von 3800 m bis zur Profiltiefe gewéhlt. Weiterhin
wurden die barotropen Gezeitenstromungen aus den Stromungsprofilen des nordlichen
Somalibeckens korrigiert. Die Gezeitenstromungen wurden aus den Ergebnissen der har-
monischen Analyse der zur Profilposition nichstliegenden Verankerung wihrend der Mef3-
dauer berechnet. Fiir die dquatorialen Stromungsprofile wurde keine Gezeitenkorrektur
durchgefiihrt.

Bei der Interpretation der Daten ist zu beachten, dal die LADCP Geschwindigkei-
ten einen im Verhéltnis zu den zu erwartenden Stromungen grofle Fehler besitzen. In
Abschnitt 4.5 wurde ein mittlerer Fehler von 0,046 ms~—! abgeschétzt. Die Geschwindig-
keitsdifferenzen zu den Pegasusmessungen waren aber in Tiefen unter 4000 m wesentlich
hoher als der mittlere Wert der gesamten Wassersiule (siche Abbildung 4.16). Die Un-
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Abbildung 5.6: Stomungskarten fiir das nordliche Somalibecken. Dargestellt ist die mittlere
Tiefenstromung zwischen der Profiltiefe und 3800 m aus den Pegasus und LADCP Messungen
von den drei FS Meteor Reisen. Die barotrope Gezeitenstromung wurde aus den Geschwindig-
keiten korrigiert.

genauigkeit der Pegasusmessungen wurde dagegen nur mit 0,015ms~! bestimmt und ist
ausreichend klein fiir eine adidquate Auflosung der Tiefenzirkulation. In der folgenden
Beschreibung der Beobachtungen wird daher nur auf Pegasusgeschwindigkeiten einge-
gangen. Die Stromungskarten fiir das nérdliche Somalibecken und das &dquatoriale Soma-
libecken zeigen Abbildungen 5.6 und 5.7.

Aus den Karten der Tiefenstromung im noérdlichen Somalibecken (Abbildung 5.6)
fiir die drei FS METEOR Reisen ergibt sich kein einheitliches grofiskaliges Zirkulations-
muster. Besonders die LADCP Stromungen zeigen hohe Fluktuationen in Richtung und

Betrag zwischen benachbarten Stationen, was durch den hohen Fehler der Messungen be-
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dingt ist. Aber auch die Pegasusstromungen ergeben kein einheitliches Bild. Siidlich des
KontinentalfuBBes von Sokotra zeigen die Pegasusdaten im April 1995 (M32/1) schwache
siidwestliche Strémungen, im zentralen nordlichen Somalibecken waren Strémungen in
Ostlicher Richtung vorhanden. Im Juni waren nérdlich von 8° N westliche bis siidwest-
liche Stromungen ausgepriagt. Die Messung bei 7°N zeigte dagegen keine signifikante
Tiefenstromung. Im August wurden westliche Stromungen sowohl bei 7° N als auch zwi-
schen 9° N und 10° N festgestellt. Etwas nérdlich von 10° N war die Strémung dagegen in
siidlicher Richtung.

Das durch die Stromungskarten entstandene Bild ist das einer von zeitlichen und
raumlichen Fluktuationen gepriagten Tiefenzirkulation. Diese Fluktuationen werden durch
die in Abschnitt 2.3.3 beschriebenen Rossbywellen und einer in der Tiefe stark erhohten
Energie des internen Wellenfeld hervorgerufen. Die von den Rossbywellen bedingten
Stromungsgeschwindigkeiten in der Tiefe des nordlichen Somalibeckens haben Amplitu-
den in der GréBenordnung von 0,1 m s~ (Eigenheer, 1997). Diese liegen im Bereich der in
den Karten dargestellten Stromungsamplituden. Die Periode der Rossbywellen bestimm-
te Eigenheer (1997) mit 30 bis 40 Tagen, wodurch sich auch die Richtungséinderungen
der Stromungen an den Mef3positionen auf den unterschiedlichen Fahrten erkléren lassen.
In Kapitel 7 wird gezeigt, dafl das interne Wellenfeld im noérdlichen Somalibecken eine
in der Tiefe stark erhohte kinetische Energie besitzt. Die durch interne Wellen hervor-
gerufenen Fluktuationen in 4000 m Tiefe haben Stromungsamplituden von 0,02ms~! bis
0,04ms~!. Dem Stromungsfeld der Rossbywellen iiberlagert sind also zusiitzlich energe-
tische Fluktuationen mit kleinen Perioden und kurzen horizontalen Kohérenzlédngen.

Die Pegasusugeschwindigkeiten in den Stromungskarten der Tiefenzirkulation am
Aquator zeigen im Gegensatz zu denen des nordlichen Somalibeckens ein kohiirentes
Bild. Im April 1995 war auf 57,5°O zwischen 1°N und 1°S des Aquators eine starke
ostliche Stromung vorhanden, die maximale Geschwindigkeiten iiber 0,06 ms—! bei 1°S
erreichte. Die etwas geringeren Strémungen bei 1° N und auf dem Aquator konnten durch
die in Lee befindlichen untermeerischen Kuppen bedingt sein. Im Juni war die Ostliche
Stromung abgeklungen, und es zeigte sich eine schwache siidliche Stromung. Wihrend
M32/6 hatte sich die Stromungsrichtung im Vergleich zum April umgedreht. Siidlich von

1

1° N waren nun siidostliche Stromungen mit Amplituden von 0,03 ms™* vorhanden.
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Werden die drei Momentaufnahmen der &dquatorialen Tiefenstromung in Zusammen-
hang mit dem Zeitpunkt der Datenaufnahme betrachtet, deutet sich ein Jahresgang in
der Tiefenzirkulation an. Die Pegasusmessungen wurden auf M32/1 am 15. April durch-
gefiihrt. Auf M32/4 wurden die drei dquatorialen Transponderstationenen am 7. Juli
beprobt, fast drei Monate spéter. Die 6stlich gerichteten Stromungen zeigten sich in den
Daten der FS METEOR Reise M32/6, die den Aquator bei 57°0 am 1. September er-
reichte, viereinhalb Monate nachdem die starken westlichen Strémungen am Aquator
beobachtet wurden. Allerdings kann dieses Signal mit dem hier zur Verfiigung stehen-
den Datensatz nicht signifikant aufgelost werden. Von Luyten et al. (1982) untersuchte
Zeitserien aus Verankerungen vom Aquator bei 51° O, 54° O und 57° O zeigten, daf§ die
zonalen Strémungen in Tiefen bei 3500 m durch langperiodische Signale dominiert sind.
Ein mogliches Alising eines kurzperiodischen Signals in den hier dargestellten Strémun-

gen ist daher unwahrscheinlich.

Insgesamt 148t sich anhand der aus den Vertikalprofilen der Horizontalstromungen er-
stellten Stromungskarten keine signifikante Aussage iiber die Tiefenzirkulation im Soma-
libecken machen. Im noérdlichen Somalibecken ist das Stromungsfeld durch starke Fluk-
tuationen gepragt, die durch Rossbywellen und interne Wellen hervorgerufen werden.
Weitere Untersuchungen zum Tiefenrandstrom im ndérdlichen Teil des Beckens wurden
anhand der Zeitserien aus den Verankerungen in Abschnitt 5.2.2 durchgefiihrt. Im dqua-
torialen Somalibecken zeigte sich eine nach Westen gerichtete Stromung in den Pegasus-
daten von April 1995. Dagegen war im September 1995 eine 6stliche Stromung vorhanden,
so daf} auch hier keine Aussage iiber eine Ausbreitung des Tiefenwassers getroffen wer-
den kann. Nach einer Beschreibung der dquatorialen Deep Jets werden weiterfiihrende

Untersuchungen zum Tiefenrandstrom im nérdlichen Somalibecken vorgestellt.

5.1.4 Aquatoriale Deep Jets

Zwischen 2° N und 2°S am Aquator befinden sich vertikale kleinskalige Stromungskerne,
die iiberwiegend in der zonalen Geschwindigkeitskomponente ausgeprigt sind. Sie treten
in Tiefen unterhalb von 500 m in allen dquatorialen Ozeanen auf, sind aber im Atlantik
und Pazifik nur bis in Tiefen von 2000 m vorhanden (Ponte und Luyten, 1990; Muench
et al., 1994). Im Indischen Ozean werden sie dagegen auch in gréferen Tiefen beobachtet.
Das in der vertikalen Richtung oszillierende Stromungsfeld der Deep Jets siidlich von Sri
Lanka bei 80,5° O verdeutlicht Abbildung 5.8.

Das Verhalten der Deep Jets wurde anhand der Pegasus und CTD Daten bei 80° O
und bei 57° O untersucht. Die Ergebnisse der Untersuchungen der 80° O sind bereits in
einer separaten Publikation beschrieben und wurden von den Gutachtern zur Verdffent-

lichung empfohlen (Dengler und Quadfasel, zur Verdffentlichung eingereicht, 1999). Hier
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wird eine kurz Zusammenfassung der Ergebnisse gegeben.

Fiir eine Bestimmung der vertikalen Skalen der Deep Jets wurden die Horizontalge-
schwindigkeiten nach vertikalen Moden entwickelt. Die vertikalen Moden wurden anhand
des lokalen Schichtungsprofils mit einem numerischen Verfahren berechnet, welches vom
Institut fiir Meereskunde Kiel zur Verfiigung gestellt wurde. Die Entwicklung nach den
vertikalen Moden wurde fiir jedes Profil separat durchgefiihrt. Fiir die Darstellung der
baroklinen Strémungen am Aquator in Abbildung 5.8 wurden die héheren vertikalen Mo-
den der Entwicklung wieder zu Stromungsprofilen zusammengesetzt.

Die Energieverteilung der Modenzerlegung der innerhalb von einem Breitengrad am
Aquator aufgenommenen Profile von 80° O zeigte ein ausgeprigtes Maximum zwischen
der 15. und 17. Vertikalmode der zonale Stromungskomponente. Dieses Maximum ent-
spricht einer mittleren vertikalen Wellenléinge von 660sm (stretched meter).

Die in der Vertikalen oszillierende Tiefenstromung im Somalibecken bei 57.5° O hat ge-
ringfiigig kleinere Vertikalskalen als die Deep Jets bei 80,5° O. Die Modenzerlegung zeigt
hier ein Maximun in der zonalen Geschwindigkeitskomponente zwischen der 18. und 21.

Vertikalmode, welches einer mittleren Wellenléinge von 510 sm entspricht.
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Ein Verhalten der Deep Jets im Indischen Ozean, welches sich von den Atlantischen
und Pazifischen Deep Jets unterscheidet, ist die zeitliche Umkehrung der Strémungsrich-
tung aller Stromkerne. Dieses wurde sowohl bei den Deep Jets im Somalibecken als auch
bei den 80° O Deep Jets festgestellt. Im Somalibecken vollzog sich die Umkehrung der
Deep Jets zwischen den Reisen M32/1 und M32/6. W&hrend M32/1 wurden maximale

"in den Stromkernen am Aquator beobachtet. Die vertikale

Stromungen von 0,04 ms~
Struktur der Stromungen war dagegen wihrend M32/4 kaum noch vorhanden. Verein-
zelte Stromkerne in der oberen Wassersédule hatten ihre Stromungsrichtung umgekehrt.
Unterhalb von 1500 m waren die Strémungen geringer als 0,01 ms~!. Dagegen waren die
Stromungen der Deep Jets in den wéhrend M32/6 aufgenommenen Daten sehr stark
ausgeprigt. Alle Stromkerne zeigten im Vergleich zu M32/1 eine Richtungsumkehr mit

Lin den Jets.

maximalen Geschwindigkeiten von {iber 0,06 ms™

Eine Kohérenzanalyse der Pegasusprofile wurde anhand von schichtungsskalierten Ho-
rizontalgeschwindigkeiten durchgefiihrt (Hayes, 1975). Die Kreuzspektren wurden aus an
gleichen Positionen aufgenommenen Profilen berechnet. In dem Wellenlingenband zwi-
schen 491sm und 567sm tritt mit 95% Wahrscheinlichkeit eine von null verschiedene
Kohirenz nur zwischen den Reisen M32/1 und M32/6 auf (Tabelle 5.1). Dies ist die ein-
zige Schétzung, die statische Signifikanz aufweist.

Die Deep Jets bei 80° O zeigten besonders zwischen den Daten aus der 73. Reise und
der 88 Reise von F'S SONNE eine hohe Kohérenz. Eine Phasenumkehrung der Deep Jets
bei 80° O wurde zwischen den Pegasusdaten aus dem Januar 1991 (SO73) und den Daten
von Juli 1993 (SO88) beziehungsweise September 1994 (FR8/94) beobachtet. Zwischen
SO88 und FR8/94 wurde keine Phasenunterschied beobachtet. Diese Phasenumkehrung
ist in Einklang mit der Phasenumkehrung der Deep Jets von 55°O. Die meridionale
Verteilung der spektralen Energiedichte des 660 sm Wellenldngenbandes zeigt eine gute
Ubereinstimmung mit einer dquatorialen Rossbywelle in der ersten und dritten Meridio-

nalmode (Dengler und Quadfasel, zur Verdffentlichung eingereicht, 1999).

Tabelle 5.1: Kohérenzen und Phasen fiir die vertikalen Wellenldngenintervalle zwischen 491 sm
und 567 sm. Das 95% Vertrauensintervall fiir eine von Null verschiedene Kohérenz ist 0,938.

Reisen ‘ M324-M321 M324-M326 M326-M321
zonale Kohéirenz 0,419 0,754 0,965
meridionale Kohéirenz 0,798 0,608 0,573
zonale Phase [°] 121(-59) 55 176 (-4)
meridionale Phase [°] 112 63 -48
Meflabstand [Tage] 83 51 134
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5.2 Die Tiefenzirkulation im nordlichen Somalibecken

In diesem Abschnitt wird die Tiefenzirkulation im nérdlichen Somalibecken weiterfiihrend
untersucht. Zuerst werden Untersuchungen zum Austausch von Tiefenwasser zwischen
dem Somalibecken und dem Arabischen Becken vorgestellt. Anschliefend werden die
Zeitserien der Verankerungen im Tiefenwasserer genauer analysiert. Es wird gezeigt, daf3
ein schwacher Randstrom am ndérdlichen Kontinentalabhang zu finden ist, dessen Trans-
port abgeschétzt wird.

5.2.1 Bilanzen iiber den Arabisch-Indischen Riicken

Die in Kapitel 4 beschriebene Methode zur Berechnung von absoluten Transporten wur-
de zur Abschétzungen der Zonalzirkulation im nérdlichen Somalibecken entlang des auf
allen drei Meteorreisen bemessenen Schnitts zwischen 7°N und 11°N verwendet. Die
hydrographischen Daten entlang des Schnitts grenzen im Norden an die Kiiste von So-
kotra und im Siiden an den Auslaufer des Chainriickens, wodurch der Bereich unterhalb
der Schwellentiefe der Owen Bruchzone ein durch die Topographie abgeschlossenes Ge-
biet darstellt. Das zonale Transportungleichgewicht in grofleren Tiefen stellt daher den

Austausch von Tiefenwasser im nordlichen Somalibecken iiber den Arabisch-Indischen
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Abbildung 5.9: Geostrophische Stromungen im nérdlichen Somalibecken wahrend M32/4. Die
Isolinien stellen neutrale Dichteflichen dar.
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Riicken dar.

Als Referenzierung der geostrophischen Geschwindigkeit wurde die barotrope Stro-
mungskomponente der LADCP-Daten senkrecht zur Schnittachse verwendet. Die ageostro-
phische Stromung wurde, wie in Abschnitt 4.3 beschrieben, anhand der ADCP Daten ab-
geschéitzt. Die barotrope Gezeitenstromung wihrend der LADCP Datenaufnahme wurde
aus harmonischen Konstanten der nichstgelegenen Verankerung berechnet. Weiterhin
wurde der in Abschnitt 4.5 bestimmte systematische Fehler der LADCP Daten beriick-
sichtigt.

Eine Darstellung der geostrophischen Geschwindigkeitsverteilung entlang des Schnitts
im Juni ist in Abbildung 5.9 gegeben. Die bereits anhand der Stromungskarten festgestell-
te starke Variabilitit in der Tiefenstrémung wird durch die geostrophischen Berechnung
weiter bestitigt. Besonders im Norden zwischen 10° N und dem Kontinentalabhang sind
starke Geschwindigkeitsinderungen durch mesoskalige Wirbel deutlich, die zwischen den
einzelnen Fahrten stark variieren. Zur Darstellung der Topographie in Abbildung 5.9 wur-
den die auf der M32/4 Reise aufgenommenen bathymetrischen Daten verwendet. Anhand
dieser zeigt sich eine Datenliicke zwischen dem Chainriicken und der siidlichsten Station
der Reise, die bei den meridional integrierten Transporten beriicksichtigt werden muf.
AuBerdem wird deutlich, da3 durch das Gefille des Meeresbodens nach Siiden hin Da-
tenliicken in Bodennéhe auftreten.

Die Korrektur der Datenliicken in Bodennidhe wurde mit einem in Wunsch (1996)
beschriebenen Verfahren durchgefiihrt. Dabei wurden die entstandenen Bodendreiecke
durch lineare Extrapolation der Salzgehalt- und Temperaturprofile aufgefiillt und mit der
dariiberliegenden geostrophischen Geschwindigkeit referenziert. Dieses Verfahren wurde

allerdings nur bei Tiefendifferenzen von kleiner als 500 m angewendet. Die Ergebnisse der

Tabelle 5.2: Nettovolumentransporte bei verschiedenen Korrekturen der barotropen Ge-
schwindigkeit unterhalb von y = 28, 12kgm 3.

Nettovolumentransporte in Sv

Fehler durch
ehier aure M32/1 M32/4  M32/6

Tiefenliicken 0,45 -0,31 0,42
siidliche Datenliicke -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 Durchfiihrung

aller Korrekturen 0,66 0,29 0,90



5.2. Die Tiefenzirkulation im nordlichen Somalibecken 97

2500 = T
~ -~
\\
-
\\
3000 N .
AN
\Q
AN
\
3500 - \ B
\
\
= \
E )
© 4000 0— i
u |
ig \ U
1000
2
4500 2000 '. |
1
3000 \
‘\
50001 4000 ‘ i
- = M32/1
5000
— M32/4
-40 -20 0 20 M32/6
5500 L L L L L L L L T
-10 -8 -6 - -2 0 2 4 6 8 10

kumulativer Transport [SV]

Abbildung 5.10: Auf Isobathen gemittelte kumulative geostrophische Transporte zwischen
7°und 11° N im nérdlichen Somalibecken.

Extrapolation sind nahezu identisch mit der Methode von Jakobsen und Jensen (1926).
Die Datenliicke am siidlichen Rand wurde mit der Annahme einer sich nach Siiden kon-
stant fortsetzenden Geschwindigkeit geschlossen.

Die Einfliisse der verschiedenen Korrekturen auf die Volumenbilanz unterhalb von der
neutralen Dichtefliche v = 28, 12kg m~3 sind in Tabelle 5.2 zusammengestellt. Die Tiefe
der Dichtefliche liegt unterhalb von 3800 m, wodurch der Nettotransport verschwinden
miifite. Bei der Anwendung von allen Korrekturen ist diese Bedingung nahezu erfiillt.
Die grofite Imbalance tritt bei M32/6 auf, was aber auch durch die nichtsynoptische Da-
tenaufnahme bedingt sein kann.

Der sich oberhalb von 3800 m ergebende Meridionaltransport iiber die Schnitte be-
schreibt den Austausch von Tiefenwasser iiber den Arabisch-Indischen Riicken zwischen
7°N und der Kiiste Sokotras. Die auf Isobathen gemittelten kumulativen Transporte
zeigt Abbildung 5.10. In Tiefen zwischen 3000 m und 3800 m wurde anhand der Daten
der M32/1 Expedition ein westwértiger Nettotransport von 2 Sv bestimmt. Demzufolge
fand ein Eintrom von Tiefenwasser aus dem Arabischen Becken in das Somalibecken statt.
Wihrend M32/4 und M32/6 wurde dagegen ein ostwirtiger Nettotransport festgestellt.
In Juni wurden 1,9 Sv und im September 3,0 Sv aus dem Somalibecken in das Arabische

Becken transportiert.
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5.2.2 Zeitserien der Tiefenstrémung

Ein Teilkonzept des ICM7 Verankerungsfeldes war die Auflosung eines moglichen Rand-
stroms im nordlichen Somalibecken. Urspriinglich sollten die Verankerungen am 6stli-
chen Kontinentalful vor der Kiiste Somalias ausgelegt werden. Aufgrund der damaligen
politischen Situation wurde keine Genehmigung fiir die Befahrung des Somalischen Ho-
heitsgewissers erteilt. Daher wurde ein Grofiteil der Verankerungen mit einer Reihe von
Rotorstromungsmessern in grofleren Tiefen am nordlichen Kontinentalfufl des Beckens
ausgelegt. Ein weiterer Stromungsmesser bei 4000m wurde im Siiden des nérdlichen
Beckens am Chainriicken verankert.

Eine Darstellung der progressiven Vektordiagramme der tiefen Verankerungen im
nordlichen Somalibecken ist in Abbildung 5.11 gezeigt. Ein Verdriftungsweg nach Stidwe-

sten in der GroBenordnung von 850 km beziehungsweise 1100 km wihrend des Veranke-
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Abbildung 5.11: Darstellung der Verdriftungswege der in grofleren Tiefen verankerten Zeitse-
rien aus dem Somalibecken. Eine Ubersicht der Verankerungspositionen ist rechts unten gege-
ben. Die gestrichelten Linienanteile kennzeichnen die Verdriftung wihrend des Nordostmonsuns,
die durchgezogenen Anteile die wihrend des Siidewstmonsuns.
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Abbildung 5.12: Darstellung der entlang der Hauptstréomungsachse ausgerichteten Zeitserien
aus groferen Tiefen des Somalibeckens. Eine harmonische Anpassung des Jahressignals ist iiber
die Zeitserien gelegt dargestellt.

rungszeitraums ist in den Zeitserien aus den Verankerungen K13 und K14 am Kontinen-
talfuB von Sokotra zu erkennen. Die Richtung der Ausbreitung ist in Ubereinstimmung
mit der Ausrichtung der lokalen Bodentopographie. Hier ist zu beachten, dafl die beiden
Zeitserien in unterschiedlichen Tiefen von 3000 m beziehungsweise 4000 m aufgenommen
wurden. Unterschiede in der Verdriftung zwischen den beiden Monsunphasen sind nicht
festzustellen. Bei K15 ist die Richtung im Mittel immer noch siidwestlich. Der Verdrif-
tungsweg von K16 hingegen zeigt eine nach Nordosten gerichtete Stromung mit einer
Verdriftung iiber eine Distanz von ca. 600 km. Dagegen zeigen die Geschwindigkeitsmes-
sungen aus 4000 m der im Siiden an der Topographie gelegenen Verankerung K20 iiber
die gesamte Mefldauer von ca. 600 Tagen keine mittlere Verdriftung.

Die Stromungszeitserien entlang der Hauptausbreitungsrichtungen sind in Abbildung
5.12 gezeigt. Die dominanten Signale in den Geschwindigkeitszeitserien sind die durch die
Rossbywellen hervorgerufenen Fluktuationen. Dennoch zeigen die Zeitserien aus der Néhe

des Kontinentalfues von Sokotra eine von Null verschiedene mittlere Stromung, die auf
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das Vorhandensein eines Randstroms schlieflen 148t.

Die ausgeprigteste mittlere Stromung ist bei K14 in einer Tiefe von 4000 m zu finden.
Die Geschwindigkeit betrigt hier 0,018 ms™! in siidwestlicher Richtung. Dicht am Kon-
tinentalabhang bei K13 in einer Tiefe von 3000 m liegt die mittlere Geschwindigkeit bei
0,014ms~!. Bei 10°10’ N, ca. einen Grad siidlich des Kontinentalabhangs, ist eine mittle-
re Stromung von siidlicher Richtung mit einer Geschwindigkeit von 0,01 ms~!'vorhanden.
Weiter siidlich bei K16 betrigt die mittlere Stromung 0,01 ms~! in norddstlicher Rich-
tung. Diese Zeitserie stammt allerdings aus einer Tiefe von 4500 m, die an den davon
nordlich gelegenen Verankerungen nicht mehr auftritt. Das sich anhand der mittleren
Stromungen ergebene Bild der Zirkulation am Kontinentalfuf§ zeigt die charakteristischen
Eigenschaften einer Randstromzirkulation (Abbildung 5.13). An der siidlichen Veranke-
rung K20 ist keine mittlere Stromung festzustellen. Hier werden die Tiefenstromungen
allein durch die Fluktuationen der Rossbywellen hervorgerufen, die zwar iiber einen Zeit-
raum von 10 bis 15 Tagen gleichgerichtete Stromungen darstellen, aber im Mittel zu
keinem Transport fiihren.

Der Strémungskern ist nahe am Kontinentalful gelegen und hat einen Durchmesser

14°N ]

12°N

4°N - f f f f
48°0 50°0 52°0 54°0 56°0 58°0

Abbildung 5.13: Mittlere Geschwindigkeitsvektoren der Zeitserien aus dem Tiefenwasser.
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von 100 km, was eine typische Ausdehnung fiir Randstréme im Ozean darstellt (verglei-
che Abbildung 2.9). Die Geschwindigkeiten fallen zur Beckenmitte hin ab, wobei die dort
beobachteten Stromungen die Eigenschaften einer Rezirkulationszelle aufweisen.

Die harmonische Analyse des Jahresgangs der Stromungszeitserien zeigt keine einheit-
liche Phasenbeziehung. In den noérdlichen Verankerungen mit westlich gerichteter mitt-
lerer Stromung zeigen die Anpassungen eine Amplitude von 60% bis 130% der mittleren
Stromung. Die Phasen der maximalen Amplitude liegen jedoch mehrere Monate ausein-
ander, wodurch die Glaubwiirdigkeit der Anpassungen herabgesetzt wird. Eine mogliche
Erkldrung fiir die sich stark unterscheidenden Phasen ist, dal die Amplituden des Jahres-
gangs zu gering sind, um addquat aufgelost zu werden. Das ausgeprigteste Randstrom-
signal bei K14 zeigt der Jahresgang eine Amplitude von 0,011 ms™!. Diese ist deutlich
geringer als die die mittlere Stromung im Randstrom.

5.2.3 Abschitzungen des Randstromtransports

Der Stromungskern des Randstroms am Kontinentalfufl von Sokotra wurde leider nur von
zwei verankerten Rotorstromungsmessern voll getroffen (Abbildung 5.14). Ein dritter,
welcher in einer Tiefe von 3500 m an der Verankerung K13 wertvolle Informationen iiber
die Stromungen im Kern des Randstroms geliefert hétte, konnte aufgrund eines Propel-
lerverlustes keine Geschwindigkeitsbetrige aufzeichnen. Trotz der geringen Auflésung der
Randstromstruktur wird hier eine Transportabschiitzung durchgefithrt. Die gute Uber-
einstimmung der Transporte mit den geostrophischen Transportberechnungen wird die
Ergebnisse rechtfertigen.

Fiir die Transportabschitzungen wird vorausgesetzt, dal der Randstromkern der To-
pographie folgt. Anhand des bathymetischen Datensatzes NGDC TerrainBase wurde die
Léangsrichtung der Topographie bei 4000 m mit 230°bestimmt. Die mittleren Stromungs-
komponenten und die Standardabweichung in Langsrichtung sind in Abbildung 5.14 auf-
gefiihrt. Die durch die Rossbywellen hervorgerufenen Fluktuationen sind um einen Faktor
4 hoher als die Amplitude der Randstromzirkulation. Vier der sechs Zeitserien weisen eine
nach Westen gerichtete Stromung auf. Eine Stromungsumkehr findet zwischen K15 und
K16 statt. Die vertikale Ausdehnung des Randstroms wurde mit 1000 m angenommen.
66% der Gesamtfliche des Randstroms wurde den Zeitserien von K13 und K14 zu glei-
chen Anteilen zugeordnet. 33% wurde den beiden Verankerungen von K15 zugeordnet,
auch zu gleichen Anteilen. Schliefilich wurden die Zeitserien mit der Topographie ausge-
richtet, mit den Flichen multipliziert und zu einem Gesamttransport addiert.

Die Berechnungen zeigen starke Fluktuationen des Randstromtransports (Abbildung
5.15). Maximale Transporte von fast 10 Sv werden voriibergehend im November erreicht,
ostliche Transporte erreichen Werte von iiber 5 Sv. Der iiber 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 lings der Topographie gerichteten mittleren
Stromung, deren Standardabweichung und die Amplitude der harmonischen Entwicklung des
Jahressignals. Die Léngsrichtung der Topographie wurde mit 230° (von Ost) bestimmt. Die
gepunktete Linie kennzeichnet die fiir die geostrophischen Transportberechnungen verwendete
Isolinie der neutralen Dichte v = 28,065 kgm 3.

der Groflenordnung des von Johnson et al. (1998) bestimmten Transports des Tiefenwas-
sereinstroms in das Somalibecken durch die Amirantenpassage.

Eine Uberpriifung der aus den Verankerungszeitserien erhaltenen Transporte wurde
anhand der in Kapitel 4 beschriebenen Methode zur Berechnung von absoluten Trans-
porten durchgefiihrt. Dabei wurden die bereits in Abschnitt 5.2.1 beschriebene Verfah-
rensweise angewendet. Die Ausdehnung des Randstroms wurde in horizontaler Richtung
auf den Bereich von 10° N bis zum Kontinentalabhang begrenzt. In der Vertikalen wurde
die neutrale Dichtefliche v = 28,065kgm 3 und die Profiltiefe verwendet. Die Gesamt-
flache ist vergleichbar zu der in die Transportberechnung der Verankerungen eingegange-
ne Fliache. Liicken am Boden wurden bei der Transportberechnung durch Bodendreiecke

aufgefiillt. Die geostrophischen Berechnungen des Randstromtransports in Ausbreitungs-
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Abbildung 5.15: Aus den Verankerungen abgeschétzter Transport des Tiefenrandstroms ent-
lang der Topographie am Kontinentalfufl von Sokotra. Die Karos kennzeichnen den aus den
geostrophischen Berechnungen abgeschitzten Transport aus den einzelnen FS METEOR Rei-
sen. Der iiber die Mefidauer gemittelte Transport betrug 1,4 Sv (grau gestrichelte Linie).

richtung ergaben (1,25 £ 0,55) Sv aus den M32/1 Daten, (—0,78 £ 0,53) Sv aus den
M32/4 Daten und (0,520, 67) Sv aus den wihrend M32/6 aufgenommenen Daten. Die
Fehlerbestimmung wurde durch die Transportfehler zwischen den einzelnen Stationen aus
Gleichung (4.13) ermittelt.

Die Ergebnisse der geostrophischen 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
Abschitzung keine Abweichung zu den Verankerungstransporten. Nur der aus den M32/4
Daten berechnete Transport ist geringfiigig niedriger als der wiahrend der Datenaufnah-
me aus den Verankerungen bestimmte Wert. Die gute Ubereinstimmung der voneinander
unabhéngigen Abschéitzungen bekraftigt die Abschétzung des Tiefenrandstromtransports
anhand Zeitserien der Verankerungen.

5.3 Diskussion und Zusammenfassung der Ergebnisse

Dieses Kapitel befafite sich mit der Fortsetzung des Tiefenrandstroms im Somalibecken.

Mit Hilfe der Verankerungsdaten konnte ein schwacher westlicher Randstrom am Kon-



104 5. Die Tiefenzirkulation im Somalibecken

tinentalfufl von Sokotra festgestellt werden. Der mittlere Transport des Randstroms be-
triagt 1,4 Sv. Dieser Transport liegt in der Grofenordnung des von Johnson et al. (1998)
bestimmten Einstroms in das Somalibecken. Der Randstromtransport weist starke Fluk-
tuationen mit Zeitskalen von 30 bis 40 Tagen auf. Diese Variabilitit erklidrt die unter-
schiedlichen Ergebnisse friiherer Untersuchungen. Die geringfiigige saisonale Variabilitét,
die im Randstrombereich festgestellt wurde, ist als Anhalt fiir eine Stromungsumkehr
nicht ausreichend.

Mit dem Randstrom ist eine zyklonale Tiefenzirkulationszelle im nérdlichen Somali-
becken verbunden. Die beobachtete Tiefenzirkulation steht damit im Einklang mit der
von Stommel und Arons (1960b) entwickelten Modellvorstellung, welche einen schwachen
westlichen Randstrom an dem Kontinentalful von Sokotra prognostiziert (Abbildung
2.11).

Ein am Aquator von Johnson et al. (1991b) vermuteter kontinuierlich nach Osten
setzender Randstrom konnte nicht gefunden werden. Die zeitliche und rdumliche Da-
tenabdeckung war allerdings nicht ausreichend, um eine Ausbreitung des Tiefewassers
entlang des Aquators auszuschlieBen.

Die Untersuchungen haben gezeigt, daf} sich ein in das nérdliche Somalibecken fort-
setzender Tiefenrandstrom finden 148t. Der hier bestimmte Transport des Ranstroms
unterstiitzt die Beobachtung eines erhdhten Einstroms in das Somalibecken. Dies wirft
die Frage auf, warum ca. 5% des im globalen Ozean zirkulierende Tiefenwassers in das So-
malibecken strémen, dessen Volumen weniger als 2% des tiefen Ozeans einnimmt. Dieser

Frage wird in den néchsten beiden Kapiteln nachgegangen.



6. Parameterisierungen der vertikalen Vermischung
und dquatoriale Untersuchungen

In diesem Abschnitt werden verschiedene Methoden zur Bestimmung der vertikalen Ver-
mischung aus Feinstrukturdaten vorgestellt. Diese werden anhand von Untersuchungen
zur vertikalen Vermischung im fdquatorialen Bereich des Indischen Ozeans verdeutlicht.
Teile der hier beschriebenen Untersuchungen sind von dem Autor in Zusammenarbeit mit
D. Quadfasel bereits in einer separaten Publikation eingereicht, die von den Begutach-
tern zur Veroffentlichung empfohlen wurde Dengler und Quadfasel (zur Verdffentlichung
eingereicht, 1999).

Motiviert durch das Vorhandensein von Schichten mit niedriger Stabilitit im Bereich
des Aquators im Indischen Ozean, konnte bereits in Dengler (1995) das Auftreten von
dynamisch instabilen Schichten gezeigt werden. Die Untersuchungen in diesem Abschnitt
sollen feststellen, ob die vertikale Vermischung am Aquator des Indischen Ozeans im Ver-
gleich zu der Vermischung in mittleren Breiten erhoht ist.

Zuerst werden mogliche Prozesse, die zu einer erhéhten diapyknischen Vermischung
im dquatorialen und nordwestlichen Indischen Ozean fiihren kénnten, diskutiert und ein-
geschrinkt. Es folgt eine spektrale Beschreibung des internen Wellenfeldes im Ozean und
dessen dynamisches Gleichgewicht. Schliellich werden Parameterisierungen der Dissipa-

tion und des vertikalen Austauschkoeffizienten dargelegt.

6.1 Vertikale Vermischung im Ozean

Die diapyknische Vermischung im Ozean wird durch molekulare Diffusion von Salz und
Temperatur hervorgerufen. Turbulente Bewegungen verstirken die lokalen Gradienten
dieser Groflen und sind daher mafigebend fiir die GroBenordnung der vertikalen Vermi-
schung im Ozean. Diese Bewegungen finden auf vertikalen Skalen in der Grofenordnung
von einigen Metern bis zu Millimetern statt. Der Skalenbereich, auch als Mikrostruk-
tur des Ozeans bezeichnet, kann mit dem fiir diese Arbeit zur Verfiigung stehendem
Datensatz nicht aufgelost werden. Die Turbulenz bezieht jedoch ihre Energie aus der
Feinstruktur des Ozeans, die vertikale Skalen zwischen 1 m bis zu 100 m aufweist und
mit dem Datensatz hinreichend aufgelost werden kann. Das quantitative Verstdndnis der

Feinstrukturparameter fiir die Beschreibung von Turbulenz hat in den letzten Jahren



106 6. Parameterisierungen der vertikalen Vermischung und dquatoriale Untersuchungen

grofle Fortschritte gemacht, so dafl heute die vertikale Vermischung mit hoher Genauig-
keit aus Feinstrukturmessungen bestimmt werden kann.

Die fiir die Aufrechterhaltung der Turbulenz im Ozean verantwortlichen Prozesse
lassen sich in die Themenbereiche dynamische Instabilititen und doppeldiffusive Kon-
vektion gliedern. Ein Uberblick iiber die einzelnen Prozesse ist in Thorpe (1987) oder
Dengler (1995) gegeben. Untersuchungen von doppeldiffusiver Vermischung im Tiefen-
wasser des Indischen Ozeans sind von You (1999) durchgefiihrt worden. Anhand des
1994 zusammengestellten Levitus CTD-Datensatzes zeigte er, dal durch Salzfingerbil-
dung, Cabbeling und thermobarische Prozesse (Anderung der Kompressibilitdt aufgrund
Temperaturinderungen) ein Auftrieb aus dem Tiefenwasser in 3500 m Tiefe von 0,2 Sv
iiber den gesamten Indischen Ozean nérdlich von 32°S zu erwarten ist. Dieser Wert be-
trigt 1/50 des durch den Einstrom zu erwartenden Auftriebs allein im Somalibecken.
Es kann daher davon ausgegangen werden, dafl die vertikale Vermischung in der Tiefe
aufgrund doppeldiffusiver Prozesse im Untersuchungsgebiet vernachlissigbhar ist.

In einem stabil geschichteten Ozean, entfernt von der Meeresoberfliche und dem direk-
ten Einflul des Meeresbodens, wird eine erhéhte ozeanische Turbulenz in Zusammenhang
mit einer erhohten vertikalen Geschwindigkeitsscherung in der Feinstruktur beobachtet
(Gregg, 1989; Polzin et al., 1995). Es wird daher angenommen, daf§ die Kelvin-Helmholtz
Instabilitdt den wichtigsten dynamischen Prozefl fiir die Aufrechterhaltung der Turbu-
lenz darstellt (z.B. Toole und Schmitt, 1987; Kunze et al., 1990; Polzin et al., 1996b). Die
Feinstruktur des vertikalen Scherungsfeldes im tiefen Ozean wird fast ausschliefllich von
internen Tragheitsschwerewellen hervorgerufen. Eine Parameterisierung der durch dyna-
mische Prozesse hervorgerufenen Turbulenz mufy daher entweder die Vermischung dyna-
misch iiber die Energiekaskade der internen Trigheitsschwerewellen beschreiben, oder die
vertikale Vermischung aus dem kinematischen Zustand des lokalen internen Wellenfeldes
ableiten.

Als Motivation der im Folgenden vorgestellten Parameterisierungen wird zuerst auf
grundlegende Eigenschaften des internen Wellenfeldes eingegangen. Vor der Darlegung
der Parameterisierungen dynamischer Instabilititen werden Modelle vorgestellt, die die
Wechselwirkungen zwischen internen Wellen beschreiben und damit die Grundlage der

Parameterisierung von vertikaler Vermischung durch interne Wellen geliefert haben.

6.2 Interne Trigheitsschwerewellen 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 bestétigt worden oder besser, es ist unmdoglich sie nicht zu beobachten. Fiir

den an grofskaligen Prozessen interessierten Ozeanographen werden sie als Storung auf-
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Abbildung 6.1: Frequenzspektrum der Geschwindigkeit und der vertikalen Auslenkung (N¢)
berechnet aus den barotropen gezeitenkorrigierten Zeitserien des nordlichen Somalibeckens aus
2000 m Tiefe. Die vertikale Auslenkung wurde anhand der Temperaturzeitserien der Veranke-
8TT/§z
gemessenen CTD-Daten bestimmt. N - Brunt-Viisili-Frequenz, My - Frequenz der My Gezeit,
f - Trigheitsfrequenz (7° N bis 11° N), 40d - 40 tégige Periode (Rossbywellen).

rungen mit der Beziehung ¢ = berechnet. T /0z wurde aus den an den Verankerungen

gefafit. Sie sind charakterisiert durch ein in Zeit und Raum oszillierendes Verhalten des
Geschwindigkeitsfeldes, des Druckfeldes und des Dichtefeldes und haben typische Zeitska-
len in der Groflenordnung von Stunden und Horizontalskalen im Bereich von Kilometern.

Die hydrodynamischen Gleichungen mit ozeanischen Randbedingungen lassen eine
Vielzahl von Losungen verschiedener Typen von Wellen zu, die zum Bewegungsfeld des
tiefen Ozeans beitragen. Dieses ist in Abbildung 6.1 verdeutlicht. Die Tatsache, da} mit
den Orzillationen der horizontalen Geschwindigkeit auch vertikale Dichteauslenkungen
einhergehen, zeigt den internen Wellencharakter der Fluktuationen auf.

Einen wesentlichen Beitrag zu der Varianz des Bewegungsfeldes im Ozean liefern die
baroklinen Gezeitenstromungen, die durch den sprunghaften Anstieg der Energiedichte
oberhalb der Trigheitsfrequenz deutlich werden (in Abbildung 6.1 mit M, gekennzeich-
net). Das durch die internen Gezeiten hervorgerufene Geschwindigkeits- und Dichtefeld

ist iiberwiegend auf lange Schwerewellen in niedrigen Vertikalmoden zuriickzufiihren (z.B.
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Schott, 1977; Hendry, 1977). Sie tragen daher nur geringfiigig zur Feinstruktur des ozeani-
schen Bewegungsfeldes bei. Einen weiteren wesentlichen Beitrag liefern interne Trigheits-
schwerewellen, die im Ozean auch mit sehr kleinen Vertikalskalen beobachtet werden.
Aufgrund der Bedeutung dieses Wellentyps fiir die vertikale Vermischung werden die
Tragheitsschwerewellen im Folgenden auch kurz als interne Wellen bezeichnet.

In einem kontinuierlich geschichteten inkompressiblen Ozean lassen sich die wesent-
lichen Eigenschaften der internen Wellen aus den linearisierten Bewegungsgleichungen
unter Beriicksichtigung der beiden Riickstellkréfte Corioliskraft und Schwerkraft sowie
des Druckgradienten verstehen. Fiir einen konstant geschichteten Ozean (N = —pio%
= konst.) unter Verwendung der Boussinesq Approximation kann gezeigt werden, daf} die

Tragheitsschwerewellen einen limitierten Frequenzbereich zwischen

FIL+0MAQ2 /N2 < w < N[1+0(402/N?)]'/?

einnehmen (z.B. LeBlond und Mysak, 1978). Hier ist 2 die Winkelgeschwindigkeit der
Erde. Der durch die Zonalkomponente der Corioliskraft bedingte Term O(49%/N?) ist
fiir einen realen Ozean aufgrund N > 22 sehr klein.

Ein Grund fiir das Auftreten von internen Wellen im tiefen Ozean liegt an ihrer Fahig-
keit vertikal zu propagieren. Die Neigung der Ausbreitungsrichtung zur Vertikalachse des
Ozeans ist dabei anhéngig von der Frequenz des Wellenpakets. Interne Wellen mit einer
Frequenz im Bereich von f < w < N haben eine fast vertikale Gruppengeschwindigkeit.
Die Gruppengeschwindigkeit einer Welle mit einer Frequenz im Bereich der Trégheitsfre-
quenz hat dagegen nur eine kleine Vertikalkomponente. Wellen in diesem Frequenzbereich
weisen eine mit der Tiefe zirkular polarisierte Horizontalgeschwindigkeit auf, die Riick-
schliisse auf die Richtung der vertikalen Phasenausbreitung zuléit (Leaman und Sanford,
1975). Eine antizyklonale zirkulare Polarisation auf der Nordhalbkugel zeigt einen in die
Tiefe gerichteten Energietransport an.

Weitere besondere Eigenschaften interner Wellen ergeben sich durch den eingeschriank-
ten Frequenzbereich. Wellenpakete mit niedrigen Frequenzen kénnen nicht beliebig weit
polwiirts propagieren, sondern werden an einer kritischen Breite (w = f) reflektiert. In
der Tiefe kann ihre Existenz aufgrund der Abnahme von N ebenfalls kritisch werden.
Bewegt sich ein Wellenpaket in einer Hintergrundstromung, so wird die Frequenz auf-
grund des Dopplereffekts verschoben. In einer Scherstromung kann es daher vorkommen,
daB} die Energie der Welle von der Stromung oder der Schichtung absorbiert wird. Eine
ausfiihrliche Beschreibung dieser Prozesse ist z.B in Munk (1981) oder in LeBlond und
Mysak (1978) gegeben.
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6.2.1 Eine spektrale Beschreibung des internen Wellenfeldes

Obwohl sich aus der Betrachtung einzelner Gruppen von internen Wellen interessante
Verhaltenseigenschaften ableiten lassen, ist eine solche Darstellung des internen Wellen-
feldes fiir den Ozean ungeeignet. Die Energieverteilung in Abhéngigkeit der Frequenz
in Abbildung 6.1 macht deutlich, daf§ die im Ozean auftretenden internen Wellen keine
ausgezeichneten Frequenzen besitzen, sondern ein Frequenzkontinuum zwischen f und
N einnehmen. Eine adéquate Beschreibung der Parameter des internen Wellenfeldes ist
daher die spektrale Darstellung.

Hierzu entwickelten Garrett und Munk (1972) ein semi-empirisches diagnostisches
Modell fiir interne Wellen, welches durch spétere Beitrige (Garrett und Munk, 1975;
Cairns und Williams, 1976; Munk, 1981) modifiziert wurde. Dem Modell liegen die li-
nearisierten, Boussinesq approximierten Bewegungsgleichungen unter Vernachlédssigung
der horizontalen Coriolisterme zugrunde. Die Losungsparameter des Modells wurden da-
bei an Beobachtungen angepafit. In vielen Vergleichstudien wurden die Losungen des
Modells anhand Daten validiert (z.B. Wunsch, 1976; Wunsch und Webb, 1979), so daf
es heute als représentativ fiir den mittleren Zustand des internen Wellenfeldes betrachtet
werden kann. Lokal kann das interne Wellenfeld natiirlich von dem mittleren Zustand
abweichen. Die Voraussetzung fiir eine erh6hte vertikale Vermischung ist gerade eine im
Vergleich zu dem Modell von Garrett und Munk (1972) erhéhte spektrale Dichte des
Wellenfeldes. Die Losungen werden daher in den entsprechenden modifizierten Formen

als Referenz fiir das im Untersuchungsgebiet vorgefundene interne Wellenfeld verwendet.

Das interne Wellenfeld in Abhéngigkeit der Frequenz

Die im Ozean vorgefundene Verteilung der Energiedichte der Horizontalgeschwindigkei-
ten und der vertikalen Auslenkung der Dichteschichtung in Abhéngigkeit der Frequenz
der internen Wellen ist proportional zur w2 (Abbildung 6.2). Gegeniiber dieser Pro-
portionalitit ist allerdings die kinetische Energiedichte im Bereich der Tragheitsfrequenz
und die potentielle Energiedichte im Bereich der Brunt-Viisild-Freqenz erhoht. Interne
Wellen mit niedriger Frequenz haben damit ein erhdhtes Verhéltnis von kinetischer zu
potentieller Energie im Gegensatz zu internen Wellen mit hohen Frequenzen.

Das Modell von Garrett und Munk (1972) mit der Modifikation von Munk (1981) be-
schreibt die Frequenzspektren der Horizontalgeschwindigkeit (®,(w)) und der vertikalen

Auslenkung (®¢(w)) in dimensionsbehafteter Form mit

w2 + f2 'm2 S—Q'

2
d,(w) = = Egy b2 Ny Ny, gL 6.1
() q oM ) fw wyw? — f2 rads! | (6.1)
und ) N 2 po ) )
B (w) = = By b2 =2 fop2—2 1 o 6.2
(W) M Nz fe wyw? — f? |rads—! | (62)
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Abbildung 6.2: Frequenzspektren der Horizontalgeschwindigkeit (links) und der vertikalen
Auslenkung des Dichtefeldes (recht) der internen Wellen fiir verschiedene Breitengrade. (Aus
Munk (1981)).

wobei Eqyr = 6.3 x 107° die dimensionslose Energiekonstante und Ny = 5.24 x 1073 eine
Referenzgrofle der Brunt-Viisilda-Frequenz darstellt. b stellt das Verhéltnis aus der verti-
kalen Ableitung der Dichte zu der zweiten vertikalen Ableitung der Dichte nach der Tiefe
dar und wird Skalierungstiefe der Thermoklinen genannt. Der von Garrett und Munk
(1972) benutzte Wert b=1300 m stimmt sehr gut mit den Berechnungen mit im Somali-
becken durchgefiihrten Berechnungen iiberein. Die Frequenz w ist hier die Kreisfrequenz
(w = 27 /T), was durch die Einheit rad verdeutlicht wird. Die lineare Abhéngigkeit des
Frequenzspektums (6.1) von der lokalen Triigheitsfrequenz ist aufgrund der dquatorna-
hen Beobachtungen von Wunsch und Webb (1979) und Eriksen (1980) eingefiihrt worden
(Munk, 1981). Die Varianz des Frequenzspektrums wird dadurch unabhéngig vom Brei-
tengrad.

Die Tiefenabhingigkeit des Frequenzspektrums wird in Gleichung (6.1) durch den
Schichtungsparameter N,y ausgedriickt. Werden die Frequenzspektren der in verschie-
dener Tiefe gemessenen Zeitserien mit N(;)l skaliert, sollten sie vergleichbare Energieni-
veaus aufweisen. Eine Bestitigung dieser Parameterisierung verdeutlicht Abbildung 6.3.
Gegeniiber dem GMS81-Frequenzspektrum sind die Energieniveaus der Frequenzspektren
der Zeitserien siidlich von Sri Lanka etwas erh6ht. Am Aquator bei 80° O ist das Ener-
gieniveau um einen Faktor 10 hoher als das Modellspektrum. Eriksen (1980) erklirte das
Auftreten von im Vergleich zum Modellspektrum erhéhten Energieniveaus am Aquator

durch das Vorhandensein von meridional gefangenen dquatorialen Triagheitsschwerewel-
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Abbildung 6.3: N, skalierte Frequenzspektren der Horizontalgeschwindigkeiten fiir verschie-
dene Tiefen. Oben dargestellt sind die Energiedichten der um die barotrope Gezeit korrigierten
Zeitserien von Verankerungen K4 und K5 siidlich Sri Lankas; unten dargestellt sind die Ener-
giedichten der dquatorialen Verankerungen (K7, K8 und K9). f kennzeichnet den Bereich der
Triagheitsfrequenz, die gestrichelte Linie reprisentiert Gleichung (6.1).

len.

Fiir Frequenzen zwischen der Tragheitsfrequenz und der eintéigigen Gezeit ist der
Abfall der Spektren in beiden Darstellungen in Ubereinstimmung mit dem Modell. Fiir
hohere Frequenzen zeigt sich jedoch eine w™! Abhiingigkeit der Energiedichte. Eriksen
(1980) beobachtete ein dhnliches Verhalten der Geschwindigkeitsspektren aus Zeitserien
von Verankerungen, die bei 60° O im Indischen Ozean ausgelegt waren. Er vermutete, daf3
Wechselwirkungen zwischen baroklinen Gezeiten einen signifikanten Beitrag zum hoch-
frequenten Anteil des Energiespektrum liefern konnten. Eine weitere Moglichkeit ist, daf3
das Abklingen der Spektren durch den Einflufl von Mefifehlern zustande kommt, da die
spektralen Energiedichten in diesem Bereich sehr klein sind.
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Das interne Wellenfeld in Abhingigkeit der vertikalen Wellenzahl

Die Eigenschaften des internen Wellenfeldes in Abhéngigkeit von der vertikalen Wellen-
zahl lassen sich sowohl an der Horizontalgeschwindigkeit und der vertikalen Auslenkung
als auch an deren Ableitungen nach der Tiefe erliutern. Da letzteres bedeutender fiir die
Parameterisierung der Vermischung ist, wird hier nur kurz auf die Horizontalgeschwin-

digkeit und vertikale Auslenkung eingegangen.

— sid. Sri Lanka \ — sid. Sri Lanka

— — Aquator (<1°) s \ — — Aquator (<1°)
. - | GM76 10° + N e GM76
10° ¢ \ 1000m-2000m ~ 1000m-2000m

N = 0.00204 s~ 4| N =0.00201s™" |

'Tg ‘T; 10
Z"’ 107} E 10
E ;
g: ;“”1 o
o

Horizontalgeschwindigkeit Vertikale Auslenkung

107 107 107 10° 107 107 10 10
vertikale Wellenzahl k [m’1] vertikale Wellenzahl k [m'1]

Abbildung 6.4: Vertikale Wellenzahlspektren der Horizontalgeschwindigkeit (links) und der
vertikalen Auslenkung des Dichtefeldes (rechts). Die Garrett und Munk Modellkurve (GM76)
ist jeweils gepunktet eingezeichnet. Die gestrichelte Kurve kennzeichnet die Spektren der am
Aquator aufgenommenen Pegasus und Temperaturprofile, die durchgezogene Kurve die Spek-
tren der siidlich von Sri Lanka aufgenommenen Daten.

Die vertikalen Wellenzahlspektren der Horizontalgeschwindigkeit und der vertikalen
Dichteauslenkung des GM-Modells werden hier mit der Modifikation von Cairns und
Williams (1976) angegeben.

D, (k) = ° EGAJJ_*b?’ Ng — /1/@)2 [mrisf] (6.3)
und
(k) = EG}f b ( %> Wl/k)? lmgi] (6.4)

wobei 7, eine dimensionslose Skalierungsgrofie der vertikalen Modenzahl und &, die Skalie-
rungsgrofle der vertikalen Wellenzahl darstellt. Cairns und Williams (1976) {iberpriiften
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das Modell anhand Temperaturzeitserien aus Bojenmessungen. Dabei wurde die beste
Ubereinstimmung zwischen Modell und den Messungen fiir die SkalierungsgroBe j, mit
einem Wert von 3 festgestellt. Die vertikale Wellenzahl £ ist durch:

k = J N [m_l] (6.5)

mit der Modenzahl verkniipft. Durch diesen Zusammenhang ist auch k&, bestimmt.

Die Energiedichten der Horizontalgeschwindigkeit und der vertikalen Auslenkung in
Abhéngigkeit der vertikalen Wellenzahl an den in Abbildung 6.3 verwendeten Veranke-
rungspositionen sind in Abbildung 6.4 dargestellt. Die Spektren der Horizontalgeschwin-
digkeit wurden aus den Pegasusprofilen bestimmt, die aufgrund der Tiefpassfilterung
keine hoheren Wellenzahlen auflésen. Die vertikale Auslenkung wurde aus den Tempera-
turprofilen der CTD Daten bestimmt. Das Berechnungsverfahren der vertikalen Auslen-
kung wird in Abschnitt 6.2.2 erldutert.

Die Form der Energiedichten 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 hoher als das aus GM76 zu erwar-
tende, die Messungen zwischen 3,5° N und 5° N stimmen dagegen gut mit dem Modell
iiberein.

Der Wellenzahlbereich von Gleichung (6.3) und (6.4) ist nicht eingeschrinkt. Aus
Messungen ist jedoch bekannt, daf§ die Energiedichte fiir k& > kg, wobei kg ~ 1/10m,
stirker als k=2 abfillt. Dies verdeutlichen auch die Energiedichten der vertikalen Auslen-
kung in Abbildung 6.4. Der Grund fiir die Anderung der Form der Wellenzahlspektren

148t sich jedoch genauer am Scherspektrum und dem Spannungsspektrum erldutern.

Die vertikalen Scher- und Spannungsspektren interner Wellen

Die Ableitung nach der Tiefe eines Profils der Horizontalgeschwindigkeit liefert das Scher-
profil. Genauso behandeln 148t sich ein Vertikalprofil der vertikalen Auslenkung der Dich-
teschichtung. Die resultierende Groéfle wird hier Spannungsprofil genannt, frei iibersetzt
aus dem englischen Wort strain. Das durch interne Wellen hervorgerufene Scherungsfeld
der Horizontalgeschwindigkeit des Ozeans steht im engen Zusammenhang mit der verti-
kalen Vermischung. Das Scherungfeld stellt dabei den Impulsgradienten dar, der fiir die
Vermischung zur Verfiigung steht.

Ein universelles Scherspektrum ist aus Fein- und Mikrostrukturmessungen von Gar-
gett et al. (1981) zusammengesetzt worden und in Abbildung 6.5 dargestellt. Fiir Wel-

lenzahlen kleiner als eine Ubergangswellenzahl ky ~ 0,1m "

ist die Energiedichte der
Scherung konstant. Messungen der Energiedichte haben gezeigt (z.B. Gargett et al., 1981,

Duda und Coz, 1989), daf sich die Energiedichte in diesem Bereich des Scherspektrums
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Abbildung 6.5: Spektrum der vertikalen Scherung der Horizontalgeschwindigkeiten als Funk-
tion der vertikalen Wellenzahl. (aus Gargett et al. (1981)).

mit der Tiefe proportional zum Quadrat der Brunt-Vaiisild-Frequenz verhilt und damit
im Einklang mit der WKBJ-Skalierung steht.

Zwischen ky < k < ky ~ 1 m ! fillt die Energiedichte mit k! ab. Dieser Abschnitt
wird in der Literatur als der “roll off” Bereich des Spektrums bezeichnet. Munk (1981)
vermutete, dafl die Wellen hier instabil werden und brechen. Hines (1991) dagegen zeig-
te anhand eines Modells, dafl starke Wellen-Wellen Wechselwirkungen und eine damit
verbundene Dopplerverschiebung der Wellenzahlen zu der in Abbildung 6.5 dargestell-
ten Verteilung der Energiedichte fithrt. Turbulenzmessungen von Gregg et al. (1995) be-
kriftigten die Erklirung von Hines (1991), da sich keine Anzeichen fiir ein vermehrtes
Auftreten von Kelvin-Helmholtz Instabilitiiten bei internen Wellen nahe der Ubergangs-
wellenzahl zeigten.

Fiir Wellenzahlen grofier als &, zeigt Abbildung 6.5 eine glockenférmige Verteilung der
Energiedichte, die von der Turbulenz im Ozean hervorgerufen wird (Gargett et al., 1981).
ky, makiert daher die grof3te Wellenzahl, die im Ozean von internen Wellen angenommen
werden kann.

Die Formulierungen des Scherspektrums und des Spannungsspektrums in Abhéngig-
keit von der vertikalen Wellenzahl von Garrett und Munk (1972) lassen sich aus den

Gleichungen (6.3) und (6.4) unter Beriicksichtigung des Differentiationssatzes der Fou-
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riertransformation gewinnen.

B, (k) = K, () k= (66
2y(F) = K2, (0) ] (6.7

Die Anderung der Steigung des Scherspektrums bei kg ist von Garrett und Munk (1972)
nicht beriicksichtigt worden. Die Formulierungen (6.6) und (6.7) gelten daher nur fiir & <
ko. Das Spannungsspektrum weist dem Scherspektrum #hnliche Charakteristiken auf. Fiir
hohere Wellenzahlen als ca. 0,1 m ! fillt die Energiedichte von einem vorher konstanten
Verlauf mit £~ ! ab. Es bestehen aber fundamentale Unterschiede zu dem Scherspektrum,
die weiter unten konkretisiert werden. Der roll off Bereich des Spannungspektrums endet
nicht bei k;, sondern erstreckt sich bis zum Maximum des turbulenten Scherspektrums
(Gregg et al., 1995).

Die Ubergangswellenzahl und die konstante Varianz des Scherspektrums

Messungen der Fein- und Mikrostruktur (z.B. Gargett et al., 1981; Duda und Coz, 1989)

haben gezeigt, dafl die Ubergangswellenzahl ausschlie8lich von der Energiedichte des kon-

stanten spektralen Bereichs des Wellenzahlspektrums abhingig ist. Dabei gilt
N2

)

ko (6.8)

(z.B. Gargett, 1990). Da @, selbst proportional zum Quadrat der Brunt-Viisila-Frequenz
ist, kann das Produkt aus Ubergangswellenzahl und dem schichtungsskalierten Niveau
der Scherung als konstant betrachtet werden. In einem energetischen internen Wellenfeld
beginnt der roll off Bereich entsprechend bei kleineren Wellenzahlen (Abbildung 6.6).

Aus dem Zusammenhang 6.8 folgt, daf§ die Varianz der Scherung des internen Wel-
lenfeldes fiir Wellenzahlen 0 < klek, im Ozean konstant ist.

(%) = /Ok O, (k)dk = Dokg (6.9)

Dieses Verhalten legt die Interpretation nahe, daf} die internen Wellen aufgrund ihrer
Scherung limitiert werden beziehungsweise geséttigt sind. Ist zuviel Scherung im Wellen-
feld vorhanden, so verschiebt sich ko zu kleineren Wellenzahlen aufgrund starker Wellen-
Wellen Wechselwirkungen oder der Instabilitdt kurzer interner Wellen. Duda und Cox
(1989) argumentieren, dafi dies auch eine Erkldrung fiir die anhand von Daten festge-
stellte grofle Variabilitéit der kinetischen Energie interner Wellen und der dagegen klei-
nen Variabilitdt der Scherungsvarianz von internen Wellen ist. Feinstrukturmessungen

haben aber auch gezeigt, die das Energiedichte interner Wellen fiir £ < k¢ nicht immer



116 6. Parameterisierungen der vertikalen Vermischung und dquatoriale Untersuchungen

10
¢2
_________ ..
| ~
| s\
| ~
| \\
@ ! i
— 1 | \\
£ ‘ >
|
N I ‘
1 -4 | 4
' 10 | ‘
|
o 1 |
| I
| I
| I
| I
|
| |
|
|k, K
|
| |
-5 I !
10 il n L 1
10™ 10°
k [m™]

Abbildung 6.6: Schematische Darstellung des Zusammenhangs (6.8) zwischen dem konstanten
Scherungsbereich und der Ubergangswellenzahl.

unabhéngig von der Wellenzahl verteilt ist, sondern auch ansteigen oder abfallen kann
(z.B. Kunze und Sanford, 1996). Die Griinde fiir ein solches Verhalten sind bis heute
allerdings noch nicht gekldrt. Dennoch wird der Zusammenhang (6.9) als giiltig fiir den
grofiten Teil des Ozeans angesehen.

Die Varianz des Scherungspektrums im GM76 Modell 148t sich aus (6.6) und (6.9)

bestimmen. Mit einem Wert von ko = 0,1 m~" ergibt sich:
ko
/ ®,dk = 0.7N? (6.10)
0

Obwohl das Spannungsspektrum auch eine Anderung der Steigung aufweist, kann diese
nicht in Zusammenhang mit einem Erhaltungssatz gebracht werden. Dies begriindet sich
mit der Frequenzabhingigkeit des Verhéltnisses der potentiellen und kinetischen Energie

der internen Wellen.

6.2.2 Das dquatoriale Scher- und Spannungsspektrum

Zur Veranschaulichung der in den vorangegangenen Abschnitten dargelegten Zusam-
menhénge werden hier Untersuchungen des dquatorialen Scherungsfeldes und Spannungs-
feldes vorgestellt. Das dquatoriale interne Wellenfeld ist durch das Verschwinden der

Tréigheitsfrequenz besonders ausgezeichnet. Die Zunahme der Trigheitsfrequenz nach
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Norden und Siiden fiihrt zu dem Auftreten von meridional gefangenen internen Wel-
len. Eine weitere Konsequenz ist ein sehr hohes Verhéltnis von potentieller zu kinetischer
Energie des internen Wellenfeldes, da reine Trigheitswellen aufgrund des Verschwindens
der Corioliskraft nicht auftreten konnen.

Scherspektren

Wellenzahlspektren der Scherung wurden aus den Pegasusprofilen von 80°O und den
aquatorialen Profilen der Meteorreise bei 57° O fiir die Tiefenintervalle zwischen 1000 m
bis 1600 m berechnet. Um die statistische Signifikanz zu erhéhen, wurden die Profile in
Gruppen zusammengefafit. Die Messungen innerhalb von 1° des Aquators, zwischen 1,5°
und 2,5° entfernt vom Aquator und die Profile siidlich von Sri Lanka zwischen 3,5° N und
5° N bilden jeweils ein Ensemble.

Die in diesem Kapitel dargestellten Spektren sind mit einem Fast Fourier Transfor-
mation (FFT) Algorithmus berechnet worden. Vor der Fouriertransformation wurden die
ersten und letzten 10% der Profile mit einem 1/2-Kosinus Datenfenster belegt um die Ver-

teilung der spektralen Energie auf benachbarte Wellenzahlen mdéglichst auszuschlieflen.
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Abbildung 6.7: N, (QZ) skalierte Wellenzahlspektren der Scherung fiir verschiedene Breitengrade.
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Tabelle 6.1: Mittlere Energiedichten der Scherung und die nach (6.10) berechnete Ubergangs-
wellenzahl.

Ensemble mittlere Energiedichte Ubergangswellenzahl Anzahl der
Py (s ?m!) ko [m™!] Profile (up & down)
<1° (57°0) 1.89 x 104 0.021 9
<1° (80°0O) 1.45 x 10~* 0.024 6
2°N/S (80° O) 6.32 x 1075 0.055 5
3,5°-5° N (80° O) 2.36 x 1075 0.14 6
GMT76 3.45 x 107° 0.10 -

Das Scherspektrum berechnet sich aus vertikal differenzierten Geschwindigkeitsprofilen
und der anschlieenden Addition der Komponentenscherspektren.

Die mit dem mittleren Schichtungsparameter skalierten Wellenzahlspektren der Sche-
rung fiir die verschiedenen Ensembles sind in Abbildung 6.7 gezeigt. Fiir grofle Wellen-
zahlen ist die Auflosung der Pegasusdaten aufgrund der Tiefpafifilterung bei der Da-
tenauswertung eingeschrinkt. Deutlich zu erkennen ist die von der Wellenzahl nahezu
unabhéngige Energiedichte der Scherung. Das Niveau der Energiedichte der dquatorialen
Spektren bei 80°O und 57° O liegt 5 mal hoher als das Niveau bei 3,5°-5° N und 2 bis
3 mal hoher als das Niveau bei 2° N/S. Beide dquatorialen Energiedichten sind von ver-
gleichbarer Groflenordnung. Die Energiedichten des Spektrums von 3,5° N bis 5° N sind
zwischen 1000 m und 1600 m etwas geringer als die Energiedichteverteilung des GM76
Spektrums.

Wird davon ausgegangen, daf} sich das mittlere Niveau der Energiedichte aus dem
mit den Messungen aufgeldsten Teil des Spektrums in dem nicht aufgelsten Wellenzahl-
bereich fortsetzt, kann die Ubergangswellenzahl nach Gleichung (6.10) bestimmt werden.
Fiir das dquatoriale interne Wellenfeld im Indischen Ozean ergeben sich Ubergangswellen-
zahlen grofer als kg = 1/40m™" (Tabelle 6.1). Im #quatorialen Pazifik berechnete Gregg
et al. (1995) Ubergangswellenzahlen von ko ~ 0,03 m~" bei 140° W und &k, ~ 0,05m~"
bei 156° W in Tiefenbereichen zwischen 600 m und 960 m. Im Unterschied zu den von
Gregg et al. (1995) direkt auf dem Aquator durchgefiihrten Messungen stellen die #qua-
torialen Ubergangswellenzahlen in Tabelle 6.1 einen Mittelwert aus innerhalb von 1° am
Aquator durchgefiihrten Messungen dar. Werden die Berechnungen auf die direkt auf
dem Aquator durchgefithrte Messungen beschrinkt, so ergibt sich eine Ubergangswellen-
zahl von ko ~ 0,015 m !. Dies impliziert, dafl das spektrale Energieniveau des internen
Wellenfeldes im dquatorialen Indischen Ozean im Vergleich zum Pazifik mindestens um
einen Faktor 2 bis 3 hoher liegt.
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Spannungsspektren

Der Berechnung der vertikalen Auslenkung aus Temperatur- oder Dichteprofilen liegt die
Annahme zu Grunde, dal die Stérungen des mittleren Zustandes allein durch interne
Wellen hervorgerufen werden. Storungen aufgrund vertikaler Vermischung werden also
vernachléssigt. Die vertikale Auslenkung berechnet sich aus den Temperaturprofilen nach
der Beziehung _
T —-T

$= 170

Das mittlere Temperaturprofil fiir ein bestimmtes Tiefenintervall kann aus einer linea-
ren Anpassung bestimmt werden (Eriksen, 1981). Die Temperaturprofile wurden analog

zu den Stromungsprofilen in Ensembles zusammengefaflt. Hier wurde das Tiefenintervall

(6.11)

zwischen 1100 m und 1612 m fiir die Analyse gewihlt, da eine Segmentlénge von 2" fiir
die Fouriertransformation benotigt wird. Die Berechnung der Spannungsspektren wurde
in Analogie zu der Berechnung der Scherspektren duchgefiihrt.
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Abbildung 6.8: Mittlere Spannungsspektren der verschiedenen Ensembles.

Die Spannungsspektren in Abhéngigkeit der vertikalen Wellenzahl fiir die verschiede-
nen Ensembles sind in Abbildung 6.8 dargestellt. Die Verteilung der Energiedichte der
Spannung kann als konstant fiir kleine Wellenzahlen und mit einer Abnahme proportio-

nal zu k~! fiir groBere Wellenzahlen beschrieben werden. Wie auch bei den Scherprofilen
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beobachtet wurde, ist das konstante Energiedichteniveau der dquatorialen Spektren fiinf
mal hoher als das des Spektrums bei 3,5°-5° N und 2 bis 3 mal hoher als das Niveau bei
2°N/S. Die Energiedichte des 3,5° N bis 5° N Ensemble ist hier allerdings um einen Faktor
von 1,5 mal hoher als das GM76 Spektrum. Dies impliziert ein im Vergleich zum GM76
Spektrum kleineres Verhiltnis von potentieller zu kinetischer Energie des dquatorialen
internen Wellenfeldes. Wihrend GM76 dieses Verhiltnis mit drei beschreibt, zeigt sich
hier, dal das Scherungsfeld der internen Wellen nur um einen Faktor zwei gegeniiber dem
Spannungsfeld erhéht ist. Die in mittleren Breiten iiblicherweise vorgefundenen Verhalt-
nisse zwischen potentieller und kinetischer Energie liegen zwischen 4 und 8 (Toole et al.,
1994; Polzin et al., 1995).

In dem durch mit zunehmender Wellenzahl abnehmenden Energiedichte gekennzeich-
neten roll off Bereich des Spannungspektrums wurde eine Steigung von k! fiir die
fquatorialen Spektren und k="' fiir die Spektren bei 2° N/S und 3,5°-5° N durch Anpas-
sungen gefunden (Abbildung 6.8). Wihrend sich die Anpassungen der letzteren Spektren
genau iiberlagern, ist die Ausgleichsgerade der dquatorialen Spektren zu gréfleren Wel-
lenzahlen hin verschoben. Dieses Phidnomen ist bereits von Gregg et al. (1995) anhand
Daten aus dem dquatorialen Pazifik beobachtet worden. Die Auswahl des Wellenzahl-
bereichs fiir Anpassungen der Ausgleichsgeraden in Abbildung 6.8 wurde anhand der
im letzten Abschnitt berechneten Ubergangswellenzahlen durchgefiihrt. Die gute Uber-
einstimmung der Anpassung mit den Spannungsspektren bestéirkt die Abschéitzung der
Ubergangswellenzahl anhand der Pegasusdaten in Tabelle 6.1.

6.2.3 Das dynamische Gleichgewicht interner Wellen im tiefen Ozean

Der in dem vorangegangenen Abschnitt dargelegte Zustand des internen Wellenfeldes
resultiert aus einem dynamischen Gleichgewicht zwischen Quellen und Senken der Ener-
gie (Abbildung 6.9). Als Hauptenergielieferanten werden das Windfeld und die Gezeiten
angesehen, die zu etwa gleichen Anteilen das interne Wellenfeld im tiefen Ozean aufrecht-
erhalten (Munk und Wunsch, 1998).

Numerische Untersuchungen haben gezeigt, dafl von den direkten atmosphérischen
Anregungsmechanismen an der Oberfliche durch verénderliche Druckfelder, Windstressfel-
der und Temperaturfelder, der Windstress den effektivsten Mechanismus darstellt ( Thor-
pe, 1975). Zum Beispiel resultieren aus dem Windstress von Stiirmen von der Oberfliche
in die Tiefe wandernde interne Wellen mit Frequenzen im Bereich der Tragheitsfrequenz,
die die Messungen von iiberwiegend nach unten propagierender Energie interner Wellen
in diesem Spektralbereich erkldren konnen (D‘Asaro, 1991). Simulationen zeigen weiter-
hin, dafl Wechselwirkungen zwischen Oberflichenwellen einen signifikanten Beitrag zur
Anregung von internen Wellen liefern konnen (Watson, 1991). Scherstromungen sind

allerdings aufgrund von Absorptionsprozessen gleichzeitig eine Senke fiir die spektrale
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Energie des Wellenfeldes (in Abbildung 6.9 mit (A) dargestellt).

Die Anregung von internen Wellen durch Wechselwirkungen zwischen quasi-geostro-
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Abbildung 6.9: Schematische Darstellung des dynamischen Gleichgewichts interner Wellen
(In Anlehnung an Briscoe (1975)).

phischen periodischen Stromungen, zum Beispiel durch Rossby Wellen, und Gezeiten-
stromungen mit der Bodentopographie (E) im tiefen Ozean wurde von Bell (1975a)
untersucht. Mittels eines linearen Modells zeigt er, dafl quasi-geostrophische Stromun-

L einen Impulsflufl in der Gréfenordnung des mittleren Windstresses

gen von 0,04ms™
hervorrufen. Das durch die Wechselwirkung der Strémung mit der Bodentopographie er-
zeugte interne Wellenspektrum besitzt héhere Energie in niederfrequentem Bereich, die
aber aufgrund kritischer Schichtabsorption beim Aufstieg der Wellen in geringere Tiefen
stark abgebaut wird. Die barotropen Gezeiten dagegen erzeugen interne Wellen mit der
Gezeitenfrequenz und zu ihr harmonische Frequenzen. Der allein durch die barotrope

2 welche die Hilfte des Energieflus-

Gezeit erzeugte Energieflul betrug 1 x 1072 Wm~
ses des GM-Spektrums ausmacht. Der Energiefluff in anderen numerischen Simulationen
(z.B. Coz und Sandstrom, 1962; Sjoberg und Stigebrandt, 1992) ist von dhnlicher GroéBen-
ordnung. Allerdings sind die Modelle sehr empfindlich gegeniiber den zugrundelegenden
Annahmen und durch Messungen noch nicht bestéitigt (Munk und Wunsch, 1998).
Durch Wellen-Wellen Wechselwirkungen (C) wird die spektrale Energie der internen
Wellen auf kleinere Vertikalskalen verteilt. McComas (1977) konnte die unendlich vielen
Moglichkeiten der resonanten Wechselwirkungen in drei verschiedene Klassen einteilen.
Die Beobachtungen dieser Prozesse im Ozean wiirden allerdings eine unakzeptable Anzahl

an Datensétzen verlangen (McComas, 1978). Daher mufl auf numerische Simulationen
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der Wellen-Wellen Wechselwirkungen zuriickgegriffen weden. Die Wellen-Wellen Wechsel-
wirkungen sind der entscheidende Faktor fiir den Energietransfer innerhalb des internen
Wellenspektrums und parameterisieren daher auch die Senke des internen Wellenfeldes.
Zwei Modelle, die Wellen-Wellen Wechselwirkungen beschreiben, werden im nichsten
Abschnitt vorgestellt.

Die Wellen mit kleinen Vertikalskalen werden schlielich instabil, wobei Kelvin-Helm-
holtz Instabilitédten als die iiberwiegende Senke des internen Wellenfeldes angesehen wer-
den. Die Energie wird direkt an das turbulente Regime weitergegeben, das hinsichtlich
der Wellenzahl den Bereich grofier als &, (sieche Abbildung 6.5) einnimmt (B). Durch in-
terne Umwandlungsprozesse im turbulenten Regime wird die Energie an immer kleinere
Vertikalskalen weitergegeben, bis sie schliefflich dissipiert beziehungsweise in Molekular-
bewegung iiberfiihrt ist. In einem stabil geschichteten Ozean wird dabei stets kinetische
Energie in potentielle Energie umgewandelt, die Schichtung also geschwécht beziehungs-
weise Auftrieb vernichtet.

6.3 Feinstruktur Parameterisierungen der Dissipation

Um ein vollstédndiges Bild iiber die Feinstruktur Parameterisierung der Dissipation durch
interne Wellen darzulegen, werden hier zwei dynamische interne Wellenmodelle vorge-
stellt. Sie dienen als Grundlagen fiir spiter vorgestellte Parameterisierungen der Dissipa-
tion aufgrund der Wellen-Wellen Wechselwirkung. Bei dem Vorhandensein einer Hinter-
grundstromung 148t sich eine solche Parameterisierung nicht anwenden, da hier zusétzlich
Wechselwirkungen der internen Wellen mit der mittleren Strémung auftreten. Daher wird
eine weitere Parameterisierung vorgestellt, die auch in Gebieten mit starker mittlerer
Stromung Giiltigkeit besitzt.

6.3.1 Dissipationsmodelle interner Wellen

Aufgrund von Vergleichen direkter Messungen der Dissipationsrate mit Stromungsprofi-
len zeigte sich, daf} sich diese proportional zum Quadrat des Energieniveaus des internen
Wellenfeldes und dem Quadrat der Schichtung verhélt (z.B. Gregg, 1989; Polzin et al.,
1995). Von einer Vielzahl existierender Dissipationsmodelle erfiillen dieses Kriterium nur
das Modell von McComas und Miller (1981) und das von Henyey, Wright, und Flatté
(1986).

Das Modell von McComas und Miller (1981) basiert auf Ergebnissen der schwa-
chen resonanten Wechselwirkungstheorie. Die Lésung &hnelt einem idealisierten GM76
Spektrum (Polzin et al., 1995). Die Dissipationsrate aufgrund der Wellen-Wellen Wech-
selwirkungen im Modell 148t sich durch

evvr = 2.1 x 10°f B2, N? (6.12)
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beschreiben. Bei 30°N und Ny = 5.24 x 1072 ergibt sich ein Wert von ey = 1.7 X
1077 [W kg~'] (der Index pras steht fiir McComas und Miiller (1981)).

Flatté et al. (1985) untersuchten das Verhalten von Testwellen in einem durch interne Wel-
len hervorgerufenen Stromungsfeld 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
Flatté (1986) untersuchten die Modellergebnisse anhand eines vereinfachten analytischen
Modells und konnten eine gute Ubereinstimmung feststellen. Die Dissipation findet in

diesem Modell (egwr) folgende Formulierung:

N
eqwr = 1.9 x 10" f E2%,, N? cosh™! <7> (6.13)

Eine Abschitzung fiir 30° N ergibt egwr = 7.5 x 107'% [W kg™']. Gleichung (6.13) ist
gegeniiber der von Henyey et al. (1986) verdffentlichten Formulierung um einen Faktor
(7/5)% erhoht dargestellt, da die Varianz der Scherung im Modell von Munk (1981) un-
beabsichtigt unterschiitzt wurde (Gregg und Kunze, 1991).

Vergleiche zwischen den Dissipationsraten der Modelle und direkt gemessenen Dis-
sipationsraten sind von Gregg (1989), Wijesekera et al. (1993) und Polzin et al. (1995)
durchgefiihrt worden. Dabei wurden auch Rahmenbedingungen beriicksichtigt, die von
GMT76 abweichen, in dem die Energiedichte (E) der gemessenen internen Wellenfelder
entsprechend in die Parameterisierungen eingingen. In allen drei Arbeiten iiberschitzt
das Modell von McComas und Miiller (1981) die gemessenen Dissipationsraten. Der um-
fassenste Vergleich wurde von Polzin et al. (1995) durchgefiihrt. Hier lagen die Dissipa-
tionsraten des Modells von McComas und Miiller (1981) im Mittel um einen Faktor 4
hoher als gemessene Werte. Das Modell von Henyey et al. (1986) liefert im Mittel zwar
etwas zu kleine Werte, die einzelnen Vergleiche liegen aber alle innerhalb eines Faktors
von 2 der gemessenen Werte.

Bei dem Vergleich von internen Wellenfeldern mit Eigenschaften, die nicht dem GMT76
Modell entsprechen, wie beispielsweise eine Zunahme der spektralen Energiedichte der
Scherung mit steigender Wellenzahl, wurden zum Teil grofle Abweichungen zwischen
den Modellergebnissen und den gemessenen Dissipationsraten festgestellt. Diese konnten
iiberwiegend auf die Frequenzverteilung der internen Wellenfelder zuriickgefiihrt werden.
Die Abweichungen des Modells von Henyey et al. (1986) konnten jedoch mit einem auf

der Frequenzverteilung basierenden Korrekturterm minimiert werden (Polzin et al., 1995)

2 2\ 1/2
€c = €EHWF gﬂ? <<;;.27_J;2> > (6.14)

wobei « das Verhiltnis von der Summe von Scherung und Spannung zur Varianz der
Scherung des internen Wellenfeldes darstellt (Fiir GM76 oy = 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-
mischen Modells von Henyey et al. (1986) und gemessenen Dissipationsraten veranlafite
Gregg (1989) und spéter auch Polzin et al. (1995) diese in eine auf Stréomungs- und
Schichtungsdaten anwendbare Form zu bringen. Ein Ma#f fiir das interne Wellenfeld, wel-
ches aus Daten ableitbar und konsistent mit den theoretischen Beschreibungen ist, stellt

die mittlere spektrale Energiedichte der Scherung fiir Wellenzahlen kleiner als ky dar

1

Emess = 7
ko

k

/ " &, (k)dk = By (6.15)
0

Die Dissipation kann dann durch

f N2 E?%less

abgeschitzt werden, wobei egwr die nach (6.13) berechnete Dissipation auf der Grund-
lage des GM76 Spektrums darstellt. F'(w) bezeichnet die in (6.14) beschriebene frequenz-
abhéngige Korrektur. Das Frequenzverhalten des lokalen internen Wellenfeldes wird bei
den horizontalen Geschwindigkeitsmessungen aber nicht bestimmt und kann auch nicht
direkt abgeleitet werden. Stellvertretend 148t sich das Verhéltnis von Scherung zur Span-

nung verwenden

(k)
R, = 2" 6.17
N2, (k) (617)
Der Korrekturterm (6.14) kann dann abgeschétzt werden durch
RGM:| Rmess + 1:| RGM -1
F(w) = 6.18
(w) |:Rmess RGM +1 Rmess -1 ( )

Das Verhéltnis von Scherung zur Spannung fiir GM76 ist Rgayr = 3. Rpness ist das aus Mes-
sungen bestimmte Verh#ltnis. Der Zusammenhang 6.18 ist in Abbildung 6.10 verdeutlicht.
In Abschnitt 6.2 wurde erwéhnt, dafl niederfrequente interne Wellen eine erhohte kine-
tische Energie und hochfrequente Wellen eine erhohte potentielle Energie besitzen. Fiir
ein vorgegebenes Scherniveau wird demnach eine héhere Dissipation bei einer erhGhten
mittleren Frequenz der Wellenfeldes gefunden.

Die Abschétzung (6.18) aus Gleichung (6.14) setzt einige Ndherungen voraus, wie
zum Beispiel die Separierbarkeit von Wellenzahl und Frequenz, die im allgemeinen nicht
giiltig sind. Dadurch wird die Dissipation der hochfrequenten Wellenfelder unterschitzt
und die von niederfrequenten Wellenfeldern iiberschétzt (Polzin et al., 1995).

Die Abhiingigkeit der Dissipation von dem Coriolisparameter in Gleichung (6.16)
bedarf noch einer Diskussion. Im Modell von Henyey et al. (1986) wird das interne Wel-
lenfeld von Munk (1981) als Hintergrundfeld verwendet. Wie beschrieben, fiihrte Munk
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die Abhéngigkeit der spektralen Energie von der Trigheitsfrequenz ein, welches sich ins-
besondere fiir die Wellenzahlspektren als nicht richtig erwiesen hat. Dies 148t sich anhand
der Scherspektren aus Abbildung 6.7 verdeutlichen. Aus dem Modellscherspektrum von
Munk (1981) ergibt sich bei 4°N und 2°N eine 2,5 mal beziehungsweise 5 mal hohere
Energiedichte als das GM76 Spektrum. Bei 0,5° wire die Energiedichte sogar um einen
Faktor 20 gegeniiber GM76 erhoht. Obwohl sich eine Erh6hung der spektralen Energie-
dichte im dquatorialen Bereich gezeigt hat (sieche Abbildung 6.7), ist diese viel geringer
als Munks Anderung prognostiziert. Vergleichsmessungen von Gregg (1989) und Gregg
et al. (1995) stimmen mit dieser Interpretation iiberein.

Aufgrund der nicht nachzuweisenden Abhéngigkeit des Hintergrundwellenfeldes von
der Trigheitsfrequenz in dem Modell von Henyey et al. (1986) ist die Abhéngigkeit der
Dissipation von der Trigheitsfrequenz bis heute nicht gekldrt. Gregg (1989) verglich Da-
ten zwischen 11,5° N und 42° N mit der Parameterisierung (6.16), doch seine Ergebnisse
waren in Bezug auf die Skalierung nicht beweiskriftig genug. Bei der spiateren Anwendung
von (6.16) in Kapitel 7 wird daher die Abhéngigkeit der Dissipation vom Coriolispara-
meter nicht beriicksichtigt werden.

Die Parameterisierung (6.16) ist robust gegeniiber vielen verschiedenen internen Wel-
lenfeldern. Sie bleibt trotz der oben genannten Vereinfachungen bis auf einen Faktor zwei
giiltig, auch wenn das lokale Wellenfeld horizontale Anisotropie oder vertikale Asymme-

trie aufweist oder wenn die spektrale Dichte der Scherung nicht gleichmifig iiber die
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Abbildung 6.10: Darstellung der Frequenzabhingigkeit der Dissipation in Abhingigkeit des
Verhilnisses von Scherung und Spannung (Gleichung (6.18)).
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Wellenzahl verteilt ist (Polzin et al., 1996a). Ein Ausnahme bilden jedoch Meeresgebiete,
in denen starke Scherstrémungen auftreten, die nicht von internen Wellen hervorgerufen
werden. In diesem Fall werden Wechselwirkungen zwischen der mittleren Stromung und

internen Wellen wichtig, die in der Parameterisierung nicht beriicksichtigt sind.

6.3.3 Parameterisierung der Dissipation von Kunze et al. (1990)

Ein Gebiet, in dem Wechselwirkungen zwischen einer Hintergrundscherstromung und
dem internen Wellenfeld im tiefen Ozean zu erwarten sind, ist der dquatoriale Bereich
des Indischen Ozeans. Die Hintergrundscherstrémungen stellen hier die in Abschnitt 5.1.4
beschriebenen dquatorialen Deep Jets dar.

Um die Dissipationsrate trotz des Vorhandenseins der Deep Jets abschéitzen zu konnen,
wird in diesem Abschnitt eine Parameterisierung der Dissipation fiir Feinstrukturmessun-
gen vorgestellt, die auch in starken Hintergrundstrémungen giiltig ist. Sie wird dann dazu
verwendet, die Dissipation am Aquator anhand der vorliegenden Daten abzuschétzen.

Die von Kunze et al. (1990) entwickelte Parameterisierung der Dissipation aus Fein-
strukturmessungen Sbasiert auf einem Richardson-Zahl Kriterium. Die Richardson-Zahl

ist das dimensionslose Verhéltnis

N2
Ri = — wobei S:a—U+aV

SQ y 82 E 1st. (619)

Der Wert der Richardson-Zahl ist ein Maf} fiir den Energietransport zwischen einer
Scherstromung und der Turbulenz. Unterschreitet das Verhiltnis einen kritischen Wert
von Ri. ~ 0,25, wird der Hauptstromung, die hier das durch interne wellenbeding-
te Stromungsfeld darstellt, Energie durch Kelvin-Helmholtz-Instabilitéiten entzogen und
dem turbulenten Regime zugefiihrt. Kunze et al. (1990) parameterisierte die durch die

Instabilitdten hervorgerufene Dissipation durch

(6.20)

2 _4N2 S —2N
<e>:frAz2<S S )

24 4

wobei Az die Skala des vertikalen Gradienten darstellt. fr beschreibt das Verhéltnis von
dem Anteil der Wasserséule, fiir den die kritische Richardson-Zahl unterschritten wird,
zu dem gesamten untersuchten Bereich der Wassersiule. Der Erwartungswert < e > wird
iiber alle instabilen Bereiche (Ri < Ri.) gebildet. In stabilen Verhéltnissen (Ri > Ri.) ist
€ = 0. Der erste Teil in der Klammer stellt die iiberschiissige kinetische Energie der Scher-
stromung da, die iiber turbulente Fliisse dissipiert werden muf}, damit die Richardson-
Zahl der Scherstromung wieder auf den kritischen Wert (Ri = Ri.) angehoben wird. Der
zweite Teil beschreibt eine Turbulenzproduktionsrate, die von Hazel (1972) fiir die lineare

Instabilitdt von hyperbolischen Geschwindigkeits- und Dichteprofilen abgeleitet wurde.
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Tiefe

Geschwindigkeit Dichte

Abbildung 6.11: Schematische Darstellung einer aufgrund iiberhohter Scherung instabilen
Schicht hy (Ri < Ri.) und dem Endzustand nach Vermischung mit der Schichtdicke hy mit
Ri = Ri. (gestrichelte Linie).

Untersuchungen von Polzin (1996) und Peters et al. (1995b) zeigten eine gute Uber-
einstimmung der Parameterisierung zu gemessenen Dissipationsraten, vorausgesetzt die
Vertikalskala der Kelvin-Helmholtz-Instabilitdten wird adédquat aufgeldst. Abbildung 6.11
zeigt eine instabile Schicht mit Mé&chtigkeit h; und den spéteren Endzustand nach der
Vermischung hy. Wird die vertikale Ableitung {iber ein Tiefenintervall grofier als hy ge-
bildet, so wird die Schicht bei der Berechnung nicht beriicksichtigt (da Ri > Ri.) und die
Dissipation wird unterschétzt. Dies kann jedoch durch die Wahl einer hoheren kritischen
Richardson-Zahl vermieden werden.

Polzin (1996) verglich mit hochauflésenden Stromungsprofilen aus (6.20) berechnete
Dissipationsraten mit dem schon im vorangegangenen Abschnitt erwdhnten Datensatz
von direkten Dissipationsmessungen. Es zeigte sich, daf§ die Ergebnisse aus (6.20) relativ
konstant sind, solange der iiber Az berechnete Erwartungswert der Varianz der Scherung
grofer als das Quadrat der mittleren Brunt-Viisild Frequenz ist ((S?) > N?). Die beste
Ubereinstimmung konnte mit Ri, = 0.4 bei einem Verhiltnis von 1.1 < (S?)/N? < 1.2
erzielt werden. Die mittlere Dissipationsrate aus allen Profilen entsprach dann zu 92%
dem aus den direkten Messungen bestimmten Werten. Die aus den einzelnen Datensitzen
berechneten Dissipationsraten stimmten bis auf einen Faktor von zwei mit den gemesse-
nen Werten iiberein.

Gleichung (6.20) stellt eine stark vereinfachte Parameterisierung der bei der Insta-
bilitdt von Scherstromungen auftretende physikalischen Prozesse da. Beispielsweise wird

die Zunahme der potentiellen Energie durch die Instabilitit und Entrainmenteffekte der
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sich bildenden Instabilitdten nicht beriicksichtigt. Ungeklért ist bis heute auch, zu wel-
chem Anteil Kelvin-Helmholtz-Instabilitdten fiir die Turbulenzproduktion verantwortlich
sind. Advektive Instabilitiiten, die durch hohe Teilchengeschwindigkeiten bei der Uber-
lagerung von internen Wellen entstehen, werden auch als wichtiger Energielieferant fiir
die Turbulenz im Ozean angesehen (Orlanski und Byran, 1969). Dieser Prozef findet
aber auch bei Ri > Ri. statt. Trotzdem stellt (6.20) eine auf Messungen anwendbare
Parametrisierung der Dissipationsrate da, solange die Daten vertikale Skalen auflésen
konnen, so daf ((S?) > N?) erfiillt ist. Peters et al. (1995b) verglich (6.20) mit gemes-
senen Dissipationsraten im Bereich des dquatorialen Unterstroms im Pazifik. Auch er
konnte eine Ubereinstimmung bis auf einen Faktor zwei feststellen und bekriftigt damit

die Anwendung der Parameterisierung in Gebieten mit starker Hintergrundstromung.

6.3.4 Aquatoriale Dissipationsabschitzungen

Anhand der dquatorialen Scher- und Spannungsspektren in Abschnitt 6.2.2 konnte ge-
zeigt werden, daB die Ubergangswellenzahl der Scherung in der GréBenordnung von
ko ~ 0,024 m~" liegen. Die Pegasusdaten 16sen Wellenzahlen kleiner als k¥ = 0,02m ™!
auf und messen daher einen Grofiteil der durch die internen Wellen hervorgerufenen Va-
rianz des Geschwindigkeitsfeldes am Aquator. Fiir eine Abschitzung der Verwendbarkeit
von (6.20) wurde die Varianz der Scherung der dquatorialen Pegasusprofile mit dem
Schichtungsparameter verglichen. Fiir das Tiefenintervall zwischen 500 m und 2000 m
ergab sich aus den innerhalb von 1° gemessenen Pegasusprofilen ein Verhiltnis von
(S?)/N? = 0,40, fiir die direkt auf dem Aquator gemessenen Profile (S?)/N? = 0, 67.
Die vertikale Auflosung der Scherung entspricht demnach nicht vollstdndig den Anforde-
rungen fiir eine Vergleichbarkeit der Ergebnisse (Polzin, 1996). Es ist also zu erwarten,
daf die hier abgeschiitzten Dissipationswerte zu klein ausfallen.

Die Abschiitzung der Dissipation anhand Gleichung (6.20) wurde aus linearen An-
passungen der iiber ein Tiefenintervall von Az=20m bestimmten Gradienten der Ho-
rizontalgeschwindigkeit vorgenommen. Eine Richardson-Zahl kleiner als 0,33 wurde als
Kriterium fiir das Auftreten von Instabilititen verwendet (Polzin et al., 1996b). Auf-
grund des mit der Tiefe zunehmenden Fehlers bei der Berechnung der Brunt-Vaisila-
Frequenz (Fofonoff, 1985) wurde die Berechnung auf das Tiefenintervall zwischen 500 m
und 2000 m beschriankt. Insgesamt standen bei 80° O 12 Profile zwischen 0,7° S und 0,7° N
zur Verfiigung. Bei 57° O wurden 16 Pegasusprofile verwendet.

Die Ergebnisse sind in Tabelle 6.2 zusammengestellt. In beiden Mefigebieten wurden
dynamische Instabilititen in 6% bis 8% der untersuchten Wassersiule festgestellt. Direkt
am Aquator waren 11% instabil. Die mittleren Dissipationsraten der an gleicher Positi-
on gemessenen Hiev- und Fierprofile stimmten bis auf einen Faktor zwei iiberein. Fine

Ausnahme bildete ein dquatoriales Profil bei 80° O. Hier war die Dissipationsrate des
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Fierprofils um einen Faktor 6 gegeniiber der des Hievprofils erhéht. Verantwortlich fiir
die erhohte Dissipationsrate war eine iiber ein Tiefenintervall von 20 m instabile Schicht
mit einer sehr geringen Brunt-Viisild-Frequenz in einer Tiefe von 1300 m. Die lokale
Dissipationsrate in dieser Schicht war grofer als 1000x 1071 W kg~!. Insgesamt zeigte
sich eine um einen Faktor 2 bis 3 erhohte Dissipation direkt am Aquator gegeniiber der
mittleren Dissipation zwischen 1° N und 1°S.

Ein typisches Beispiel einer Tiefenverteilung der Richardson-Zahl und Dissipation ist
in Abbildung 6.12 dargestellt. Die meisten dynamisch instabilen Tiefenintervalle sind
mit einer sehr geringen Schichtung assoziert. Die Verteilung dieser in der Dichte nahezu
homogenen Schichten ist fast ausschliefflich auf den dquatorialen Bereich zwischen 1° N
und 1° S beschrinkt (Dengler, 1995). Sie haben eine vertikale Méchtigkeit zwischen 15m
und 55 m und sind in beiden dquatorialen Untersuchungsgebieten gleichermaflen vorhan-
den. Die vertikale Auflésung der Pegasusmessungen kann eine mogliche Anpassung der
Scherung an den Rindern der homogenen Schichtung nicht adéquat auflésen. Die hohe
Energiedichte der Scherung am Aquator und die kleinen Ubergangswellenzahlen weisen
allerdings darauf hin, dal der Beitrag groflerer Wellenzahlen zur Varianz der Scherung
von geringer Bedeutung ist.

Eine Fehlerbewertung dieser Ergebnisse ist schwierig, und eine Abschéitzung aller Ein-
fliisse kann hier nicht gegeben werden. Die Tatsache, dafi die Geschwindigkeitsmessungen
und die CTD Messungen auf verschiedenen Plattformen und daher nicht simultan durch-
gefithrt wurden, verringert die Qualitit der Ergebnisse. Maximale Unterschiede in der
Position der beiden Meflinstrumente betrug 1,5 km. Eine rdumlich horizontale Koh#renz
von 15-20 km des internen Wellenfeldes konnte zwar anhand des Datenvergleichs in Ab-
schnitt 4.5 aus den hier zur Verfiigung stehenden Daten abgeleitet werden (siehe 4.12),
am Aquator sind die Kohirenzlingen aber erheblich kleiner (Eriksen, 1980, 1985). Die
gute Ubereinstimmung der Fier- und Hievprofilberechnungen an den Stationen zeigt al-
lerdings, dafl dieser Fehler keinen groflen Einflufl haben kann. Eine weitere Unsicherheit
kommt durch die Parameterisierung selbst zustande. Die Giiltigkeit beider Terme in
(6.20) ist fiir das Gebiet der Deep Jets noch nicht bestétigt worden.

Tabelle 6.2: Ergebnisse der Dissipationsberechnungen, fr ist das Verhéltnis des instabilen zu
dem untersuchten Tiefenintervall.

Untersuchungs- 1°N-1°8S nur Aquator
gebiet fr  e[Wkg'] fr €[Wkg!]
57°0 0,081 5,9x10719 0,111 14x1071°

80° O 0,063 7,5x1071% 0,107 19x10~1°
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Eine obere Abschitzung des Einflusses des Mefifehlers des Pegasussystems auf die Be-
rechnungen 148t sich dagegen angeben. In Kapitel 4 wurde eine Abweichung der Pegasus-
messungen zu den Verankerungsdaten von 0,014ms~! festgestellt. Fiir eine Abschiitzung
des maximalen Einflusses dieses Fehlers auf die Dissipationsberechnung wurde die Sche-
rung der Horizontalgeschwindigkeiten entsprechend um 0,014ms™' /10 m in den instabilen
Bereichen reduziert. Dies ist gleichbedeutend mit der Annahme, dafl die Scherung in den
instabilen Bereichen mit dem ungiinstigsten Fehler bestimmt wurde und stellt damit
die oberste Schranke fiir die Fehlerabschéitzung dar. Die daraus resultierenden Werte
der mittleren Dissipation bei 57° O und 80° O waren 3,3x 1071 W kg~!'beziehungsweise
2,9x1071* Wkg~!. Die maximale durch den Geschwindigkeitsmeffehler bedinge Unsi-
cherheit der Abschétzung liegt etwas oberhalb der Genauigkeit der Parameterisierung.

Zusammenfassend zeigen die Ergebnisse eine leicht erhhte Dissipationsrate am Aqua-
tor im Vergleich zu Dissipationraten iiber Tiefseeebenen in mittleren Breiten (z.B. Kunze
und Sanford, 1996). Die hier bestimmten Werte sind auch hoher als die direkt gemessenen
Dissipationsraten in dhnlichen Tiefenbereichen im Atlantischen und Pazifischen Ozean.
Im Pazifik wurden von Gregg (1998) hohe Dissipationraten in den Scherstromungen der
Deep Jets gemessen. Die mittlere Dissipation war dagegen um einen Faktor 3 bis 5 gerin-
ger als die hier aufgefiihrten Werte. Direkte Messungen der Dissipation im dquatorialen
Atlantik (J. Toole, pers Mitt, 1999) zeigten im Mittel auch geringere Werte als die in der
Abbildung 6.12.
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Abbildung  6.12: Vertikalprofile der Brunt-Viisili-Frequenz (N 2),  Scherung (S?),
Richardson-Zahl (Ri) und der Dissipation (e) vom Aquator bei 80° O.
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6.3.5 Parameterisierung des turbulenten Austauschkoeffizienten

In den vorangegangen Abschnitten wurden Parameterisierungen der Dissipation durch
das interne Wellenfeld vorgestellt ohne darauf einzugehen, welcher Anteil davon fiir die
mechanische Vermischung und damit fiir den vertikalen Massenaustausch im Ozean zur
Verfiigung steht. Die heute verwendete Parameterisierung des turbulenten Austausches
K, geht auf Osborn (1980) zuriick.

€ Rf
fy:
1 — Ry

K, =19 (6.21)
v wird als Vermischungseffektivitidt bezeichnet und R stellt hier die Richardson-Fluf}-
Zahl dar, die das Verhéltnis der Auftriebsvernichtung zur Scherproduktion beschreibt.
Dieses Verhiltnis muf} stets kleiner als eins sein. Die physikalische Vorstellung dabei ist,
daB kinetische Energie durch Instabilititen interner Wellen als horizontale Fluktuati-
onsenergie in das turbulente Regime eingebracht und durch interne Umwandlunsprozesse
auf alle drei Fluktuationskomponenten gleichméfig verteilt wird, wobei allerdings nur die
Vertikalkomponente der turbulenten Bewegungen irreversibel die Schichtung verindert.

Die Groflenordnung der Vermischungseffektivitét ist von verschiedenen Autoren durch
Feldexperimente abgeschitzt worden. Auflerdem wurde sie theoretisch und in Laborex-
perimenten untersucht. In den meisten Untersuchungen wurden Werte im Bereich von
v < 0,2 erzielt (Osborn, 1980; McEvan, 1980; Thompson, 1980; Oakey, 1982; Itsweire
et al., 1986; Peters et al., 1988; Moum et al., 1989). Die Methode von Osborn benutzt
jedoch eine Vielzahl von Annahmen, die bis heute nicht bewiesen und teilweise kritisch
sind (z.B Gargett, 1993; Davis, 1994b; Munk und Wunsch, 1998; Gregg, 1998). Zum Bei-
spiel argumentierte Davis (1994b), dafl Fluktuationen in Mikrostrukturmessungen nicht
alleine durch turbulente Bewegungen verursacht, sondern auch von internen Wellen und
zeitlichen Anderungen der ozeanischen Parameter beeinflut werden, die aber unberiick-
sichtigt bei der Berechnung von (6.21) bleiben. Nur die durch die grofiskalige Zirkulation
hervorgerufene zeitliche Anderungen der Temperatur kann einen Austauschkoeffizienten

! vortiuschen (Davis, 1994a). Eine iiberzeugende

in der GréBenordnung von 1x10~* m? s~
Bestétigung der Parameterisierung wurde allerdings anhand von S Fy Tracerbeobachtun-
gen erbracht (Ledwell et al., 1993). Hier wurde eine sehr gute Ubereinstimmung zwischen
dem durch interne Wellen hervorgerufenen und iiber Gleichung (6.21) parameterisierten
vertikalen Austausch und dem direkt an der vertikalen Ausbreitung der Tracers gemes-
senen Austausch gefunden.

Zusammenfassend stellt (6.21) von allen in dieser Arbeit vorgestellten Parameteri-
sierungen die kritischste dar. In der Fachliteratur wird sie dennoch von vielen Autoren
verwendet, an die sich diese Arbeit angeschlieit. Gregg (1998) argumentiert, daf} es keine

physikalische Argumentation fiir die Richtigkeit der Parameterisierung gibt, sie aber auf-
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grund der guten Ubereinstimmung mit den Tracer Experimenten eine niitzliche Prozedur
darstellt.

Aus Gleichung (6.21) 148t sich der turbulente Austauschkoeffizient fiir die im letz-
ten Abschnitt durchgefiihrten Dissipationsabschitzungen am Aquator berechnen. Zwi-
schen 1°S und 1°N erhilt man bei 57°0O einen Wert von K, = 2,5 x 107> m?s™"
und bei 80°0 K, = 3,2 x 107°m?s™!. Fiir das Tiefenintervall zwischen 600 m und
1000 m im Pazifik berechneten Gregg et al. (1995) mittlere Austauschkoeffizienten zwi-
schen 1,8—5,8x 10 %m?s ™! innerhalb von 1° des Aquators bei 140° W und 156° W. Dies
wirft die Frage auf, warum der vertikale Austausch am Aquator des Indischen Ozeans um
einen Faktor 3 bis 5 gegeniiber dem vertikalen Austausch im dquatorialen Pazifik erhoht

ist. Diese Frage wird im néchsten Abschnitt diskutiert.

6.3.6 Diskussion der dquatorialen Ergebnisse

Die Untersuchungen in den letzten Abschnitten haben gezeigt, dafl das interne Wellenfeld
am Aquator durch besonders hohe Energiedichteniveaus und damit verbundenen kleinen
Ubergangswellenzahlen ausgezeichnet ist. Diese konnten sowohl im Scherungsfeld als auch
im Spannungsfeld der internen Wellen beobachtet werden. Im Vergleich zu den im Pazifik
bestimmten Ubergangswellenzahlen ( Gregg et al., 1995) ist das Niveau der Energiedichte
im Indischen Ozean mindestens einen Faktor 1,5 hoher.

In Abschnitt 6.3.2 wurde eine Parameterisierung der Dissipation aufgrund Wellen-
Wellen Wechselwirkungen vorgestellt, die eine Dissipation in Abhéngigkeit zur vierten
Potenz der Scherung darstellt. Auch wenn diese Parameterisierung am Aquator aufgrund
des Vorhandenseins der Deep Jets keine Giiltigkeit hat, so zeigt sie dennoch eine starke
Abhéngigkeit des Scherniveaus zur Dissipation. Peters et al. (1995b) untersuchten eine
feinskalige Parameterisierung der Dissipation im Bereich des Aquatorialen Unterstroms
im Pazifik. Sie fanden eine gute Ubereinstimmung der Dissipationsrate mit ¢ ~ S35,
wobei S der iiber ein Tiefenintervall von 20m gebildete mittlere Vertikalgradient der
Horizontalgeschwindigkeit ist. Das Gebiet des Aquatorialen Unterstroms und der Be-
reich der dquatorialen Deep Jets haben dhnliche Charakteristiken, wie zum Beispiel ein
erhohtes internes Wellenfeld und eine stark gescherte Hintergrundstréomung. Es ist daher
plausibel, daf die von Peters et al. (1995b) gefundenen Zusammenhéinge auch im Bereich
der Deep Jets Giiltigkeit besitzen. Aufgrund der gegeniiber dem Pazifik erh6hten Scher-
spektren konnte € ~ S35 auch die erhohte Dissipation im dquatorialen Indischen Ozean
erklédren.

In Abschnitt 6.2.3 wurden Anregungsmechanismen fiir interne Wellen diskutiert. Als
besonders effektiv haben sich der Windstrefl und die Gezeiten in Wechselwirkung mit der
Bodentopographie gezeigt. In der Zwischenphase der Monsune treten am Aquator star-

ke Westwinde auf. Der auf die Oberfliche ausgeiibte Windstref} fiihrt zur Anregung des
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Abbildung 6.13: Profil der potentiellen Dichte am Aquator bei 80° O. Schichten mit niedriger
Stabilitdt sind durch die gestrichelten Linien begrenzt.

Wyrtki-Jets, der Geschwindigkeiten bis zu 1,5ms™! erreicht (Reppin et al., 1999). Die-
se Westwinde sind auf den Indischen Ozean beschrinkt und konnten fiir das gegeniiber
den dquatorialen Regionen der anderen Ozeane erhohte interne Wellenfeld verantwortlich
sein. Die durch die Winde oder Strémungen auch in groBeren Abstand von dem Aquator
angeregten interne Wellen akkumulieren im Bereich des Aquators, da sie dort aufgrund
der in beide Richtungen zunehmenden Corioliskraft gefangen werden (z.B. Muench und
Kunze, 1999).

Die barotropen Stromungen der M, Gezeit am Aquator sind um etwa 5x103ms™"
geringer als die von Weisberg et al. (1987) bestimmten Amplituden aus dem dquatorialen
Pazifik. Allerdings wird der dquatoriale Bereich des Indischen Ozeans von drei meridional
ausgerichteten ozeanischen Riickensystemen durchsetzt, die trotz der geringeren Gezei-
tenamplituden eine zusétzliche Energiequelle fiir interne Wellen darstellen kénnten.

Eine wichtige Komponente fiir die erhéhte Dissipation am Aquator ist das Auftreten
von Schichten mit niedriger Stabilitdt. In Dengler (1995) konnte bereits gezeigt werden,
dafl dynamische Instabilitdten in diesen Schichten auftreten. Aufgrund der hier durch-
gefithrten Dissipationsberechnungen kann ausgeschlossen werden, dafl diese Schichten
lokal durch vertikale Vermischung zustandegekommen sind. Die Entstehungsdauer einer
homogenen Schicht im Ozean ist durch 7 = AAPE/(ve) gegeben, wobei AAPE die Zu-
nahme an potentieller Energie pro Fliache und 7 die Vermischungseffektivitit darstellt.

Unter der Verwendung des lokalen mittleren Dichtegradienten und einer in diesem Ge-
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biet typischen Schichtdicke von 30 m liegt die Entstehungsdauer bei 100 Jahren. Fiir die
Erzeugung der Schichten bleibt damit als einzig plausibler Kandidat das Spannungsfeld
der internen Wellen am Aquator.

Schichten mit niedriger Stabilitét lassen sich nicht nur bei 80° O, sondern auch am
Aquator bei 50°0 und 57° O beobachten. Eine Untersuchung von WOCE CTD Daten
vom dquatorialen Pazifik (http://www.dkrz.de/simu241046/SACserver/SACHome.htm)
bei 150° W zeigte dagegen keine ausgepréigten Schichten mit niedriger Stabilitéit, welches
ein weiteres Indiz fiir eine geringere Energie interner Wellen am Aquator des Pazifiks im
Vergleich zum Indischen Ozean ist.

Im Vergleich zu den iiblicherweise im Ozean vorgefundenen Austauschkoeffizienten ist
die vertikale Vermischung am Aquator des Indischen Ozeans nur geringfiigig erhéht. Die
Tracer Experimente von Ledwell et al. (1993) zeigten Austauschkoeffizienten zwischen
0,5-1,5x107°m?s~'in den oberen 1000 m des Ozeans. In einer Reihe von Untersuchun-
gen entfernt von variabler Bodentopographie wurden auch in gréofleren Tiefen nur Werte
zwischen 0,3-2,5x107° m? s '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 Vermischung aufgrund des ozea-
nischen internen Wellenfeldes anhand von Beispielen aus dem #dquatorialen Bereich des
Indischen Ozeans vorgestellt. Das als repriasentativ fiir den mittleren Zustand des interne
Wellenfeldes geltende Modell von Garrett und Munk (1972) wurde mit den Beobachtun-

gen verglichen. Die Ergebnisse dieser Untersuchungen waren:

e zwischen 3,5° N und 5°N siidlich von Sri Lanka stimmt das interne Wellenfeld gut
mit dem GM76 Spektrum iiberein.

e 2° nordlich und siidlich des Aquators ist das Energieniveau der Scher- und Span-

nungsspektren um einen Faktor 2 bis 3 hoher als das des GM76 Spektrums.

e im Bereich innerhalb von 1° des Aquators bei 57° O und 80° E sind die Energieni-
veaus um einen Faktor 5 hoher als bei GM76. Die berechneten Ubergangswellen-
zahlen liegen bei ko = 0,024 m'. Das Verhiltnis der kinetischen zur potentiellen

Energie des internen Wellenfeldes am Aquator liegt bei 2.

Die Untersuchungen zur vertikalen Vermischung am Aquator bei 57° O und 80° O hatten

folgende Ergebnisse:

e die Dissipationsrate innerhalb von 1° des Aquators in einer Tiefe von 500 m - 2000 m
liegt zwischen 6-8x 10710 W kg1,
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o direkt auf dem Aquator wurden um einen Faktor 2 bis 3 hhere Dissipationsraten

bestimmt.

e der sich daraus ergebende mittlere vertikale Austauschkoeffizient liegt bei 2,5-
3,2x10°m?s L.

Im Vergleich zu Dissipationsmessungen aus dem &dquatorialen Pazifik ist der vertikale
Austausch im Indischen Ozean um einen Faktor 3 bis 5 erhéht. Diese Tatsache kann auf
das stirkere interne Wellenfeld am Aquator des Indischen Ozeans zuriickgefiihrt werden.
Maogliche Ursachen sind die Windanregung in den Monsunzwischenphasen (Wyrtki-Jet)

sowie die topographischen Barrieren.



7. Vertikale Vermischung im nordwestlichen
Indischen Ozean

Dieses Kapitel stellt Untersuchungen zur rdumlichen und zeitlichen Verteilung des ver-
tikalen Austausches im nordwestlichen Indischen Ozean vor. Dabei werden quantitative
Zusammenhénge der vertikalen Vermischungsraten mit den internen Wellenfeldern mit
Hilfe der im vorangegangenen Abschnitt vorgestellten Parameterisierungen durch Fein-
strukturmessungen gefunden.

Das im Folgenden beschriebene interne Wellenfeld unterscheidet sich stark von {ibli-
cherweise im Ozean vorgefundenen internen Wellenfeldern. Einen weiteren Schwerpunkt
bilden daher Untersuchungen zum Anregungsmechanismus der internen Wellen. Als Ener-
gielieferant kommen der Wind und die Gezeiten in Frage. Das Auftreten von hohen
Geschwindigkeitsfluktuationen durch windangeregte Rossbywellen in der Tiefe des So-
malibeckens ist bereits mehrfach gezeigt worden. Weiterhin werden die Ergebnisse der
baroklinen Gezeitenberechnungen in Zusammenhang mit der vertikalen Vermischungsrate
diskutiert.

7.1 Motivation

In vorangegangenen Untersuchungen ist bereits durch zwei unabhingige Abschétzungen

auf eine erhohte vertikale Vermischung im Somalibecken hingewiesen worden:

e Der Einstrom von Tiefenwasser durch die Amirantenpassage mit einem Transport
zwischen 1,0 - 1,8Sv (Johnson et al., 1998) bedingt im Somalibecken aufgrund
der Volumenerhaltung einen Auftrieb mit einer Vertikalgeschwindigkeit von 3,3 -
6,0x10~"ms~!. Die vertikale Advektion bedingt eine in die Tiefe gerichtete Diffusi-
on mit einem mittleren Austauschkoeffizienten von K, ~ 4,3-7,8x10~*m?s~ ' Dieser
Wert liegt um einen Faktor 20 bis 50 héher als {iblicherweise im Ozean vorgefundene

Austauschkoeffizienten.

e Die vertikalen Verteilungen von Temperatur, Salzgehalt und Dichte in Tiefen un-
terhalb von 2500 m zeigen starke Unterschiede zwischen dem Arabischen- und dem
Somalibecken. Im Arabischen Becken sind die vertikalen Gradienten der Grofien ge-

geniiber dem Somalibecken stark abgeschwiicht. Quadfasel et al. (1997) vermuteten



7.2. Das interne Wellenfeld im nordwestlichen Indischen Ozean 137

erhohte vertikale Vermischung in Zusammenhang mit dem Arabischen-Indischen
Riicken als Ursache fiir die Schwiichung der Schichtung.

Der Energietransfer von internen Wellen an die Turbulenz 148t sich iiber die Scherung,
den Schichtungsparameter und der Frequenzverteilung des internen Wellenfeldes para-
meterisieren (Gleichung (6.16)). Diese Grofien lassen sich aus dem fiir diese Arbeit zur
Verfiigung stehenden Datensatz mit ausreichender Genauigkeit bestimmen. Wichtig fiir
eine allgemeine Verwendbarkeit der Ergebnisse auch in anderen Bereichen der Meeresfor-
schung, wie zum Beispiel der numerischen Modellierung, ist nicht nur die Quantifizierung
des turbulenten Austauschkoeffizienten oder der Dissipationsrate, sondern vielmehr auch
das Verstindnis der dazu fiithrenden physikalischen Prozesse. In der folgenden Darlegung
der Ergebnisse werden daher auch Untersuchungen zum Anregungsmechanismus behan-
delt.

Dieses Kapitel gliedert sich wie folgt: zuerst werden Untersuchungen zur Energiedich-
te des horizontalen Geschwindigkeitsfeldes der internen Wellen in Abhéngigkeit von der
Frequenz und der vertikalen Wellenzahl beschrieben. Dabei wird auch ein Verfahren vor-
gestellt, mit dem die Eigenschaften von internen Wellen aus LADCP Daten abgeschétzt
werden konnen. Es folgt eine Darstellung der Untersuchungen zur rédumlichen Vertei-
lung der vertikalen Austauschkoeffizienten und der Dissipationsraten. Schliellich werden
mogliche Anregungsmechanismen des im Untersuchungsgebiet vorgefundenen internen

Wellenfeldes untersucht. Zuletzt werden die Ergebnisse diskutiert und zusammengefaft.

7.2 Das interne Wellenfeld im nordwestlichen Indischen Ozean
7.2.1 Energie des internen Wellenfeldes in Abhéingigkeit der Frequenz

Im vorangegangenen Kapitel wurde gezeigt, dafl eine erhéhte Varianz des Scherungs-
feldes auch mit einem erhohten Frequenzspektrum einhergeht. Eine Untersuchung der
Frequenzabhingigkeit des internen Wellenfeldes im noérdlichen Somalibecken wurde an-
hand des Verankerungsfeldes ICM7 (Abbildung 3.6) durchgefiihrt. In Abschnitt 6.2 wurde

bereits erwahnt, dafl die Frequenzspektren der Zeitserien aus verschiedenen Tiefen durch

Tabelle 7.1: Mittlere Varianzen und Standardabweichungen der mit N(,) skalierten Frequenz-
spektren fiir den Bereich f < w < 5,6 x 107° 5! (entspricht einer Periode von 3,2 bis 1,3
Tagen) der Zeitserien des Somalibeckens.

Tiefe 400 m 700 m 2000 m 4000m  GM Spektrum

Varianz
1,002 12+02 41+16 93+34 1,6
1073 mzsfz ) ) ) ) ) ) ) ) )
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Abbildung 7.1: Mit N, skalierte mittlere Frequenzspektren der Horizontalgeschwindigkeiten
fiir verschiedene Tiefen im Somalibecken. Die einzelnen Spektren sind im Fenster links unten
dargestellt. f kennzeichnet den Bereich der Trigheitsfrequenz, die graue gestrichelte Linie das
GMS81 Spektrum.

die Skalierung der spektralen Energiedichteverteilungen der Horizontalgeschwindigkeiten
mit dem Schichtungsparameter iibereinstimmende Ergebnisse lieferten.

Eine Darstellung der mittleren skalierten Frequenzspektren fiir ausgewihlte Tiefen,
in denen mindestens drei Zeitserien vorhanden waren, ist in Abbildung 7.1 gegeben. Es
wird deutlich, daf§ die Frequenzspektren in gréfleren Tiefen eine erhéhte Energie im Ver-
gleich zu 400 m und 700 m Tiefe aufweisen. Die Zeitserien bei 2000 m zeigen eine vierfach
erhohte Varianz der Horizontalgeschwindigkeit des internen Wellenfeldes, bei 4000 m ist
die Varianz fast um den Faktor 9 erhoht (Tabelle 7.1). Die erhohte Energiedichte der
Zeitserien in grofleren Tiefen ist nicht auf einzelne Positionen beschrinkt, sondern ist
bei allen Verankerungen deutlich ausgeprigt. Fiir Frequenzen kleiner als die Trégheitfre-
quenz stimmen die skalierten Energiedichten dagegen gut iiberein.

Eine leichte Abnahme des Verhéltnisses der in unterschiedlichen Tiefen bestimmten

Energiedichten mit zunehmender Frequenz ist in Abbildung 7.1 angedeutet. Hier ist je-
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doch unklar, ob diese Abnahme auf ein besonders im Trégheitsbereich erhéhtes internes
Wellen Spektrum in der Tiefe hinweist, oder durch den Mefifehler der Rotorstromungs-
messungen bedingt ist. In der Literatur ist ein in grofleren Tiefen erhéhtes Frequenzspek-
trum der Energiedichte interner Wellen in der hier vorgefundenen Gréflenordnung bislang

nicht erwahnt.

7.2.2 Das interne Wellenfeld in Abhéingigkeit der vertikalen Wellenzahl

In Abschnitt 4 wurde eine erh6hte Genauigkeit der Pegasusmessungen gegeniiber den
horizontalen Geschwindigkeitsprofilen der LADCP Messungen deutlich. Daher werden
die Pegasusprofile hier bevorzugt fiir die Untersuchungen herangezogen. Diese wurden
in unmittelbarer Ndhe zu allen Verankerungspositionen aufgenommen und ergénzen das
im vorherigen Abschnitt entstandene Bild. Es wird aber auch gezeigt, dafl auch LADCP
Profile das interne Wellenfeld mit ausreichender Genauigkeit beschreiben.

Die Verteilung der spektralen Energie des internen Wellenfeldes in Abhéingigkeit von
der vertikalen Wellenzahl kann entweder durch die Horizontalgeschwindigkeit oder durch
die vertikale Scherung beschrieben werden. Im (w,k)-Raum unterscheiden sich beide Be-
trachtungsweisen jeweils lediglich um den Faktor (27 £=')2. In der folgenden Beschreibung

wird das fiir Dissipationsabschitzung entscheidende Scherspektrum verwendet.

Vertikale Verteilung der Scherung

Die Scherspektren in Abhéngigkeit von der vertikalen Wellenzahl wurden aus Pegasuspro-
filen mit den im Abschnitt 6.2.2 beschriebenen Verfahren berechnet. Um einen Vergleich
der Energiedichten der Scherspektren zu ermdoglichen, sind in Abbildung 7.2 neben den
Spektren aus dem Somalibecken auch die Energiedichten aus dem Bereich siidlich von
Sri Lanka zwischen 3,5° N und 5° N in drei verschiedenen Tiefen dargestellt.

In allen drei Tiefen ist das Energieniveau der Spektren aus dem Somalibecken héher
als das der Spektren siidlich von Sri Lanka. Das Energieniveau der Spektren aus dem
Somalibecken zeigt zwischen 200 - 800 m eine gute Ubereinstimmung mit dem GM76
Modellspektrum. Im Tiefenintervall zwischen 1600 - 2240 m und 3400 - 4040 m ist das
Energieniveau jedoch gegeniiber GM76 erhdht, wobei die hochsten Werte in der grofiten
Tiefe auftreten. Die Energiedichte ist fiir den Wellenzahlbereich zwischen 0,0016 m=" bis
0,02m~! nahezu konstant. Ein leichter Anstieg mit zunehmender Wellenzahl ist zwar
in den Verteilungen der Energiedichte in grofleren Tiefen zu erkennen, dieser ist aber
statistisch nicht signifikant. Die Form des Scherspektrums im von Pegasusprofilen auf-
gelosten Wellenzahlintervall ist demnach konsistent mit dem universellen Scherspektrum
von Gargett et al. (1981).
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Abbildung 7.2: Skalierte mittlere Wellenzahlspektren der Scherung der Horizontalgeschwin-
digkeiten fiir verschiedene Tiefen aus dem Somalibecken und siidlich von Sri Lanka (3,5°und
5°N). Aus jedem Gebiet wurden 7 Profile verwendet.

Die Tiefenverteilung der Varianz der Scherung im Verhiltnis zu der iiber das glei-
che Wellenzahlintervall berechneten Varianz des GM76 Scherspektrums ist in Abbildung
7.3 dargestellt. Die Varianz wurde hier durch Integration der Scherspektren in 640 m
Tiefenintervallen, beginnend mit der grofiten Profiltiefe, berechnet. Ein kontinuierlicher
Anstieg des Verhiltnisses der Varianz von ca. 500 m bis in eine Tiefe von 2500 m ist deut-
lich sichtbar. Tiefer als 2500 m ist das Verhéltnis dagegen bis in Bodenn#he konstant.
Die Schervarianz des internen Wellenfeldes im Somalibecken ist unterhalb von 2500 m
um einen Faktor 6 hoher als die entsprechende Schervarianz des GM76 Modells. Die
Zunahme der Energiedichte mit der Tiefe ist in beiden Horizontalkomponenten der Sche-
rung gleichermaflen ausgeprigt. Obwohl die wihrend M32/4 gemessenen Profile in diesem
Tiefenbereich die hochste Schervarianz aufweisen, konnten keine statistisch signifikanten
Abweichungen des Verhéltnisses der Varianzen zwischen den einzelnen Reisen festgestellt

werden.
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Abbildung 7.3: Aus den Pegasusdaten berechnete Tiefenverteilung des Verhéltnisses der Va-
rianz der Scherung (< S? >) zu der Varianz der Scherung des GM76 Modells (< SZ,, >) bei
entsprechender Schichtung im Somalibecken. Die Integration der Scherspektren wurden iiber
den Wellenzahlenbereich zwischen 0,0016 m ™" bis 0,015m ™" durchgefiihrt.

Die Rotationskomponente der Scherspektren

Die Aufspaltung der spektralen Energiedichte des horizontalen Geschwindigkeits- oder
Scherungsfeldes in die Rotationskomponentenspektren gibt Aufschluf} iiber die bevorzug-
te Propagationsrichtung der internen Wellen (Leaman, 1976). Dies ist dadurch bedingt,
daf} interne Wellen mit Frequenzen im Bereich der Tréigheitsfrequenz ein mit der Tie-
fe zirkular polarisiertes Geschwindigkeitsfeld aufweisen. Eine antizyklonale Rotation des
Geschwindigkeitsfeldes zeigt einen in die Tiefe gerichteten Energietransport an, ein zy-
klonal polarisiertes Geschwindigkeitsfeld entsprechend einen nach oben gerichteten Ener-
gietransport.

Fiir eine Untersuchung der bevorzugten Ausbreitungsrichtung der Energie interner
Wellen wurden die einzelnen Scherkomponenten der fiir Abbildung 7.2 bereits verwende-
ten Profile fouriertransformiert und die Koeffizienten iiber Kreuz addiert und gemittelt.
Das Berechnungsverfahren ist detailiert in Gonella (1972) beschrieben. Die Varianz der
Rotationskomponenten ist fiir die Profile siidlich von Sri Lanka von gleicher Gré8enord-

nung (Abbildung 7.4). Die maximalen Abweichungen liegen hier unterhalb von 10%. Im
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Abbildung 7.4: Skalierte mittlere Wellenzahlspektren der Rotation der Scherung der Horizon-
talgeschwindigkeiten fiir verschiedene Tiefen. Die Zahlen sind die Varianz der Scherung iiber
den dargestellten Wellenzahlbereich.

Somalibecken ist die Energiedichte der zyklonal rotierenden Scherung gegeniiber der an-
tizyklonalen Rotierenden in den mittleren Tiefen zwischen 1700 m und 2300 m erhoht.
Hier ist die Energiedichte zyklonal rotierender Scherung um den Faktor 1,5 héher als die

Energiedichte antizyklonal rotierender Scherung.

Zusammenfassend kann im Somalibecken eine tiefenintensivierte Energiedichte der
internen Wellen festgestellt werden. Dies duflert sich sowohl in den Frequenzspektren der
Verankerungen als auch in der Energiedichteverteilung der vertikalen Wellenzahlspektren.
Weiterhin ist die Energiedichte der Scherung fast gleichméflig iiber die vertikale Wellen-
zahl verteilt, wodurch sich das Bild eines dem GM76 Modellspektrum dhnlichen internen
Wellenfeldes ergibt. Die Energiedichte ist aber in grofleren Tiefen stark gegeniiber dem
Modell erhoht. Die Tatsache, dafl der Energietransport interner Wellen nach oben ge-
richtet ist mit einem Maximum der Energiedichte im Vergleich zum GM76 unterhalb

von 2500 m, 148t auf eine in der Tiefe befindliche Quelle interner Wellen schliessen. Fiir



7.2. Das interne Wellenfeld im nordwestlichen Indischen Ozean 143

weiterfiihrende Untersuchungen sollen nun die Vertikalprofile der Horizontalgeschwindig-

keiten der LADCP Messungen herangezogen werden.

7.2.3 Berechnung von Scherspektren aus LADCP Daten

In Abschnitt 4.5 wurde der Mefifehler der mit dem LADCP gemessenen Profile der Ho-
rizontalgeschwindigkeiten mit 0,046 ms—! bestimmt. Dieser Wert liegt iiber der nétigen
Genauigkeit fiir die Untersuchungen der Eigenschaften von internen Wellen. Trotz des
hohen Fehlers konnen die LADCP Profile fiir die Berechnung von Scherspektren heran-
gezogen werden. Dazu ist jedoch eine besondere Datenbehandlung notwendig, die nicht
nur die methodischen Besonderheiten einer LADCP Messung, sondern auch das Rausch-
verhalten beriicksichtigt.

Das gedampfte Scherspektrum

Das LADCP 16st aufgrund seiner inhdrenten Mefeigenschaften die Horizontalgeschwin-
digkeit mit der Tiefe anders auf als eine Pegasussonde oder ein einmalig brauchbarer
Stromprofiler (expendable current profiler, XCP). Diese Unterschiede werden bei ei-
ner spektralen Betrachtung der Daten im Wellenzahlraum deutlich (Abbildung 7.5).
In der Abbildung werden die Scherspektren der Fierprofile der dquatorialen LADCP
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Abbildung 7.5: Scherspektren (oben) und Kohirenz (unten) von jeweils sieben an gleicher
Position gemessenen Pegasus und LADCP Profilen vom Aquator bei 57° O.
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Messungen mit den Scherspektren der Fierprofile der Pegasusmessungen verglichen. Bei-
de Scherspektren zeigen eine gute Ubereinstimmung der Energiedichte fiir Wellenzahlen
k < 4x1073m~L. Fiir grofere Wellenzahlen fillt die Energiedichte der LADCP Spektren
stark ab. Die Kohérenzanalyse zeigt allerdings, dafl interne Wellen mit Wellenzahlen bis
zu k < 0,017m~! von dem LADCP kohiirent aufgelost werden. Daraus lifit sich der
Schluf} ziehen, daf} die fiir kleinere Wellenzahlen gedampften LADCP Spektren korrigiert
werden kdnnen.

Eine Moglichkeit, eine Transferfunktion fiir die Korrektur der Daten zu bestimmen,
wire durch eine Anpassung an die Pegasus Spektren gegeben. Hier wird aber davon ab-
gesehen, da die Pegasusdaten selbst mit einem Mef}fehler behaftet sind, dessen spektrales
Verhalten bisher noch nicht genau untersucht ist. In einem fiir diese Arbeit zur Verfiigung
stehenden Manuskript, modellierten Kunze et al. (2000) die spektrale Reaktion der LAD-
CPs im Hinblick auf kleine Wellenléngen. Dabei bestimmten sie eine Transferfunktion fiir
die LADCP Spektren anhand der Mefeigenschaften des LADCPs. Diese setzt sich aus

folgenden Komponenten zusammen:
Tkor (k) — Tra(k) : szf(k) . T’mt(k) : 71tzlt(k) : Tbs (k) (71)

Die einzelnen Komponenten haben folgende Bedeutung:

T,o: im Gegensatz zum Pegasussystem oder dem XCP mifit das LADCP die mittlere
Geschwindigkeit nicht zu einem Zeitpunkt, sondern iiber ein zeitliches Intervall At. Der
iiber diese Dauer empfangene Schallstrahl entspricht fiir die LADCP Messungen dieser
Arbeit einem Tiefenintervall von Az, = 16 m. Der fundamentale Unterschied zu einer Pe-
gasusmessung liegt dabei an der Mittelung der Geschwindigkeiten iiber das entsprechende
Tiefenintervall. Die Amplitude interner Wellen mit kleinen Vertikalskalen wird durch die
Mittelung der einzelnen Profile der LADCP Messungen gedampft, wohingegen diese bei
Pegasusmessungen eher erhalten bleiben. Wird zusétzlich die Fensterfunktion der Mit-
telung iiber das Tiefenintervall Az, beriicksichtigt, so 148t sich die durch die Mittelung
hervorgerufene Ddmpfung des Scherspektrums durch den ersten Term der Transferfunk-
tion T,, der Gleichung (7.2) beschreiben.

Tuip: durch die Ableitung der einzelnen Geschwindigkeitsprofile iiber benachbarte Tiefen-
bins werden die Spektren weiter geglittet. Die speziell fiir die Berechnung von Scherspek-
tren ausgewerteten Daten wurden mit einem vorwértsgerichteten Differenzenverfahren
anstelle des fiir die Auswertung der Geschwindigkeitsprofile verwendeten Zentraldiffe-
renzenverfahren gewonnen. Die daraus resultierende Transferfunktion Ty, ist durch den
mittleren Term auf der rechten Seite von Gleichung (7.2) gegeben.

Tini:  dieser Beitrag beschreibt die Dadmpfung der spektralen Energie aufgrund der In-
terpolation der einzelnen Profile auf ein gleichméfiges Tiefengitter. Kunze et al. (2000)

untersuchten die Transferfunktion anhand von synthetischen Daten und fanden dabei die
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Abbildung 7.6: Vergleich des korrigierten mittleren Scherspektrums der LADCP Messungen
mit dem gemittelten Pegasus Scherspektrum. In die Berechnungen gingen die in Abbildung
(7.5) bereits verwendeten Profile ein.

letzten beiden Terme auf der rechten Seite von (7.2).
Ty die in der Beziehung 7.1 mit T}, dargestellte Transferfunktion beriicksichtigt die
Neigung des LADCPs zur z-Achse. Die Untersuchungen von Kunze et al. (2000) zeig-
ten, dal nur Roll- und Stampfwinkel in der Groéflenordnung von 3° zu einer signifi-
kanten Dampfung der spektralen Energie fiihren. Die Pendelpotentiometer der hier zur
Verfiigung stehenden LADCP Messungen zeigen aber nur geringe (© <1°) Roll- und
Stampfwinkel. Der Einflufl wird daher vernachléssigt. Tj,: beschreibt die Dampfung des
Spektrums aufgrund der Aufweiterung der Schallstrahlen mit der Tiefe. Fiir eine adéqua-
te Abschédtzung der Korrektur mufl die Frequenzverteilung des internen Wellenfeldes
bekannt sein und die Energie isotrop verteilt sein. Dieser Einfluf} stellt den geringsten
Beitrag zu Ty, dar (Kunze et al., 2000) und wird ebenfalls vernachlissigt.
Insgesamt ergibt sich damit eine Korrekturtransferfunktion von
Tror(k) = §inc4 (k Az) sinc® (k Az,) sinc* (k Az.) sinc® (k Az) (7.2)

/" N\
~~ ~~ ~~

Tra(k) lef(k) Tznt(k)

mit sinc(z) = sin(rz)/(mz) und der vertikalen Wellenzahl k in m™". Das in Abbildung
7.5 dargestellte Scherspektrum der LADCP Daten ist in Abbildung 7.6 mit der Transfer-
funktion korrigiert dargestellt. Es ist eine gute Ubereinstimmung beider Scherspektren
bis zur k < 0,017 m~" zu erkennen. Fiir kleinere Wellenzahlen steigt das Scherspektrum

der LADCP Daten aufgrund des Mef}fehlers unrealistisch stark an. Zusammenfassend ist
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(7.2) also eine brauchbare Transferfunktion, die eine Auflésung des Scherspektrums in-
terner Wellen bis zu einer Wellenzahl von & < 0,017 m ! ermdglicht. Dies gilt allerdings

nur, solange die verwendeten LADCP Daten nicht stark verrauscht sind.

Einflul des Hintergrundrauschens

Der Mefifehler des LADCPs ist stark von der Intensitit des Riickstreusignals abhéngig.
Hat das vom LADCP empfangene Signal nur eine geringe Intensitéit, kann es schlecht
gegeniiber dem Hintergrundrauschen des Mef3gerétes aufgelost werden. Ein wichtiger Ein-
flulparameter fiir die Intensitéit des Riickstreusignals ist das Vorhandensein von Riickstreu-
partikel oder Zooplankton. Die Tiefenverteilung der Riickstreuamplitude im Verhéltnis
zu der ausgesendeten Intensitdt der Daten aus dem dquatorialen Somalibecken zeigt Ab-
bildung 7.7. Hier wird deutlich, daf§ unterhalb von 1000 m eine um 6 Dezibel kleinere
Riickstreuamplitude im Vergleich zur Oberfliche vorhanden ist. Es ist also zu erwarten,
dafl die Datenqualitit der LADCP Daten unterhalb von 1000 m abnimmt.
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Abbildung 7.7: Tiefenverteilung der mittleren relativen Riickstreuamplitude von 13 LADCP
Messungen am Aquator. Die hohen Riickstreuwerte in grofileren Tiefen kommen durch Schall-
reflexionen am Meeresboden zustande.

Die Intensitdt des Riickstreusignals ist aufler von den Riickstreupartikeln von der
gesendeten Signalintensitidt abhidngig. Wéhrend der LADCP Messungen wird nur das
Verhéltnis der Intensitéit von dem gesendeten zu dem empfangenen Signal aufgezeichnet.
Fiir eine Bestimmung des absoluten Wertes miifiten zusétzlich die Innentemperatur des

LADCPs sowie Informationen iiber den Ladungszustand der Energieversorgung bekannt
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Abbildung 7.8: Scherspektren von LADCP und Pegasus Messungen vom Aquator bei 57°0.
Die geringe Riickstreuamplitude in dieser Tiefe fiihrt zu einer k? Abhingigkeit des Scherspek-
trums fiir Wellenzahlen zwischen 0,014m ™' < k < 0,017 m™".

sein (RD Instruments, 1998). Diese Daten sind hier aber nicht verfiigbar.

Auch wenn die Groflenordnung des Hintergrundrauschens der Geschwindigkeitsauf-
zeichnung nicht direkt aus den Daten ableitbar ist, kann das Rauschen in den Scher-
spektren erkannt werden. Wird das Rauschen als zufallsverteilt (“weifles” Rauschen)
betrachtet, besitzt das Spektrum des Rauschens fiir jede Wellenzahl die gleiche spek-
trale Energiedichte. Die Verteilung der Energiedichte der Horizontalgeschwindigkeit in
Abhéingigkeit der vertikalen Wellenzahl ist nach Gleichung (6.3) proportional zu k=2
wodurch nur die Energie von Wellen mit grofler Wellenzahl vom Rauschen beeinflufit
sein kann. Die Ableitung der Geschwindigkeit nach der Tiefe fiihrt im (w, k)-Raum da-
zu, daf} die vorher konstant verteilte Energiedichte des Hintergrundrauschens nun eine
k? Abhingigkeit erhiilt. Das ozeanische Scherspektrum ist dagegen unabhingig von der
Wellenzahl verteilt. Uberwiegt das Hintergrundrauschen iiber das eigentliche MeBsignal,
so muf} die vorher konstante Energiedichte eine k?- Abh#ngigkeit bei gréfieren Wellen-
zahlen aufweisen.

Ein Beispiel fiir ein solches Verhalten verdeutlicht Abbildung 7.8. Die Scherspektren
der beiden Messungen stimmen fiir kleinere Wellenzahlen sehr gut iiberein. Im Bereich
von k, > 0,014 m ! steigt die Energiedichte 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 Scherspektren aufgrund von Hinter-

grundrauschen. Wichtig fiir die Auflésung des Hintergrundrauschens ist hierbei eine von
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Fischer und Visbeck (1993) leicht abgeénderte Datenauswertung, die unten beschrieben
wird.

Die spektrale Energie grofler Wellenzahlen hat groflen Einflufl auf die Berechnung der
Varianz der Scherung, die fiir die Dissipationsabschidtzungen benétigt wird. Aufgrund der
Kohérenz zwischen den LADCP und Pegasusspektren kénnen die mit der Transferfunk-
tion korrigierten LADCP Scherspektren bei hoher Intensitéit des Riickstreusignals bis zu
einer Wellenzahl von & = 0,017 m ! fiir die Untersuchungen verwendet werden. Bei einer
Riickstreuintensitit kleiner als -5 dB kann dagegen die Varianz der LADCP Spektren nur

bis zu einer Wellenzahl von k ~ 0,014 m~" beriicksichtigt werden.

Datenbehandlung

Fiir die Berechnung von Scherspektren wurde das in Abschnitt 3 beschriebene Auswer-
tungsverfahren fiir LADCP Rohdaten von Fischer und Visbeck (1993) modifiziert. Die
Anderungen betreffen die Differenzierung der gemessenen Geschwindigkeitsprofile mit der
Tiefe, die oberen Schranken fiir Ausreifler bei der Berechnung des mittleren Scherprofils
und die Behandlung der Daten in Tiefenbereichen mit hoher Riickstreuamplitude auf-
grund von Bodenreflexion.

Wie bereits erwiahnt, wurden die Scherprofile mit einem einfachen Differenzenverfah-
ren gewonnen. Um den EinfluB des Hintergrundrauschens nicht zu verfilschen, wurden
die Scherungen nur geringfiigig editiert. Als obere Schranke fiir die Behandlung von Aus-
reiflern der Scherwerte wurde die dreifache Standardabweichung des Mittelwertes der
Scherung eines Tiefenbins verwendet. Mit diesem Kriterium werden weniger als 1% der
Werte als Ausreifier markiert. In dem von Fischer und Visbeck (1993) beschriebenen Ver-
fahren wird die zweifache Standardabweichung als obere Schranke verwendet, wodurch
zwischen 5% und 10% der Werte nicht in das mittlere Scherprofil eingehen.

Das LADCP empfingt in gewissen Abstdnden zum Meeresboden das vom Boden re-
flektierte Schallsignal. Bei der wihrend M32/1 und M32/4 verwendeten Pingrate von
0,81s ! wird eine starke Riickstreuamplitude in einem Abstand von ca. 600 m und ei-
ne zweite leicht erh6hte Riickstreuamplitude in einem Abstand von 1200 m gemessen.
Wihrend M32/6 wurde eine Pingrate von 0,58s™! verwendet, die zum Empfang des am
Boden reflektierten Signals in einem Abstand von ca. 400 m und 800 m fiihrt.

Aufgrund der hohen Intensitéit des Riickstreusignals kommt es bei der Aufzeichnung
der Geschwindigkeitswerten in diesen Abstéinden zu Fehlern, die zu hohen Scherungen in
den Profilen fiihren konnen. Um Fehler in dem Scherspektren zu vermeiden, wurden die
Tiefenintervalle mit hohen Riickstreuamplituden nicht in die Berechnungen einbezogen.
Dabei wurde in allen Profilen die in 400 m bzw. 600 m auftretende Reflexion als Ausrei-
Ber gekennzeichnet. Die in geringerer Tiefe auftretende Bodenreflexion wurde nur dann

editiert, wenn eine erhohte Reflexion deutlich ausgeprigt war. Dies wurde iiberwiegend
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bei Messungen iiber ebenen Meeresbiden festgestellt.

Die Herausnahme der durch eine erhohte Riickstreuamplitude beeinfluften Werte
fiihrt dazu, dal in diesen Abstdnden zum Meeresboden keine Scherspektren berechnet
werden konnen. Die beeinfluflten Tiefenintervalle erstrecken sich iiber ca. 200 m, wo-
durch auch zwischen dem Boden und dem tieferen Riickstreusignal keine Abschitzung
des Scherspektrums moglich ist. Diese Mafinahme ist notwendig, um den Fehler des Scher-

spektrums moglichst klein zu halten.

Fehlerabschitzung

Eine absolute Bestimmung des Fehlers bei der Berechnung der Scherspektren aus LAD-
CP Daten ist aufgrund zu vieler unbekannter Einfliisse nicht méglich. Eine Abschétzung
kann aber durch Vergleiche mit aus anderen Meflinstrumenten berechneten Scherspek-
tren angegeben werden.

Aufgrund der vom Pegasus System unabhéngigen Korrektur der LADCP Scherspek-
tren konnen die Scherspektren der Pegasusdaten fiir den Vergleich mit den LADCP Da-
ten herangezogen werden. Die Scherspektren der beiden Datensitze wurden jeweils iiber
identische Tiefenabschnitte mit 550 m Michtigkeit berechnet. Um identische Tiefenab-
schnitte untersuchen zu konnen, wurden die Pegasusgeschwindigkeiten (alle 10m) auf
die Tiefenabstinde der LADCP Daten interpoliert (alle 16 m). Die Varianz der Scherung
wurde dann durch Integration der Spektren iiber die durch den Einflu} des Hintergrund-
rauschens vorgegebenen Wellenzahlbereiche bestimmt. In diesem Vergleich, sowie in den
nachfolgenden Untersuchungen, wurden nur die Fierprofile der direkten Stromungsmes-
sungen verwendet. Die Ergebnisse der beiden Berechnungen wurden in Abbildung 7.9
zueinander ins Verhiltnis gesetzt.

Die mittlere Varianz der LADCP Scherspektren ist in den oberen 1500 m etwas gerin-
ger als die der Pegasus Scherspektren. Der Mittelwert des Verhéltnisses liegt hier zwischen
1,1 und 1,2. Unterhalb von 1500 m liegt das mittlere Verhéltnis zwischen 0,85 und 0,95.
Die Standardabweichung des Verhéltnisses der Varianzen betrdgt 0,18. Oberhalb einer
Tiefe von 1500 m ist die Standardabweichung jedoch geringer. Diese Tatsache ist vermut-
lich auf die erhohte Riickstreuamplitude in diesem Teil der Wassersiule zuriickzufiihren.

Wichtig fiir die spéter folgende Berechnung des turbulenten Austauschkoeffizienten
und der Dissipation ist, dafl das mittlere Verhéltnis nur geringfiigig von 1,0 verschieden
ist. Die Varianz der Scherung geht quadratisch in die Berechnung der Dissipation ein.
Aufgrund der systematischen Abweichung der Mittelwerte der Scherungsvarianz bei den
Messungen ist im Mittel ein Fehler von einem Faktor kleiner als 1,5 in der Berechnung der
Dissipation zu erwarten. Die im letzten Abschnitt vorgestellte Parameterisierung (Glei-
chung 6.16) fiihrt jedoch nur zu einer auf einen Faktor von 2 genauen Bestimmung der

Dissipation. Der durch die systematischen Differenzen auftretende Fehler ist also gerin-
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Abbildung 7.9: Verhiltnis der Schervarianzen der Pegasus Fierprofile zu den LADCP Fier-
profilen gegen die Tiefe. Die durchgezogene Linie kennzeichnet das mittlere Verhiltnis. Fiir den
Vergleich wurden insgesamt 16 nahezu simultan gemessene Fierprofilpaare verwendet.

ger als die Genauigkeit der Parameterisierung selbst, tragt aber zu einer Erhéhung des
Gesamtfehlers bei.

Kunze et al. (2000) verglichen die mit der Transferfunktion (7.2) korrigierten Spektren
mit Scherspektren von simultan gemessenen XCP Daten. Fiir den Wellenzahlbereich zwi-
schen 0,0017 < k < 0,0125m ! war das mittlere Verhiltnis der beiden Spektren 1,0. Die
Streuung der einzelnen Verhéltnisse lag zwischen 0,9 und 1,2. Der Vergleich wurde mit
Daten aus einem Tiefenbereich zwischen der Oberfliche und 1700 m durchgefiihrt. Ver-
glichen mit den in Abbildung 7.9 dargestellten Ergebnissen ist die Streuung des Verhélt-
nisses in dem erwihnten Tiefenbereich in guter Ubereinstimmung mit den Ergebnissen
von Kunze et al. (2000).

Zusammenfassend 148t sich feststellen, dafi die Genauigkeit der aus LADCP Daten
berechneten Scherspektren hoher ist als die Genauigkeit der Parameterisierung der tur-
bulenten Dissipation und des Austauschkoeffizienten. Eine Einschréankung ist jedoch mit

der Auflésung der spektralen Energie von groflen vertikalen Wellenzahlen verbunden. Ist
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die spektrale Dichte konstant iiber die Wellenzahl verteilt, &hnlich des kanonischen Scher-
spektrums von Gargett et al. (1981), 148t sich die Gesamtvarianz der Scherung vollstindig
aus dem vom LADCP aufgelosten Teilbereich des Spektrums berechnen. Es sind jedoch
auch Formen von Scherspektren bekannt, die abhéngig von der Wellenzahlen zu- oder
abnehmen (z.B. Kunze und Sanford, 1996). Ein solches Verhalten kann mit den LADCP
Daten nicht addquat aufgelost werden. Der durch die Voraussetzung eines GM dhnlichen
Spektrums mogliche Fehler wird im Zusammenhang mit den Dissipationsabschitzungen
diskutiert. Die aufgrund der ozeanographischen Fragestellungen gesuchten Signale der
vertikalen Vermischung unterscheiden sich hier um einen Faktor 5 bis 50. Diese Signale
konnen mit den LADCP Daten aufgel6st werden.

7.2.4 Verteilung der Scherungsvarianz im Untersuchungsgebiet

Die Untersuchung der Verteilung der spektralen Energie der Scherung kann durch die ent-
spechend ausgewerteten LADCP Profile auf ein weit grofieres Gebiet ausgedehnt werden.
Insgesamt stehen iiber 250 LADCP Profile zur Verfiigung, wovon 121 bis in Bodenn&he
gefahren wurden.

Die Scherspektren der LADCP Daten wurden mit dem in Abschnitt 6.2.2 beschriebe-
nen Verfahren berechnet. Die Fouriertransformation wurde mit Segmenten der Scherkom-
ponentenprofile mit einer Linge von 32 Stiitzstellen durchgefiihrt, die einem Tiefeninter-
vall von 550 m entsprechen. Vor der Fouriertransformation wurden die ersten und letzten
10% der Schersegmente mit einem 1/2-Cosinus Datenfenster belegt. Das Scherspektrum
berechnet sich aus der Addition der Komponentenspektren.

In diesem und den folgenden Abschnitten wird anstelle der Verteilung der Scherung die
Verteilung der Varianz der Scherung beschrieben. Sie ergibt sich aus der Integration des
Scherspektrums iiber den aufgelosten Wellenzahlbereich. Zum Zweck der Anschaulichkeit
wird die Varianz der Scherung zusétzlich mit der Varianz der Scherung des Modells von
Garrett und Munk (1975) normiert, wobei die lokale Schichtung bei der Evaluierung des
Modells beriicksichtigt wird.

S2 1/(ky — k) [{2(Ds()/N?) dk
Sear 1/ (k2 — k1) [ (Panrs (k) /N?) dk

(7.3)

N représentiert hier die mittlere Brunt-Viiséla-Frequenz iiber das Tiefenintervall, welches
fiir die Bestimmung der Schervarianz verwendet wurde. In den oberen 1000 m wurde die
Wellenzahl 1/62m™" als obere Integrationgrenze benutzt. Zwischen 1000 m und 2000 m
Tiefe wurde dagegen aufgrund des erhéhten Hintergrundrauschens ko=1/69m ! verwen-
det und in Tiefen grofler als 2000 m nur die spektrale Energie der Wellenzahlen kleiner als
1/79m~" bei der Integration beriicksichtigt. Entsprechende Wellenzahlintervalle wurden
bei der Integration des GM76 Wellenzahlspektrums fiir die Berechnung der Verhéltnisse
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der Scherungsvarianzen herangezogen. Das Quadrat des Verhéltnisses ist proportional

zur turbulenten Dissipation und zum vertikalen Austauschkoeffizienten.

Raumliche Verteilung der Scherungsvarianz

Die mit dem GM76 Modell normierte Varianz der Scherung fiir verschiedene Tiefeninter-
valle ist anhand der wihrend M32/6 Reise aufgenommenen LADCP Daten in Abbildung
7.10 dargestellt. Deutlich zu erkennen ist eine mit der Tiefe zunehmende Schervarianz,
welche auch anhand der Pegasusdaten in Abschnitt 7.2.2 festgestellt wurde. Wahrend
zwischen 400 m und 950 m nur selten Werte grofer als 2 auftreten, liegt das Verhiltnis
zum GM76 Modell in Tiefen zwischen 2700 m und 3250 m fast iiberall zwischen 3 und 8.

Im Einklang mit den im letzten Kapitel vorgestellten Ergebnissen ist die Schervari-
anz der LADCP Profile am Aquator in allen Darstellungen héher als die Varianz des
GM76 Modells. Die Verteilung der Schervarianz zeigt aber auch in den einzelnen Tiefen-
intervallen erhhte Werte iiber variabler Bodentopographie. Dieses Verhalten 1483t sich
besonders gut anhand der Daten iiber dem Arabisch-Indischen Riicken erkennen. Im So-
malibecken nérdlich von 3° N, entfernt von dem Riicken und dem Kontinentalabhang
liegt das Verhiltnis bis in eine Tiefe von 2150 m zwischen 0.5 und 2. Die Werte iiber dem
Riicken und an dem Kontinentalabhang zeigen dagegen schon zwischen 400 m und 950 m
erhohte Varianzverhiltisse auf. Zwischen 1000 m und 1550 m und zwischen 1600 m und
2150 m ist das Verhiltnis der Scherungen fast aller Messungen iiber dem Riicken grofier
als 2, wobei Maximalwerte bis 5 erreicht werden. Bemerkenswert dabei ist, daf} sich das
erhohte Varianzverhéltis fast in jedem Profil iiber dem Riicken erkennen l483t.

In dem Tiefenintervall zwischen 2700 m und 3250 m zeigen sich die hochsten Scher-
varianzen in der unmittelbaren Nihe zu Verdnderungen der Bodentopographie. Dieses
Verhalten ist in den Daten aus dem Arabischen Becken besonders gut zu erkennen, da
hier die Messungen fast ausschliefilich in der N&he des Arabisch-Indischen Riickens durch-
gefithrt wurden. Direkt iiber dem Riicken und den Kontinentalabhingen sind in dieser
Tiefe keine Daten mehr vorhanden. Eine Abnahme der Schervarianzen in groflerer Ent-
fernung zu topographischen Verdnderungen ist im zentralen nordlichen Somalibecken
angedeutet. Auch die Daten der anderen FS METEOR Reisen zeigen im zentralen nord-
lichen Becken in Tiefen unterhalb von 2500 m im Vergleich zu den Schervarianzen am
Arabisch-Indischen Riicken verringerte Werte. Siidlich von 2°S ist die Scherung dagegen
nur geringfiigig gegeniiber dem Modell erhoht.

Insgesamt 148t sich ein erhéhtes Verhiltnis der durch interne Wellen hervorgerufe-
nen Scherung in Zusammenhang mit variabler Bodentopographie feststellen. Die Daten
zeigen gegeniiber dem GM76 Modell eine stark erhdhte Scherungsvarianz, sowohl direkt

iiber topographischen Hindernissen als auch in geringen horizontalen Abstinden zu
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Abbildung 7.10: Varianz der Scherung der LADCP Messungen im Verhéltnis der Varianz der
Scherung des GM76 Modells fiir verschiedene Tiefenintervalle wihrend M32/6. Meeresgebiete

flacher als 4000 m sind hellgrau unterlegt. Die 3500 m, 3000 m und 2000 m Isobathen kennzeich-
nen die Bodentopographie.
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diesen. Im Vergleich zu dhnlichen Ergebnissen in Publikationen sind die Abstédnde zu der
Topographie, in denen noch erhéhte Schervarianzen auftreten, sehr grofl. Erhohte Scher-
varianzen werden beispielsweise auch in Zusammenhang mit untermeerischen Kuppen
beobachtet. Allerdings nimmt dort die Scherung bereits in einer Entfernung von 10 km
zu den Kuppen wieder die mit dem GM76 Modell vergleichbare Werte an (z.B. Kunze
und Toole, 1997; Eriksen, 1998). In dieser Untersuchung ist die Scherung selbst in 200 km
entfernt von dem Riicken noch gegeniiber der Scherung des GM76 Modells erhéht. Nord-
lich des Aquators wurden die hdchsten Schervarianzen im Arabischen Becken in Tiefen
iiber 2700 m festgestellt.

Raumliche Verteilung der vertikalen Polarisation

Eine mogliche Erkldrung der oben geschilderten Beobachtungen bieten interne Wellen,
die durch den Monsun an der Oberfliche angeregt werden und aufgrund der Reflexi-
on an der variablen Topographie schneller kleinere Wellenlingen annehmen, als allein
durch Wellen-Wellen Wechselwirkung zu erwarten wire. Diese Modellvorstellung impli-
ziert allerdings einen nach unten gerichteten Energieflul interner Wellen. In Abschnitt
7.2.2 wurde anhand der Pegasusdaten aus dem Somalibecken eine erhdhte zyklonale ver-
tikale Polarisation des Scherfeldes interner Wellen festgestellt, welches gleichbedeutend
mit einer iiberwiegend nach oben gerichteten Vertikalpropagation von internen Wellen
mit Frequenzen im Bereich der Trigheitsfrequenz ist. Damit ist die oben genannte These
nicht haltbar.

Um dieses Verhalten genauer zu untersuchen, wurden die Daten aus dem nérdlich
des Aquator gelegenen Untersuchungsgebiet in drei Gebiete aufgeteilt. Alle LADCP
und Pegasusdaten aus dem Somalibecken, dem Arabischen Becken und direkt iiber dem
Arabisch-Indischen Riicken bildeten jeweils ein Ensemble. Das Verhiltnis der Rotati-
onskomponentenspektren wurde aus jedem einzelnen Profil iiber ein Tiefenintervall von
550 m, beginnend mit der gréfiten Tiefe des Profils, berechnet.

In allen drei Teilgebieten wurde ein erhohtes Verhéltnis der spektralen Energie der
zyklonalen Vertikalpolarisation zu der antizyklonalen Vertikalpolarisation des Scherfel-
des festgestellt (Abbildung 7.11). Das hochste Verhiltnis wurde dabei direkt {iber dem
Arabisch-Indischen Riicken in einer Tiefe zwischen 1500 m und 3000 m festgestellt. Das
mittlere Verhéltnis liegt hier maximal bei 1,7 und fillt zur Oberfliche hin auf 1 ab. Im
Somalibecken liegt das mittlere Verhéltnis zwischen 1500 m und 3000 m bei 1,2. Ahnlich
verhélt sich das mittlere Verhiltnis im westlichen Arabischen Becken.

Diesen Ergebnissen zufolge existiert im nordlich des Aquators gelegenen Untersu-
chungsgebiet ein netto aufwirts gerichteter Energieflufl interner Wellen, welcher die héchsten
Werte direkt iiber dem Arabischen Riicken in Tiefen zwischen 1500 m und 3000 m an-
nimmt. Dies steht im Widerspruch zu der einfachen Modellvorstellung von an der Ober-
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Abbildung 7.11: Tiefenverteilung des Verhéltnisses der Energiedichte des vertikal zyklonal
polarisierten horizontalen Scherfeldes zu der Energiedichte des vertikal antizyklonal polarisier-
ten Scherfeldes in drei Teilgebieten des nordlichen Indischen Ozeans.

fliche angeregten internen Wellen. Die Tatsache, dafl sowohl die Scherung als auch der

nach oben gerichtete Energieflufl des internen Wellenfeldes maximale Werte in unmittel-

barer Ndhe zum Arabisch-Indischen Riicken aufweisen, deutet auf einen Anregungsme-

chanismus der internen Wellen durch Wechselwirkung mit der Topographie hin. Diese

Diskussion wird in Abschnitt 7.4.1 fortgefiihrt.
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Zeitliche Variabilitdt des Scherungsfeldes

Um weitere Informationen iiber das interne Wellenfeld zu erhalten, wurde die zeitliche
Variabilitit der spektralen Energie des Scherfeldes anhand von Unterschieden zwischen
den einzelnen Reisen untersucht. Hierzu wurden LADCP Profilpositionen gewihlt, an
denen auf allen drei FS METEOR Reisen Daten aufgenommen wurden. Der Positionsab-
stand der auf unterschiedlichen Fahrten aufgenommenen Daten sollte dabei nicht mehr
als 20 km betragen, damit der Vergleich nicht durch ndher an topographischen Hindernis-
sen durchgefiihrten Messungen verfilscht wird. Insgesamt erfiillten 13 bis in Bodennéhe
gefahrene Profile aus dem Somalibecken und dem Arabischen Becken jeder Reise dieses
Kriterium.

Die mittleren Scherspektren fiir die bereits in Abbildung 7.10 ausgewéhlten Tiefen-
intervalle sind in Abbildung 7.12 dargestellt. In den jeweiligen Tiefenabschnitten 148t
sich eine gute Ubereinstimmung der spektralen Dichtefunktionen verschiedener Reisen in

ihrer Groflenordnung und in der Wellenzahlabhéngigkeit feststellen. Keine der dargestell-
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Abbildung 7.12: In verschiedenen Tiefenintervallen berechnete LADCP Scherspektren fiir die
einzelnen Meteor-Reisen. Von jeder Reise wurden 13 Profile verwendet, deren Positionen auf
allen Reisen beprobt wurden.
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ten spektralen Dichtefunktionen weicht mit 95% Wahrscheinlichkeit von den anderen ab.
Es 148t sich also die Aussage treffen, dafl die Energiedichte der Scherung interner Wellen
im April, Juni und August statistisch von gleicher Grofenordnung ist.

Die Energiedichte des M32/4 Spektrums zeigte allerdings im Tiefenabschnitt zwischen
2700 m und 3250 m ein um den Faktor 1,2 erh6htes Energieniveau gegeniiber der Energie-
dichte des M32/6 Spektrums. Eine wihrend M32/4 gegeniiber den anderen Reisen leicht
erhohte Varianz der Scherung konnte auch anhand der Pegasusdaten festgestellt werden
(Abschnitt 7.2.2).

7.3 Verteilung der Dissipation und des vertikalen Austausches

In diesem Abschnitt werden die Dissipationsraten der turbulenten kinetischen Energie
sowie die turbulenten vertikalen Austauschkoeffizienten im nordwestlichen Arabischen
Meer quantitativ untersucht. Die Untersuchungen in Kapitel 5 haben gezeigt, daf in der
Tiefe des Somalibeckens keine ausgeprigten grofiskaligen Scherstrémungen vorhanden
sind. Aufgrund dieser Tatsache kann die turbulente Dissipationsrate anhand der Gregg-
Henyey-Polzin Parameterisierung (6.16) abgeschitzt werden, die in Abschnitt 6.3.2 vor-
gestellt wurde.

In den ersten beiden Abschnitten dieses Kapitels konnte bereits eine erhéhte Sche-
rungsvarianz in gréfleren Tiefen und in Zusammenhang mit variabler Bodentopographie
im nordlich des Aquators gelegenen Untersuchungsgebiet festgestellt werden. Da die Dis-
sipationsrate proportional zum Quadrat der lokalen Varianz des Scherfeldes ist, ergibt
sich hier eine Voraussetzung fiir eine erhohte Vermischungsrate im Untersuchungsgebiet.
Weitere Parameter der Dissipation sind die lokale Schichtung und die Frequenzvertei-
lung des internen Wellenfeldes. Vor der Darstellung der Untersuchungen der turbulenten
Dissipationsrate und des vertikalen Austausches wird daher auf die Verteilung dieser

Einflugréfen eingegangen.

7.3.1 Verteilung des Schichtungsparameters

Beobachtungen von erhohten vertikalen Austauschraten im Ozean konnten in einigen
Fillen {iberwiegend auf eine schwache mittlere Schichtung im Untersuchungsgebiet zuriick-
gefiihrt werden (z.B. Polzin und Firing, 1997; Kunze et al., 2000). Beispielsweise zeigten
Dissipationsabschéitzungen aus dem Gebiet der Gibbs Bruchzone im Atlantik Werte im
Bereich zwischen 2 x 10719 < € < 2 x 1079, die vergleichbar mit typischen ozeanischen
Dissipationswerten sind (Kunze et al., 2000). Aufgrund der dort vorgefundenen schwa-
chen Schichtung im Vergleich zu in mittleren Breiten iiblichen Schichtungverhéltnissen
ist der dortige Austauschkoeffizient jedoch bis zu einem Faktor von 10 héher als norma-

lerweise im Ozean vorgefundene Werte.
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Abbildung 7.13: Vertikalverteilung der mittleren Brunt-Véisil4-Frequenz aus den verschiede-
nen Teilgebieten. Die gepunktete Linie repréisentiert die im GM76 Modell verwendete Schich-
tungsverteilung N (z) = Npe~(¢:=20)/0 mit Ny=0,0052s"", b=1300m und z=200m (Garrett
und Munk, 1972)

Ein Vergleich der Schichtungsverhéltnisse aus den verschiedenen Teilgebieten des
nordwestlichen Indischen Ozeans zeigt in Tiefen unterhalb von 2000 m hohere Werte
als die von Garrett und Munk (1972) verwendete exponentielle Modellverteilung (Ab-
bildung 7.13). Bis in eine Tiefe von 3000 m stimmt die Modellschichtung gut mit den
Beobachtungen iiberein. Im Tiefenintervall zwischen 3000 m und 4200 m ist die Brunt-
Viisila-Frequenz im dquatorialen und nordlichen Somalibecken nahezu konstant und im
Mittel doppelt so grofl wie die iiber den gleichen Tiefenbereich gemittelte Modellkurve.

Im westlichen Arabischen Becken und iiber dem Arabisch-Indischen Riicken nimmt
die Brunt-Viasild-Frequenz erst bei einer Tiefe von etwa 3500 m einen konstanten Wert
an. In dem Tiefenintervall zwischen 3500 m und 4200 m ist die mittlere Brunt-Véisala-
Frequenz daher im westlichen Arabischen Becken um ca. 25 % geringer als in der gleichen
Tiefe des Somalibeckens.

Unterhalb von 4300 m nimmt die Schichtung im nérdlichen Somalibecken im Vergleich
zu der dquatorialen Schichtung stiarker ab. Eine mdogliche Ursache fiir die geringe mitt-

lere Schichtung ist eine erhohte vertikale Vermischung in Bodennihe des Somalibeckens.
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Andererseits kann dieses Verhalten auch durch eine topographische Barriere erklért wer-
den. In Kapitel 5 weisen die Temperatur- und Salzgehaltsverteilungen auf dem westlichen
Schnitt bereits auf eine Behinderung des sich nach Norden ausbreitenden Tiefenwassers

aufgrund eines topographischen Riickens bei 4° N hin.

7.3.2 Das lokale Verhiltnis des Scherfeldes zum Spannungsfeld

Die Abhéngigkeit der Dissipation von der Frequenzverteilung des lokalen internen Wellen-
feldes wurde in Abschnitt 6.3 beschrieben. Das Frequenzspektrum wird aber von keinem
der fiir diese Arbeit zur Verfiigung stehenden Datensiitze vollstindig aufgelost, so daf3
hier stellvertretend zur Berechnung der Frequenzverteilung das Verhéltnis des Scherfel-
des zum Spannungsfeld interner Wellen verwendet wird. Diese indirekte Abschitzung
nutzt die Tatsache, dafl interne Wellen mit niedrigen Frequenzen ein hohes Verhéltnis
der Scherung zur Spannung aufweisen, interne Wellen mit hohen Frequenzen dagegen ein
kleines Verhéltnis. In dem Modell von Garrett und Munk (1975) hat das Verhiltnis der
Scherung zur Spannung den Wert Rgpr=3.

Die Berechnung der Scher- und Spannungsspektren wurde mit den in Abschnitt 6.2.2
beschriebenen Verfahren durchgefithrt. Im Unterschied zu den &quatorialen Abschétz-
ungen wurde die vertikale Auslenkung hier nicht aus Temperaturprofilen, sondern aus
den Dichteprofilen bestimmt. Die aus dem nordlichen Somalibecken berechneten Tempe-
raturgradienten waren ungeeignet, da in den oberen 2000 m aufgrund des eingeschichteten
Roten Meer Wassers Temperaturinversionen auftraten. Das Verhiltnis der Scherung zur
Spannung wurde fiir jedes einzelne Profil iiber ein Tiefenintervall von 550 m, beginnend
mit der grofiten Tiefe, bestimmt. Der Mittelwert wurde unter Beriicksichtigung der loga-
rithmischen Verteilung des Verhéltnisses gebildet.

Die Ergebnisse der Berechnung (Abbildung 7.14) machen deutlich, dafl in den Ge-
bieten mit erhohter Scherungsvarianz auch ein erhohtes Verhéltnis der Scherung zur
Spannung beobachtet wird. Im nérdlichen Somalibecken und im westlichen Arabischen
Becken liegt das mittlere Verhéltnis oberhalb von 2000 m zwischen 2 < R, < 3. Zwischen
2000 m und 2800 m steigt das Verhéltnis mit der Tiefe stark an, wobei Werte zwischen
5 und 6 erreicht werden. In Tiefen grofler als 2800 m ist das Verhiltnis wieder nahezu
konstant verteilt.

Das hohe Verhiltnis der Scherung zur Spannung in Tiefen unterhalb von 2800 m
zeigt, dafl das lokale interne Wellenfeld iiberwiegend durch Wellen mit Frequenzen im
Bereich der Trigheitsfrequenz dominiert wird. Oberhalb von 2000 m liegt dagegen eine

mit dem GM Modell vergleichbare Frequenzverteilung des internen Wellenfeldes vor.
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Abbildung 7.14: Vertikalverteilung des Verhéltnisses der Scherung zur Spannung des internen
Wellenfeldes in den verschiedenen Teilgebieten. Das Spannungsfeld wurde aus dem Dichtefeld
bestimmt. Die gepunktete Linie kennzeichnet das von Garrett und Munk (1975) berechnete

Verhéltnis. Der Mittelwert wurde unter Beriicksichtigung einer logarithmischen Verteilung der
Verhéltnisse gebildet.
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Bemerkenswert dabei ist der markante Ubergang zwischen den beiden Frequenzregi-
men, der sich im Somalibecken auf das Tiefenintervall zwischen 2000 m und 2800 m und
im Arabischen Becken auf das Tiefenintervall zwischen 2000 m und 2500 m beschréinkt.
Uber dem Arabischen Riicken ist der Ubergang nicht so deutlich ausgepriigt. Dies kann
aber durch die geringe Datendichte unterhalb von 2000 m bedingt sein.

Die Untersuchungen der Abhéngigkeit der Dissipationsrate von der Frequenzver-
teilung des internen Wellenfeldes von Polzin et al. (1995) zeigten, dafl in einem von
Trigheitswellen dominierten Wellenfeld weniger turbulente kinetische Energie dissipiert
wird als in einem von Schwerewellen dominierten Wellenfeld. Die in der Tiefe des nord-
westlichen Indischen Ozean vorgefundene Frequenzverteilung fiihrt also zu einer Verrin-
gerung der Dissipation (siehe Abbildung 6.10). Eine mogliche Erklirung fiir die Zunahme
der Energie von internen Wellen mit Frequenzen im Bereich der Trigheitsfrequenz in Re-
lation mit der Tiefe wird in Zusammenhang mit den Anregungsmechanismen in Abschnitt
7.4.1 diskutiert.

Die iiblicherweise im Ozean vorgefundenen Verhiltnisse der Scherung zur Spannung
liegen geringfiigig hoher als der von Garrett und Munk (1975) verwendete Wert von 3
(Sun und Kunze, 1999). Im zentralen Teil des Pazifischen Santa Monika Beckens fanden
Gregg und Kunze (1991) ein Verhéltnis zwischen der Scherung zur Spannung von R,
= 7. Am Kontinentalabhang des Beckens wurde dagegen ein Verhéltnis von 3 festge-
stellt. Als moglicher Kandidat fiir die Abnahme von R, am Kontinentalabhang wurden
barokline Gezeiten genannt. Polzin et al. (1995) berechneten Scher- zu Spannungsverhélt-
nisse anhand Mikrostrukturdaten aus sechs unterschiedlichen Regionen. Die gefundenen
Werte lagen zwischen 2 und 17, mit einem mittleren Wert von 5. Ahnlich der hier beob-
achteten starken Zunahme des Verhiltnisses wurde in einem der Datensétze von Polzin
et al. (1995) aus dem Gebiet westlich der Kanarischen Inseln eine starke Zunahme des
Scherungs- zu Spannungsverhéltnisses von 4,5 auf 10 in einer Tiefe zwischen 2000 m und
2500 m festgestellt.

7.3.3 Verteilung der turbulenten Dissipationsrate

Die Gregg-Henyey-Polzin Parameterisierung der turbulenten Dissipationsrate ist von den
drei in den letzten Abschnitten vorgestellten Groflen abhéngig: der Scherungsvarianz, der
Schichtung und der Frequenzverteilung des internen Wellenfeldes. Die Untersuchungen
haben eine erhéhte Scherungsvarianz in grofleren Tiefen und in der unmittelbaren Um-
gebung von variabler Topographie gezeigt, was zu einer Erhohung der Dissipationsrate
fithrt. Die Schichtung im Untersuchungsgebiet ist in gréfleren Tiefen hoher als die im
Modell von GM76 verwendete mittlere Schichtung aus mittleren Breiten, was zu einer
zusétzlichen Erhohung der Dissipationsrate fiihrt; das durch Tragheitsschwerewellen do-

minierte interne Wellenfeld wirkt diesem Einfluf} entgegen.
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Die Quantifizierung der Dissipationsrate anhand (6.16) beriicksichtigt nur die Sche-
rung des “eigentlichen” internen Wellenfeldes, also den Bereich des Scherspektrums, der
sich durch eine konstante Energiedichte auszeichnet. Der Ubergang zu dem roll off Bereich
des Scherspektrums ist durch die Bedingung < S? > /N? = 0, 7 gegeben (siehe Abschnitt
6.2.1). Bei der Berechnung des Verhiltnisses der Schervarianzen nach (7.3) wurde ent-
sprechend beriicksichtigt, daf$ das lokale Verhiltnis aus < S? > /N? den Grenzwert nicht
iiberschreitet. Im Falle einer Uberschreitung wurde die aufgrund des Hintergrundrau-
schens festgesetzte obere Integrationsgrenze entsprechend verringert. Die Berechnung des
frequenzabhéngigen Korrekturterms (6.18) wurde mit dem in Abbildung 7.14 dargestell-
ten mittleren Verhé&ltnis von Scherung zu Spannung in den Teilgebieten durchgefiihrt.
Die Dissipationsrate wurde aus einzelnen Profilsegmenten berechnet. Fiir die LADCP
Profile wurde ein Tiefenintervall von 550 m, fiir die Pegasusprofile ein Tiefenintervall von
640 m, jeweils beginnend mit der grofiten Tiefe, verwendet. Der Erwartungswert wurde
unter Beriicksichtigung der logarithmischen Verteilung der Dissipationsrate gebildet.

Die Ergebnisse der Berechnungen zeigen einen mit der Tiefe nahezu konstant ver-
teilten Erwartungswert der turbulenten Dissipationsrate in allen drei Teilgebieten (Ab-
bildung 7.15). Im nérdlichen Somalibecken liegt in 500 m Tiefe ein Wert von < € > =
8x 1071 W kg~ vor, der bis in eine Tiefe von 1000 m auf < € > = 3x107'1° W kg~! abfillt.
Zwischen 1000 m und 4300 m ist keine Anderung der Dissipationsrate mit der Tiefe festzu-
stellen. Unterhalb von 4300 m werden Werte von < € >= 2x 1071 Wkg ! angenommen.
Im westlichen Arabischen Becken ist im gesamten aufgelosten Tiefenbereich keine signi-
fikante Anderung der Dissipationsrate erkennbar. Die mittlere Dissipationsrate liegt hier
fast um einen Faktor 2 hoher als im Somalibecken. Uber dem Arabisch-Indischen Riicken
liegt der Erwartungswert bei < ¢ >= 7x 107 Wkg!. In Tiefen flacher als 1000 m wer-
den die hochsten Werte im Untersuchungsgebiet von < € >= 1 x 107 Wkg ! erreicht.

Die im Untersuchungsgebiet vorgefundene nahezu konstant verteilte Dissipationsrate
unterscheidet sich stark von der Vertikalverteilung des GM76 Modells. In einem mit der
Tiefe ausgeglichenen energetischen Zustand des internen Wellenfeldes weist die Dissipati-
onsrate eine von dem Quadrat der Schichtung abhéngige Tiefenverteilung auf. Beobach-
tungen dieser Tiefenverteilung sind zum Beispiel von (Kunze und Sanford, 1996) in der
Sargasso See des westlichen Nord Atlantiks beschrieben worden. Im Somalibecken nimmt
die Schichtung kontinuierlich bis in eine Tiefe von 3000 m ab. Die Vertikalverteilung des
Verhéltnisses der Schervarianz nimmt dagegen bis in eine Tiefe von 2500 m zu (Abbil-
dung 7.3). Diese Tatsache deutet an, daf sich im Untersuchungsgebiet die Scherung des

1/2 einstellt.

internen Wellenfeldes in Tiefen unterhalb von 1000 m proportional zu N~
Diese Beobachtung steht im Widerspruch zu den {iiblicherweise im Ozean beobachteten

Scherfelder von internen Wellen, die sich proportional zu N ! verhalten.
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Abbildung 7.15: Vertikalverteilung der turbulenten Dissipationsrate in den verschiedenen
Teilgebieten. Die gepunktete Linie kennzeichnet die nach Henyey et al. (1986) bei einer Schich-
tung von Ny=0,0052s"! berechnete Dissipationsrate des GM76 Modells. Der Mittelwert wurde
unter Beriicksichtigung der logarithmischen Verteilung der Dissipation gebildet.
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7.3.4 Verteilung des vertikalen Austauschkoeffizienten

Der vertikale Austauschkoeffizient kann aus der turbulenten Dissipationsrate anhand der
Parameterisierung von Osborn (1980) (Gleichung 6.21) abgeschétzt werden. Dort ist K,
proportional zur Vermischungseffektivitit und der Dissipation und reziprok proportional
zum Quadrat des Schichtungsparameters. Die Vermischungseffektivitit wurde in Anleh-
nung an die Literatur mit v = 0,2 beziffert (sieche Abschnitt 6.3.5).

Die im letzten Abschnitt festgestellte nahezu konstante Vertikalverteilung der Dissi-
pationsrate fiihrt durch die Osborn Parameterisierung zu einer N~2 abhiingigen Verti-
kalverteilung des turbulenten Austauschkoeffizienten (Abbildung 7.16). Folglich nimmt
der turbulente Austauschkoeffizient in allen drei Teilgebieten mit der Tiefe stark zu.
In den Tiefen mit konstanter Brunt-Viisila-Frequenz zwischen 2800 m und 4300 m des
Somalibeckens erreicht der Erwartungswert des Austauschkoeffizienten Werte iiber <
K,>=1x10"*"m?s™". In Tiefen unterhalb von 4300 m werden die hochsten Werte von
< K,>=2-3x10"*m?s™" erreicht. Bemerkenswert ist auch, daf§ der Austauschkoeffi-
zient zwischen 1500 m bis 2800 m um einen Faktor 10 zunimmt. Im westlichen Arabischen
Becken und iiber dem Arabisch-Indischen Riicken steigt der Austauschkoeffizient bis in
eine Tiefe von ca. 3500 m an. Unterhalb dieser Tiefe werden im Untersuchungsgebiet die

I erreicht.

hochsten Erwartungswerte von < K, >= 3 —4 x 107*m?s~

Die in Abbildung 7.16 dargestellten Ergebnisse zeigen insgesamt einen um den Faktor
10 bis 40 erhohten mittleren vertikalen Austauschkoeffizienten gegeniiber den iiblicher-
weise in grofleren Tiefen des Ozean vorgefundenen Werten. Die hochsten Werte wurden
dabei direkt iiber dem Arabischen-Indischen-Riicken und im westlichen Arabischen Meer
festgestellt. Die Stromungsprofile aus dem westlichen Arabischen Meer wurden fast aus-
schiellich in der ndheren Umgebung des Riickens aufgenommen, wodurch der erhéhte
Austauschkoeffizient beeinflufit sein konnte. In die Berechnungen des mittleren Aus-
tauschkoeffizienten fiir das Somalibecken gingen jedoch alle auf den drei FS METEOR
Expeditionen aufgenommenen LADCP und Pegasus Profile ein, so da} der Erwartungs-
wert als reprisentativ fiir das gesamte Becken angesehen werden kann. Die Tatsache,
daB die in Abbildung 7.16 dargestellten Dissipationsraten jedes einzelnen Profils erh6hte
Werte aufweisen, bestétigt die Folgerung.

Die im gesamten Gebiet vorgefundene in der Tiefe erhdhte vertikale Austauschrate
unterscheidet sich deutlich von Ergebnissen anderer Autoren. Erhchte Austauschkoeffi-
zienten in Zusammenhang mit variabler Bodentopographie wurden bereits in einer Reihe
von Untersuchungen festgestellt (z.B. Eriksen, 1982a; Toole et al., 1994; Polzin et al.,
1996b; Ferron et al., 1998; Ledwell et al., 2000). Die Austauschkoeffizienten sind dort
aber nur in unmittelbarer Umgebung der variablen Bodentopographie stark erh6ht. Aus

direkten Turbulenzmessungen von Toole et al. (1994) bestimmte Austauschkoeffizienten
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Abbildung 7.16: Vertikalverteilung des vertikalen Austauschkoeffizienten. Die gepunktete Li-
nie kennzeichnet den Austauschkoeffizienten des GM76 Modells. Der Mittelwert wurde unter
Beriicksichtigung der logarithmischen Verteilung des Austauschkoeffizienten gebildet.
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zeigten beispielsweise Werte von < K, >= 3 x 107*m?s™!

im Umkreis von einigen
Kilometern zur Meereskuppe. In grofieren Abstdnden zu dieser fiel der Austauschkoeffi-
zient auf Werte von < K, >= 0,2x 10" *m?s™! ab. Abgesehen vom Arabisch-Indischen
Riicken ist die Bodentopographie des nordlichen Somalibeckens sehr eben.

Eine mogliche Erkldarung fiir die besonderen Eigenschaften des oben beschriebenen in-
ternen Wellenfeldes und den damit verbundenen hohen Austauschraten bietet ein von den
in der Literatur beschriebenen Beobachtungen unterschiedicher Anregungsmechanismus.
Nach der unten aufgefiihrten Fehlerabschitzung der Dissipation und des Austauschkoef-

fizienten wird auf diesen Punkt weiter eingegangen.

7.3.5 Fehlerabschitzung

Der Fehler der Dissipationsabschéiitzung und des vertikalen Austauschkoeffizienten wird
durch zwei Faktoren beeinfluflt: die Unsicherheit der Parameterisierungen und die Auflo-
sungsgrenze des Scherspektums des internen Wellenfeldes durch die zur Verfiigung ste-
henden Profile der Horizontalgeschwindigkeit. Die Vernachlissigbarkeit von Mefifehlern
der horizontalen Geschwindigkeitsprofilen wurde bereits in Abschnitt 7.2.3 gezeigt.

Untersuchungen 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 {ibereinstimmende Ergebnisse zwischen den aus den Para-
meterisierungen abgeleiteten und anhand Mikrostukturdaten direkt bestimmten Dissipa-
tions- und Austauschraten. Die Datengrundlage der durchgefiihrten Vergleiche beinhal-
tete auch nicht GM76 dhnliche interne Wellenfelder, wodurch dieses Ergebnis auch fiir
das hier beschriebene interne Wellenfeld iibertraghar wird.

Bei der Berechnung der Schervarianzen wird davon ausgegangen, daf} sich die mittlere
Energiedichte des aufgelosten Scherspektrums in den nichtaufgelsten Wellenzahlbereich
fortsetzt (Abbildung 7.17). Diese Annahme steht im Einklang mit dem universellen Scher-
spektrum von Gargett et al. (1981). Beobachtungen zeigten allerdings auch von dem uni-
versellen Spektrum abweichende spektrale Dichteverteilungen (z.B. Duda und Coz, 1989;
Gregg et al., 1993; Kunze und Sanford, 1996). Die grofite Zunahme der Energiedichte mit
steigender Wellenzahl in der Literatur wurde von Duda und Cox (1989) beobachtet. Hier
zeigte sich eine lineare Zunahme der Energiedichte mit der Wellenzahl. Kunze und San-
ford (1996) dagegen beobachteten den bislang stirksten Abfall der Energiedichte mit
zunehmender Wellenzahl. In einer Tiefe zwischen 1000 m und 2000 m verringerte sich
die Energiedichte proportional zu k~' fiir Wellenzahlen gréfer als 0,02m™', ohne daf
der Ubergangsbereich des Scherspektrums erreicht war. Werden diese Beobachtungen als
Grenzwerte vorausgesetzt, so 1af3t sich ein maximal méglicher Fehler aufgrund der einge-
schrinkten Auflésung der hier zur Verfiigung stehenden Daten bestimmen.

Eine lineare Zunahme der spektralen Energiedichte fiir Wellenzahlen grofler als die
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Abbildung 7.17: Schematische Darstellung moéglicher Wellenzahlabhéngigkeiten der Scher-
spektren. Der aufgrund der Auflésungsgrenze der Messungen unsichere Bereich des Spektrums
ist grau schattiert dargestellt.

Auflosungsgrenze fithrt zu einer erhohten mittleren Schervarianz, wodurch die Uber-
gangswellenzahl zu kleineren Wellenléingen hin verschoben wird (Abbildung 7.17). Bei

I und einer

einer oberen Auflosungsgrenze der vertikalen Wellenzahl von ky = 1/60m™
mit dem GM76 vergleichbaren mittleren spektralen Dichte im aufgelosten Wellenzahlbe-
reich kann das Verhéltnis der lokalen Schervarianz zu der Schervarianz des GM Modells
maximal um einen Faktor 1,63 unterschéitzt werden. Liegt die mittlere spektrale Ener-
gie im aufgeldsten Wellenzahlbereich hoher als die des GM76 Modells, verringert sich
die obere Fehlerschranke. Ist die mittlere Spektraldichte beispielsweise um einen Faktor
2 gegeniiber GM76 erhoht, wird das Verhéltnis der Schervarianzen maximal um einen
Faktor 1,24 unterschétzt. Bei einer um einen Faktor 3 erhéhten Energiedichte liegt der
relative Fehler bei 1,09.

Bei der oben verwendeten Auflésungsgrenze liegt die untere Fehlerschranke des Vari-
anzverhiltnisses fiir GM76 Bedingungen bei einem Faktor 0,47. Sie fiihrt insgesamt zu
einer hoheren Abweichung als die obere Schranke, da sich hier die Ubergangswellenzahl
nicht verringert. Auch hier nimmt die Fehlerschranke mit steigender mittlerer spektraler
Energiedichte ab. Bei einer um einen Faktor 2 gegeniiber dem GM76 Modell erhéhten
Spektraldichte kann das Verhiltnis der Varianzen maximal um einen Faktor 0,71 un-
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terschitzt werden, bei einer um einen Faktor 3 erhohten Energiedichte um 0,84.

Fiir diese Arbeit von Interesse sind vor allem die Fehler der in gréfleren Tiefen be-
stimmten Dissipationsraten. Unterhalb von 2500 m ist die mittlere spektrale Energie-
dichte in allen drei Teilgebieten um mehr als einen Faktor 3 hoher als die des GM76
Spektrums. Als eine sichere Abschitzung beider Fehlerschranken fiir das Verhiltnis der
Schervarianzen kann daher ein relativer Fehler von 1,2 akzeptiert werden. Da die Dissipa-
tion von dem Quadrat der Schervarianz abhéngig ist, ist der relative Fehler aufgrund des
nicht vollstindig aufgeldsten Scherspektrums mit d¢ = 1,5 ausreichend beschrieben. Zu-
sammen mit der Unsicherheit der Parameterisierungen liegt damit der maximale relative
Fehler der in Tiefen unterhalb von 2500 m abgeschétzten Dissipations- und Austauschra-
ten bei ., = £3.

7.4 Beschreibung des Anregungsmechanismus

In der Beschreibung des dynamischen Gleichgewichts interner Wellen in Abschnitt 6.2.3
wurde auf eine Reihe von méglichen Anregungsmechanismen eingegangen. Quantitative
Abschiatzungen der Energiebeitrage der unterschiedlichen Quellen kénnen bis heute nur
sehr eingeschrinkt durchgefiihrt werden. Dies begriindet sich vor allem auf der Schwie-
rigkeit der Unterscheidung zwischen den einzelnen Energiequellen fiir ein lokal beobach-
tetes internes Wellenfeld (D‘Asaro, 1991). Das in den letzten Abschnitten dargestellte
interne Wellenfeld unterscheidet sich stark von iiblicherweise im Ozean vorgefundenen
internen Wellenfeldern. In diesem Abschnitt wird ein Anregungsmechanismus aufgezeigt,
der die im Untersuchungsgebiet gefundenen Unterschiede des internen Wellenfeldes er-
kldren kann.

In den vorangegangenen Abschnitten wurde eine erhohte spektrale Energieverteilung
des internen Wellenfeldes in grofieren Tiefen anhand Strémungszeitserien und Profilen
der horizontalen Scherung festgestellt, welche einen hohen vertikalen Austausch im nérd-
lichen Teil des Untersuchungsgebietes bedingt. Die rdumliche Verteilung der Schervarian-
zen zeigten zusétzlich erh6hte Werte in der unmittelbaren Umgebung von variabler Bo-
dentopographie. Weiterhin konnte ein netto aufwirts gerichteter Energieflufl der internen
Wellen festgestellt werden, der die hochsten Werte direkt {iber dem Arabisch-Indischen
Riicken aufwies. Diese Ergebnisse deuten auf einen mit Verdnderungen der Bodentopo-
graphie zusammenhéngenden Anregungsmechanismus des internen Wellenfeldes hin.

Im Unterschied zu in der Literatur beschriebenen energetischen Wellenfeldern, die
in Zusammenhang mit Verdnderungen der Topographie besprochen wurden, zeigen die

Untersuchungen dieser Arbeit:

e eine auch in groBeren Entfernungen zu Verdnderungen der Bodentopographie erhéhte
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spektrale Energiedichte, und

e erhohte spektrale Energiedichten iiber den gesamten von den Stromungszeitserien auf-
gelosten Frequenzbereich des internen Wellenfeldes, wobei das Verhiltnis von Scherung

zu Spannung auf ein durch Trigheitsschwerewellen dominiertes Wellenfeld hinweist.

In der folgenden Darlegung wird gezeigt, dal Wechselwirkungen der iiber dem nord-
westlichen Arabischen Meer beobachteten 30 bis 40 tdgigen Rossbywellen mit der Topo-

graphie diese Beobachtungen erklidren kénnen.

7.4.1 Wechselwirkung zwischen Topographie und periodischer Strémung

Die Anregung von internen Wellen durch die Uberstrémung von topographischen Hin-
dernissen im geschichteten Ozean ist in einer Reihe von theoretischen Studien untersucht
worden. Ein bekanntes Phénomen bei einer Uberstrémung ist die Anregung von Lee Wel-
len. In Kapitel 5 wurde eine stark variable Tiefenstromung iiber dem Arabisch-Indischen
Riicken zwischen dem Somalibecken und dem Arabischen Becken festgestellt. Es zeigte
sich, daf} die in der Tiefe dominanten Bewegungen durch Rossbywellen mit Perioden von
30 bis 40 Tagen hervorgerufen werden (Figenheer, 1997). Eine weitere zeitlich variable
Uberstromung des Riickens wird durch die barotropen Gezeiten hervorgerufen.

Modellstudien iiber die Anregung von internen Wellen durch Wechselwirkung von
zeitlich variablen Stromungen mit der Topographie sind beispielsweise von Coz und Sand-
strom (1962) und Baines (1973) durchgefiihrt worden. Die umfassenste Behandlung der
Problematik, die heute noch als giiltig angenommen wird (siehe z.B. Ledwell et al. (2000);
D<Asaro (1991)) ist von Bell (1975b) durchgefiihrt worden. Im Gegensatz zu anderen Un-
tersuchungen wurde von Bell (1975b) keine Einschrinkung der Frequenz w, der Stromung
vorgenommen, wodurch sowohl die Wechselwirkung von Gezeiten als auch von langperi-
odischen Stromungen mit der Topographie beschrieben werden konnte. Die im Modell
verwendeten Randbedingungen sind in Abbildung 7.18 skizziert.

Die allgemeinen Losungen des Modells zeigen, daf fiir eine beliebige Form des topo-
graphischen Hindernisses H (x) die durch die Uberstromung angeregten internen Wellen
nicht nur die Frequenz der Stromung, sondern auch alle zu der Anregungsfrequenz har-
monischen Frequenzen nwgy,n = 1,2, ... annehmen. Die Amplituden der Wellen mit der
Frequenz k wy sind dabei von dem k-ten Glied einer Taylorreihenentwicklung des topo-
graphischen Hindernisses abhéngig. Bell (1975a) untersuchte die Losungen des Modells
fiir ein aus bathymetrischen Daten abgeleitetes Wellenzahlspektrum der Topographie im
Pazifik. Unter der Beriicksichtigung von Absorptionsmechanismen der niederfrequenten

1

Wellen berechnete er einen turbulenten Austausch von < K, >= 1 X 107" m2s~! auf-

grund niederfrequenter Stomungen mit realistischen Amplituden.
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Abbildung 7.18: Schematische Darstellung der Modellrandbedingungen von Bell (1975b).

Die Ubertragbarkeit der Ergebnisse auf Vorgéinge im Ozean ist natiirlich aufgrund der
im Modell verwendeten starken Vereinfachungen, wie zum Beispiel die Voraussetzung der
Linearitdt, die Vernachlissigung der Corioliskraft und eine als konstant angenommene
Schichtung, fragwiirdig. Allerdings liegen die von dem Modell vorherbestimmten Aus-
tauschraten in der Groflenordnung von dem heute in weiten Teilen des Ozeans vorgefun-
denen vertikalen Austausch.

Wichtig fiir die Interpretation der Ergebnisse in dieser Arbeit ist die Tatsache, daf} in
dem Modell auch interne Wellen mit Frequenzen kleiner als die der Anregung entstehen
konnen. Dadurch zeigt das Modell die Moglichkeit einer Anregung von internen Wellen
durch die Rossbywellen mit Perioden von 30 bis 40 Tagen auf. Wird davon ausgegangen,
dafl eine Taylorreihenentwicklung eines topographischen Hindernisses iiberwiegend aus
den ersten Gliedern der Entwicklung bestimmt wird, so besteht das durch die Rossby-
wellen angeregte Wellenfeld {iberwiegend aus internen Wellen mit Frequenzen im Bereich
der Tragheitsfrequenz. Der Anregungsmechanismus ist auflerdem effektiver, je grofier die
Frequenz der Rossbywellen und je kleiner die Trigheitsfrequenz selbst ist. Die Gezeiten-
perioden liegen bei typischer ozeanischer Schichtung alle innerhalb des fiir interne Wellen
giiltigen Frequenzbereich, die hoheren harmonischen Frequenzen liegen jedoch auflerhalb

dieses Bereichs und bleiben am topographischen Hindernis gefangen.

Zusammenfassend zeigt das Modell von Bell (1975b), da§ sowohl fiir barotrope Ge-
zeiten als auch fiir die 30 bis 40 tégigen Rossbywellen die Moglichkeit einer Anregung von
internen Wellen besteht und erklidrt damit die beobachtete erhdhte Energie in der un-
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Abbildung 7.19: Schematische Darstellung von aufgrund der Wechselwirkung zwischen To-
pographie und periodischer Strémung abgestrahlten internen Wellen aus der Sicht eines mit der
Stromung bewegten Beobachters. Die gestrichelten Linien repréisentieren die maximale Verla-
gerung der Topographie. Die Anregungsfrequenz betrigt hier wg = 0,45N (aus Bell (1975b)).

mittelbaren Umgebung von variabler Bodentopographie (Abbildung 7.19). Die Frequenz-
verteilung der angeregten Wellen unterscheidet sich jedoch, da die barotropen Gezeiten
nur interne Wellen mit Frequenzen grofier oder gleich der Gezeitenfrequenzen anregen
konnen. Die Rossbywellen kénnen dagegen Frequenzen des gesamten internen Wellen-
feldes anregen, wobei vor allem eine Anregung von internen Wellen mit Frequenzen im

Bereich der Triagheitsfrequenzen zu erwarten wére.

7.4.2 Horizontale Propagation interner Wellen

Die Bodentopographie im zentralen nérdlichen Somalibecken hat keine topographischen
Unebenheiten, die zu einer Anregung von internen Wellen zur Verfiigung stehen wiirden.
Es wird daher die Moglichkeit untersucht, ob die an variabler Bodentopographie angereg-
ten internen Wellen verantwortlich fiir die an den Verankerungspositionen des zentralen
Beckens festgestellte Erhohung der spektralen Energiedichte der internen Wellen sein
kénnen.

Um vom Arabisch-Indischen Riicken in das zentrale nordliche Somalibecken zu gelan-
gen, miifiten die an der Topographie angeregten internen Wellen horizontale Entfernungen
von iiber 200 km zuriicklegen (siehe auch Abbildung 7.21). Typische Gruppengeschwin-
digkeiten interner Wellen mit vertikalen Wellenzahlen im Bereich von 0,01 m™' liegen
in der Gréflenordnung von 0,01-0,1ms~!. Die internen Wellen wiirden daher zwischen

20 und 200 Tage bendétigen, 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 Ausbreitungsvermégen (durchgezogene Isolinien). Die y-Achse kennzeichnet das Verhiltnis
der horizontalen zur vertikalen Wellenzahl (links) und die dazugehorige Frequenz (rechts) der
internen Wellen. Hochfrequente interne Wellen mit groflen Wellenzahlen wechselwirken stark
(Nonlinear) und kénnen nicht weit propagieren. Ein Teil der Wellen mit niedrigen Frequenzen
wird durch Scherstromungen und andere interne Wellen durch Dopplerverschiebung gebrochen
(Refracted). Tragheitswellen (o = f) mit kleinen vertikalen Wellenldngen kénnen aufgrund des
B-Effekts nicht existieren (No waves). Aus D‘Asaro (1991).

pengeschwindigkeit von internen Wellen mit Frequenzen im Bereich der Brunt-Viisila-
Frequenz hat nur eine geringe Horizontalkomponente. Diese Wellen miifiten fiir das Er-
reichen solcher Entfernungen hiufig an der Sprungschicht und am Boden reflektieren. Die
Gruppengeschwindigkeit von internen Wellen mit Frequenzen im Bereich der Trigheits-
frequenz haben dagegen einen sehr hohen horizontalen Anteil.

Aufgrund von Wellen-Wellen Wechselwirkungen oder Wechselwirkungen zwischen
Wellen und Scherstromungen wird die Lebensdauer von internen Wellen stark einge-
schrinkt, wodurch sich ihr horizontales Ausbreitungsvermégen verringert (Abbildung
7.20). Nichtlineare Wellen-Wellen Wechselwirkungen fiihren besonders bei Wellen mit
hohen Frequenzen zu einer starken Beeintréchtigung der horizontalen Ausbreitung (z.B.
D‘Asaro, 1991; Hirst, 1991). Zudem haben interne Wellen mit hohen Frequenzen hihere



7.4. Beschreibung des Anregungsmechanismus 173

Wechselwirkungsraten als niederfrequente Wellen mit gleicher Vertikalskala (McComas,
1977). Interne Wellen mit kleinen Frequenzen werden dagegen stirker durch Frequenz-
verschiebung aufgrund des Dopplereffektes beeinflufit.

Unter Beriicksichtigung aller Wechselwirkungen ergibt sich jedoch ein lingerer Aus-
breitungsweg fiir Wellen im Frequenzbereich zwischen 1,2f < w < 3f, wobei f die
Trigheitsfrequenz darstellt (Abbildung 7.20). Interne Wellen in diesem Frequenzbereich
konnen selbst mit Wellenzahlen von 0,01 m ! das zentrale Somalibecken erreichen, wenn
sie an dem Arabisch-Indischen Riicken oder an dem Kontinentalabhang von Afrika ange-
regt werden. Wellen mit Frequenzen im Bereich der Brunt-Viisild-Frequenz und grofleren
Wellenzahlen konnen jedoch keine groflen Entfernungen zuriicklegen. Es ist daher sehr
unwahrscheinlich, dafl die direkte Anregung von internen Wellen durch die barotrope Ge-
zeitenstromung zu der erh6hten Energiedichte des internen Wellenfeldes im Somalibecken
fiihrt.

7.4.3 Energie der baroklinen Gezeiten

Im Gegensatz zu den internen Wellen mit grofien Wellenzahlen konnen interne Wellen
mit hohen Frequenzen und kleinen Wellenzahlen grofiere Entfernungen zuriicklegen (Ab-
bildung 7.20). Die kinetische Energie interner Gezeiten der ersten vertikalen Moden kann
dann durch Scherstréomungen und durch Wellen-Wellen Wechselwirkungen, hier die pa-
rametrische subharmonische Instabilitéit (McComas, 1977), an interne Wellen mit nied-
rigeren Frequenzen und kleinen Wellenzahlen weitergegeben werden. Ein Voraussetzung
fiir eine Dominanz dieses Mechanismus wire, dafy die Energie der baroklinen Gezeiten in
niedrigen Moden gegeniiber anderen Meeresgebieten erhoht ist.

In Abschnitt 4.4 wurde ein Verfahren zur Berechnung der Amplituden der barokli-
nen Gezeiten vorgestellt. Zusammen mit der barotropen Gezeitenstromung wurden dabei
die aus der vertikalen Strukturgleichung gewonnenen varianznormierten Verteilungen der
Horizontalgeschwindigkeiten der ersten drei baroklinen Moden an die Fourierkoeffizienten
der Partialtiden angepafit. Fiir eine Vergleichbarkeit der Ergebnisse wurde die kinetische
Energie der M, Gezeit der jeweiligen Moden durch das Quadrieren der Amplituden in
Abbildung 7.21 prozentual von der Summe der kinetischen Gesamtenergie an den jewei-
ligen Verankerungspositionen dargestellt.

Im zentralen nérdlichen Somalibecken hélt die barotrope My Gezeit zwischen 60% und
70% der Gesamtenergie. Die kinetische Energie der baroklinen Gezeiten ist gleichméfig in
den drei Vertikalmoden verteilt. Thr Anteil an der Gesamtenergie liegt im Mittel entspre-
chend etwas iiber 10%. Der hochste barokline Energieanteil wurde siidlich von Sokotra
auf dem Schelfgebiet bei Verankerung K12 festgestellt. Hier betrigt der barokline Anteil
75% der Gesamtenergie. Etwas weiter siidlich am Kontinentalabhang vor Sokotra (K13

und K14) liegt der barotrope Gezeitenanteil jedoch wieder iiber 60%. Die energetischen
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Abbildung 7.21: Verteilung der kinetischen Energie der My - Tide auf die barotrope und
ersten drei baroklinen Moden der Gezeitenstromung an den verschiedenen Verankerungsposi-
tionen (schwarze Punkte). Die Zahlen in Klammern bezeichnen die prozentualen Anteile der

barotropen Gezeit und der ersten, zweiten und dritten baroklinen Mode an der kinetischen
Energie der Gezeitenstromung. Wassertiefen grofer als 4000 m sind weifl dargestellt.

baroklinen Gezeitenstromungen sind demnach auf das flache Teilgebiet des Kontinen-
talabhanges siidlich von Sokotra beschriankt.

Kantha und Tierney (1997) berechneten die Energieverteilung der ersten baroklinen
Mode anhand TOPEX/POSEIDON Daten und einem hochauflésenden baroklinen Ge-
zeitenmodell fiir den gesamten Ozean. In dem Modell zeigte die erste barokline Mode im
Mittel 16% der Energie der barotropen Gezeit. Dieser Wert ist vergleichbar mit den hier
beschriebenen Ergebnissen der harmonischen Analyse. Aus Daten abgeleitete Energie-
verteilungen der Gezeiten bezogen auf barotrope und barokline Anteile anderer Autoren
zeigen iiberwiegend Energieanteile zwischen 50% und 90% in der barotropen Komponen-
te (z.B. Wunsch, 1975; Siedler und Paul, 1991).

Siedler und Paul (1991) berechneten die barotrope und die ersten beiden barokli-

nen Gezeitenkomponenten anhand 15 Verankerungen aus dem 6stlichen Becken des Nord
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Atlantiks. Im Unterschied zu diesen Ergebnissen zeigten sich dort auch bei geringen
Entfernungen zwischen einzelnen Verankerungspositionen starke Unterschiede zwischen
barotroper und barokliner Energieverteilung. Diese wurden auf variable Bodentopogra-
phie zuriickgefiihrt. Auflerdem wurde eine zeitliche Variabilitit der baroklinen Gezeiten-
stromungen mit typischen Perioden von 5 Tagen festgestellt. Die Amplitude der barotro-
pen M, Gezeit lag dort allerdings bei 0,05 ms™", fast doppelt so grofi wie die Amplituen
im Somalibecken.

Die fiir das Somalibecken berechneten baroklinen Gezeitenstrémungen zeigen keine
starke Abhéngigkeit von der lokalen Topographie. Weiterhin sind die Amplituden nicht
héher als iiblicherweise im Ozean beobachtete barokline Gezeitenstromungen. Die in der
harmonischen Analyse iiber den Zeitraum von 29 Tagen als konstant vorausgesetzten
baroklinen Phasenbeziehungen kann allerdings zu einer Unterschiitzung der baroklinen

Gezeiten fiihren.

7.4.4 Zeitliche Variabilitit der Rossbywellen

Die bisherigen Untersuchungen zum Anregungsmechanismus des in der Tiefe erhéhten
internen Wellenfeldes im nordwestlichen Indischen Ozean zeigten, daf} die sowohl von
Gezeiten als auch von Rossbywellen hervorgerufene Uberstrémung von topographischen
Hindernissen zur Anregung interner Wellen fiihrt. Das durch die Wechselwirkung zwi-
schen Topographie und Gezeiten hervorgerufene Wellenfeld kann jedoch keine grofien
horizontalen Entfernungen zuriicklegen, wodurch kein direkter Einflufl dieses Mechani-
mus im zentralen nordlichen Somalibecken zu erwarten ist. Ein indirekter Einflufl durch
die Anregung von baroklinen Gezeiten in niedrigen Moden konnte auch nicht bestétigt
werden, da die Energie barokliner Gezeiten im Untersuchungsgebiet nicht héher als in
anderen Teilen des Ozeans ist. Interne Wellen mit gréfieren vertikalen Wellenzahlen und
Frequenzen im Bereich der Trigheitsfrequenz kénnen dagegen auch gréfiere Distanzen
zuriicklegen und koénnten daher die Beobachtungen erkldren. In diesem Abschnitt soll
dieser Mdoglichkeit weiter nachgegangen werden.

Die Untersuchungen der Rossbywellen von Figenheer (1997) zeigten, dafl die Ampli-
tuden der 30 bis 40 tagigen Rossbywellen einer saisonalen Schwankung unterliegen. In den
Stromungszeitserien der Verankerungen wurden maximale Amplituden der Rossbywellen
in dem Zeitraum zwischen Oktober und Dezember beobachtet, minimale Amplituden
lagen zwischen April und Juli vor. Dies ist examplarisch anhand einer Zeitserie in Abbil-
dung 7.22 verdeutlicht. Im Falle eines Zusammenhangs zwischen den Rossbywellen und
der Anregung interner Wellen miif3te sich diese zeitliche Variabilitdt, wenn auch in einer
anderen Phase, auch in der spektralen Energie des internen Wellenfeldes aufzeigen.

Fiir die Uberpriifung dieser Hypothese wurde die mittlere spektrale Energie der 30

bis 40 téigigen Rossbywellen fiir jeweils zwei iiberlappende Segmente mit einer Linge
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Abbildung 7.22: Geschwindigkeiten entlang der Hauptstromungsrichtung in 4000 m Tiefe in
der Umgebung des Arabisch-Indischen Riickens (K20).

von 48 Tagen aus allen Zeitserien der Verankerungen bei 2000 m berechnet. Der betrach-
tete Bereich schliefft damit die Perioden zwischen 24 und 48 Tagen ein. Die Varianz
wurde durch die Multiplikation mit den entsprechenden Frequenzen bestimmt. Als re-
prisentativ fiir den Trigheitsbereich der internen Wellen wurde der Frequenzbereich zwi-
schen f < w < 5,6 x 107° s~! gewiihlt, welcher einer Periode zwischen 1,3 und 3 Tagen
entspricht. Die spektrale Energie der in diesen Frequenzbereich fallenden Werte wurde
ebenfalls mit den entsprechenden Frequenzen multipliziert und aufsummiert. Die beiden
Varianzverlaufe sind gegen die Zeit in Abbildung 7.23 gegeniibergestellt.

Eine saisonale Variabilitdt in der Energiedichte des niederfrequenten Bereichs der
internen Wellen ist deutlich ausgepréigt. Die hochsten Werte der Energiedichte wurden
zwischen Januar und Februar bestimmt, die niedrigsten Werte zwischen Mai und Juli.
Statistisch sind diese Ergebnisse jedoch trotz der Verwendung von sechs Zeitserien nicht
signifikant. Die Rossbywellen weisen die hochste Varianz zwischen November und De-
zember auf. Zwischen 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 Meeresoberflichenauslenkung zeigt im Juli einsetzende nach Westen
progagierende Anomalien mit Perioden kleiner als 55 Tagen, die bei ca. 60°O angeregt
werden (FEigenheer (1997), P. Brandt, pers. Mitt.).

In Abschnitt 7.2.4 wurde keine statistisch signifikante Abweichung der spektralen
Energie interner Wellen zwischen den einzelnen Reisen anhand der Stromungsprofile
festgestellt. Dieses Ergebnis steht im Einklang mit dem in Abbildung 7.23 dargestellten
zeitlichen Varianzverlauf der internen Wellen wéhrend der Melkampagne. Im Vergleich
zu den wihrend der Meflkampagne aufgenommenen Daten miifiten die aus den vertika-
len Scherprofilen bestimmten spektralen Energiedichten in den Wintermonaten héhere
Energieniveaus aufweisen. Dies hat auch eine bedeutende Konsequenz fiir den vertikalen

Austausch im Untersuchungsgebiet, der in den Wintermonaten noch hoher zu erwarten
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Abbildung 7.23: Varianzerhaltende Energiedichte im Frequenzbereich zwischen f < w <
5,6 x 107° s~ der Horizontalgeschwindigkeiten in 2000 m Tiefe fiir verschiedene Monate. Die
gestrichelte Linie stellt die Varianz der 24 bis 46 Tage Fluktuationen der Zeitserien dar. Das
Konfidenzintervall kennzeichnet die Signifikanz der Varianzbestimmung der internen Wellen.

wire als die Ergebnisse aus diesem Kapitel beschrieben.

Zusammenfassend machen die beiden Varianzverldufe deutlich, dafl sowohl die Energie
der internen Wellen als auch die Energie der Rossbywellen einem Jahresgang unterliegen.
Diese Korrelation bekréftigt die Hypothese einer moglichen Anregung der internen Wellen

durch die im Untersuchungsgebiet vorhanden Rossbywellen.

7.5 Diskussion der Ergebnisse

In diesem Kapitel wurde ein in der Tiefe stark erhohter vertikaler Austauschkoeffizi-
ent im gesamten nordlichen Somalibecken, iiber dem Arabsich-Indischen Riicken und
im westliche Arabischen Meer festgestellt. Im Unterschied zu den meisten in der Lite-
ratur beschriebenen Beobachtungen von erhéhten vertikalen Austauschraten im Ozean
erstreckt sich dieses Gebiet iiber eine weit ausgedehnte Fliche. Eine Erklarung dieser

Tatsache ist, dafl unterschiedliche Prozesse zu dem fiir die Vermischung verantwortlichen
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erhohten internen Wellenfeld fiihren.

Nahezu alle in der Literatur erwdhnten Beobachtungen von in Tiefen erhéhten verti-
kalen Austauschkoeffizienten werden in Zusammenhang mit variabler Bodentopographie
beschrieben. Eine Reihe von Untersuchungen beschiftigt sich mit der vertikalen Vermi-
schung an untermeerischen Kuppen. Die fiir diese topographische Form charakteristischen
internen Wellenfelder zeigen Eigenschaften, die nicht im Einklang mit den in diesem Ab-
schnitt dargestellten Ergebnissen stehen. Zum einen zeigen die Frequenzspektren nur fiir
Frequenzen grofler als die der Gezeiten erhohte 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 fiir
die hohe vertikale Vermischung an den Kuppen werden die barotropen Gezeiten angese-
hen, die durch Wechselwirkungen mit der Topographie interne Wellen anregen.

Andere Untersuchungen zeigten in Gebieten mit Bodentopographie, die auf kiirze-
ren Distanzen starke Anderungen aufweist, eine im Bereich von 500m bis 1000 m iiber
dem Meeresboden erhéhte vertikale Vermischung (z.B. Polzin et al., 1997; Ledwell et al.,
2000). Der in diesen Gebieten bestimmte vertikale Austausch liegt in der GroBenordnung
von < K, >= 0,5—4x10"*m?s~!. Als Energiequelle fiir die Vermischung konnten auch
hier die barotropen Gezeitenstromungen identifiziert werden, die mit der stark variablen
Bodentopographie wechselwirken (Ledwell et al., 2000).

Eine in der Tiefe erh6hte spektrale Energie interner Wellen, die auch in groferen Di-
stanzen zu einem topographischen Hindernis nicht abgeklungen war, wurde von Kunze
et al. (1992) beschrieben. Vor der Kiiste Kaliforniens konnten in der Nihe des Pioneer
Seamount aber auch 200 km nordlich der Kuppe, erhohte Energieniveaus der Scherspek-
tren festgestellt werden. Die Autoren erwagten die Moglichkeit einer Anregung der inter-
nen Wellen durch die Wechselwirkung des in diesem Gebiet intensivierten mesoskaligen
Wirbelfeldes mit der Bodentopographie. Stark erhohte vertikale Austauschkoeffizienten
in Tiefen groBer als 1000 m wurden auch von Polzin und Firing (1997) siidwestlich der
Kerguelen Insel bei 55°S, 80° O im Indischen Ozean beobachtet. Das Energieniveau der
Scherspektren war dort dhnlich zu den hier dargestellten Ergebnissen um einen Faktor 5
bis 7 gegeniiber dem GM76 Modell erh6ht. Die verwendeten Messungen erstreckten sich
iiber ein Gebiet zwischen 50°S bis 55°S und 82° O bis 87° O, fast 500 km?2. Polzin und
Firing (1997) vermutete die Anregung von internen Wellen durch die Wechselwirkung
von mesoskaligen Stromungen mit der Topographie.

Die hier durchgefiihrten Untersuchungen zum Anregungsmechanismus der internen
Wellen zeigten, dafl die im Somalibecken und dem Arabischen Becken von Figenheer
(1997) beschriebenen Rossbywellen in Wechselwirkung mit dem Arabischen-Indischen
Riicken eine mogliche Quelle fiir das interne Wellenfeld darstellen. Dieser Mechanismus

liefert eine Erklarung fiir die auch im Tragheitsbereich erh6hten Frequenzspektren aus
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Abbildung 7.24: Schematische Darstellung des Energietransfers von Wind an die vertikale
Vermischung.

dem Somalibecken. Der stéirkste Anhalt fiir diese Hypothese liegt jedoch in der Korrela-
tion der Varianzen der Rossbywellen und des niederfrequenten Bereichs der verankerten
Zeitserien begriindet.

Die Ergebnisse zeigen einen Prozef auf, in dem der tiefe Ozean indirekt durch den
Wind vermischt wird (Abbildung 7.24). Der durch den Siidwestmonsun auf die Meeres-
oberfliche ausgeiibte Windstref} fithrt zu der Anregung von Rossbywellen. Diese Wellen
konnen in TOPEX/POSEIDON Altimeterdaten in dem Gebiet zwischen 4° N und 12° N
und 60° O bis an die Kiiste Somalias verfolgt werden (P. Brandt, pers. Mitt.). Ein Teilge-
biet davon wird von dem Arabischen-Indischen Riicken eingenommen. Eigenheer (1997)
beschrieb die Beobachtungen als erzwungene Rossbywellen, die mit einer vertikalen Wel-
lenléinge von 6000 m und zonaler Wellenléinge von 1100 km nach Westen propagieren. An
der Kiiste Somalias angekommen reflektieren die Wellen, wobei zonale Wellenldngen von
ca. 700 km angenommen werden.

Die Beobachtungen sind in vielerlei Hinsicht ungew6hnlich fiir den Ozean. H&ufig
im Ozean beobachtbare freie Rossbywellen propagieren entlang von Pfaden, auf denen
f/D konstant ist, wobei D die Wassertiefe darstellt. Diese Wellen wiirden mit einem
hinreichend ausgedehnten topographischen Hindernis nicht wechselwirken, sondern das
Hindernis durch eine Anderung der Ausbreitungsrichtung umgehen. Aus dem Auftre-

ten von planetarischen Wellen oder anderen mesoskaligen Wirbeln im Ozean kann daher
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nicht im allgemeinen auf eine erhéhte vertikale Vermischung geschlossen werden. Die
in diesem Abschnitt beschriebenen Untersuchungen zeigen allerdings, da} Gebiete mit
einer erh6hten Wirbelaktivitit potentielle Gebiete mit erhohter vertikaler Vermischung
darstellen.

Eine unmittelbare Folge der in groflerer Tiefe erhdhten Energie des internen Wellen-
feldes ist, daf} die vertikale Energieverteilung der internen Wellen nicht im Einklang mit
der sich aus der WKB-Approximation ergebenden Schichtungsskalierung ist. Diese wird
beispielsweise im GM75 Modell vorausgesetzt und beschreibt eine Abhéngigkeit zwischen
Scherung und Schichtung mit S ~ N~". Die hier in den Gebieten mit erhohter vertikaler
Vermischung beobachtete Verteilung der Scherung interner Wellen beschreibt dagegen

eine Abhiingigkeit von S ~ N2

. Die Tatsache, daf} dieser Zusammenhang in allen
drei Teilgebieten ausgeprégt ist, weist auf einen Gleichgewichtszustand hin. Unterstiizt
wird diese Hypothese durch die Beobachtungen von Kunze et al. (1992), der in dem
mit mesoskaligen Wirbeln intensivierten Gebiet vor der Kiiste Kaliforniens die gleiche
Abhéangigkeit zwischen Scherung und der mittleren Schichtung feststellen konnte.

Von dem topographischen Hindernis ausgestrahlte interne Wellen mit Frequenzen
zwischen 1,2f < w < 3f und Wellenzahlen kleiner als 0,01 m ! haben ein Ausbrei-
tungsvermogen von einigen 100 km. Sie sind in der Lage, kinetische Energie auch in von
ihrem Ursprung entfernte Regionen zu transportieren, wo sie den Energiefluf zu gréfieren
Wellenzahlen verstirken wiirden. Wechselwirkungen der internen Wellen mit den Rossby-
wellen konnten den Energiefluf zu grofien Wellenzahlen zusitzlich fordern (Kunze und
Sanford, 1986). Ein Proze}, der die vertikale Verteilung der kinetischen Energie der in-
ternen Wellen beeinflussen kann, ist die Absorption an kritischen Schichten (Booker und
Bretherton, 1967).

Die sich aus der Verteilung der Scherung ergebene Parameterisierungen des turbulen-
ten Austauschkoeffizienten ist K, ~ N
(1989) und Polzin et al. (1995) zeigten dagegen eine schichtungsunabhingige Verteilung

. Direkte Dissipationsmessungen von Gregg

des Austauschkoeffizienten auf, wobei allerdings nur ein geringer Anteil der Messungen in
Tiefen grofler als 1000 m durchgefiihrt wurden. In einer vorangegangenen Untersuchung
fand Gargett (1984) eine N~! Abhingigkeit des Austauschkoeffizienten. Die in dieser
Untersuchung verwendeten direkten Dissipationsmessungen stammten {iberwiegend aus
Fjorden, Seen und Schelfgebieten. Hier konnten Wechselwirkungen zwischen Topographie
und winderzeugten Fluktuationen einen stirkeren Einflufl gehabt haben.

Falls sich der hier gefundene Zusammenhang in anderen Regionen des Ozeans mit
erhohter mesoskaliger Wirbelaktivitit in Verbindung mit variabler Topographie weiter
bekriftigt, konnte in diesen Gebieten eine Parameterisierung der vertikalen Vermischung
alleine aus der mittleren Schichtung abgeleitet werden. Diese wire insbesondere fiir die

Verwendung eines variablen Austauschkoeffizienten in numerischen Modellen eine erheb-
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liche Vereinfachung. Weiterhin bestiinde die Moglichkeit, anhand von Satellitendaten,
beispielsweise der TOPEX/POSEIDON Daten, potentielle Gebiete erh6hter vertikaler

Vermischung im tiefen Ozean ausfindig zu machen.

7.6 Zusammenfassung

Dieses Kapitel befa3te sich mit der rdumlichen Verteilung der durch das interne Wel-
lenfeld hervorgerufenen vertikalen Vermischung im nordwestlichen Indischen Ozean und
seiner zeitlichen Variabilitéit. Im gesamten nordlichen Teilgebiet wurde in grofleren Tiefen
ein stark erhohter vertikaler Austauschkoeffizient festgestellt. Als Energielieferant fiir die

erhohte vertikale Vermischung konnten die Rossbywellen identifiziert werden.

Die Untersuchungen des internen Wellenfeldes wurden anhand von Vertikalprofilen der
horizontalen Scherung, CTD Daten und Strémungszeitserien aus Verankerungen durch-
gefiihrt. Im Untersuchungsgebiet nordlich von 3° N wurde in Tiefen unterhalb von 1500 m
eine erhohte Energieverteilung des internen Wellenfeldes bestimmt. Die Ergebnisse der
Untersuchungen im einzelnen:

e anhand der Stromungszeitserien aus dem Somalibecken wurde eine in der Tiefe re-
lativ zu der Schichtung erhohte Energiedichte der Frequenzspektren iiber den gesamten
aufgeldsten Frequenzbereich (f > w > 7 x 107%) der internen Wellen festgestellt.

e die Energiedichte der mit der Schichtung skalierten Scherung interner Wellen zeig-
te ebenfalls eine mit der Tiefe zunehmende Energieverteilung fiir Wellenlédngen zwischen
600 m und 60 m. Die hichsten Energiedichten wurden direkt iiber dem Arabisch-Indischen
Riicken festgestellt. Im Somalibecken wurde in Tiefen unterhalb von 3000 m eine um dem
Faktor 6 erhohte Varianz der Scherung relativ zum GM76 Modell beobachtet.

e die Abhéngigkeit der Scherung interner Wellen von der Schichtung konnte durch
S ~ N'"? beschrieben werden.

e es konnte ein netto aufwértsgerichteter Energieflufl der internen Wellen festgestellt

werden, der maximale Werte tiber dem Arabisch-Indischen Riicken annimmt.

Vertikale Verteilungen der turbulenten Dissipationsraten und des vertikalen Austauschko-
effizienten wurden anhand von Feinstruktur Parameterisierungen abgeschétzt. Im nordli-
chen Somalibecken, iiber dem Arabisch-Indischen Riicken und im westlichen Arabischen
Meer wurde ein vertikaler Austauschkoeffizient zwischen < K, >=1—4 x 107" m?s™!
in Tiefen unterhalb von 3000 m festgestellt. Diese Werte sind um einen Faktor 10 bis 40
héher als iiberlicherweise in diesen Tiefen des Ozeans vorgefundene Werte. Die Untersu-
chen ergaben im einzelnen:

e die turbulente Dissipationsrate zeigte in allen drei Teilgebieten eine nahezu tiefenun-
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abhingige Verteilung. Im Somalibecken wurde zwischen 2000 m und 4000 m eine Dissi-
pationsrate von < € >= 3 x 1071 Wkg! festgestellt. Im westlichen Arabischen Meer
wurde eine doppelt so hohe mittlere Dissipation bestimmt. Die héchsten Werte wurden
direkt iiber dem Arabisch-Indischen Riicken berechnet. Hier lag der Erwartungswert in
groBeren Tiefen bei < € >= 7 x 1071 Wkg~!.

e entsprechend der Parameterisierung von Osborn (1980) zeigte sich ein mit abneh-
mender Schichtung stark zunehmender vertikaler Austauschkoeffizient. Der Erwartungs-
wert des Austauschkoeffizienten im nérdlichen Somalibecken lag in Tiefen unterhalb von
3000m iiber < K, >= 1 x 107*m?s™". Im westliche Arabischen Meer und iiber dem
Arabisch-Indischen Riicken wurde ein vertikaler Austauschkoeffizient zwischen < K, >
= 3—4x10"*m?s! festgestellt.

e die Unsicherheit der beiden bestimmten Groflen liegt bei einem Faktor 3.

e der turbulente Austauschkoeffizient lief§ sich anhand der Schichtung mit K, ~ N

parameterisieren.

Bei der Untersuchung des moglichen Anregungsprozesses wurden die Gezeiten und Rossby-
wellen in Betracht gezogen. Dabei konnten die Rossbywellen als Anregungsmechanismus
identifiziert werden. Im einzelnen wurde festgestellt:

e der kinetische Energieanteil der barotropen M, Gezeit im zentralen nordlichen So-
malibecken betrug zwischen 60% und 70%. Der barokline Anteil war gleichméfig auf
die ersten drei Vertikalmoden verteilt. Diese Werte stimmen mit iiberlichweise im Ozean
vorgefundenen Verteilungen iiberein.

e cin durch die Anregung bedingter Jahresgang der Rossbywellen konnte auch im Fre-
quenzbereich der internen Wellen anhand der Verankerungszeitserien nachgewiesen wer-
den. Die Varianz der internen Wellen war zwischen Januar und Februar nahezu doppelt

so hoch wie wihrend der Meflkampagnen in den Monaten April bis August.

Die Ergebnisse dieses Abschnitts weisen auf unterschiedliche vertikale Verteilungen des
turbulenten Austauschkoeffizienten in Gebieten mit hoher und niedriger mesoskaliger
Variabilitét hin.



8. Zusammenfassung

Diese Arbeit befafit sich mit der vertikalen Vermischung als Antrieb der meridionalen
Umwiélzungszirkulation. Eine Wirmequelle in gréflerer Tiefe als die Quelle von kaltem
Wasser ist die Voraussetzung fiir Bewegungen im tiefen Ozean (Sandstriém, 1908). Ver-
tikale Vermischung bedingt einen in die Tiefe gerichteten Warmetransport.

Das Ziel dieser Arbeit ist die Quantifizierung der vertikalen Vermischung im Soma-
libecken, die aufgrund des dort beobachteten 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 deutschen Projekts “WOCE Monsunzirkulation” aufgenommen wurden. Anhand der
Datensétze wurden Untersuchungen zur Tiefenwasserausbreitung im Somalibecken und
zur rdumlichen und zeitlichen Verteilung der vertikalen Vermischung im nordwestlichen

Indischen Ozean durchgefiihrt.

Tiefenzirkulation im Somalibecken

Die Untersuchung der Tiefenzirkulation im Somalibecken wurde mit der Zielsetzung
durchgefiihrt, die Ausbreitung des im westlichen Indischen Ozeans nach Norden set-
zenden Randstroms zu beschreiben, und einen méoglichen Einflufl des Monsuns auf die
Tiefenzirkulation abzuschétzen.

Die Tiefenzirkulation im noérdlichen Somalibecken stellt sich als eine schwache zyklo-
nale Randstromzirkulation dar. Am noérdlichen Kontinentalfufl des Beckens wurde anhand
der Verankerungszeitserien ein nach Westen gerichteter Randstrom mit einer Breite von
100 km und einer mittleren Geschwindigkeit von 0,01 ms~! bis 0,02ms~! festgestellt. Der
Randstrom erstreckt sich vom Boden bis in eine Tiefe von 3500 m.

Der iiber den Verankerungszeitraum von 18 Monaten gemittelte Transport wurde mit
1,4 Sv bestimmt. Dieser Wert liegt in der Grofienordnung des von Johnson et al. (1998)
bestimmten Einstromtransports in das Somalibecken und entspricht fiinf Prozent der
Produktionsrate von Tiefenwasser im globalen Ozean.

Die Variabilitit der Tiefenzirkulation ist um einen Faktor 4 hoher als die mittle-
re Randstromgeschwindigkeit. Diese wird vorwiegend durch Rossbywellen mit Perioden
von 30 bis 40 Tagen und durch ein tiefenintensiviertes internes Wellenfeld hervorgerufen.

Die unterschiedlichen Ergebnisse friiherer Untersuchungen zur Tiefenzirkulation im So-
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malibecken kénnen durch die hohe Variabilitit erkliart werden.

Der Monsun bedingt durch seinen Halbjahreswechsel eine saisonale Umkehr der stark
ausgepragten Oberflichenstrémung im Somalibecken. In den tiefen Wasserschichten fin-
det sich hingegen kein Hinweis fiir eine durch den Monsun beeinflufite Stromungsumkehr.
Die harmonische Anpassung des Jahressignals an die Zeitserien ergab lediglich eine Am-

I'in Tiefen unterhalb von 3000 m.

plitude von weniger als 0,01 ms™
Die hier beschriebene Tiefenzirkulation im nordlichen Somalibecken ist in Einklang

mit dem Zirkulationsmodell von Stommel und Arons (1960b).

Vermischung im nordwestlichen Indischen Ozean

Die Quantifizierung der vertikalen Vermischung durch interne Wellen mit Hilfe von Fein-
strukturmessungen ist erst in den letzten Jahren moglich geworden (Polzin et al., 1995).
Diese neuen Erkenntnisse wurden in der vorliegenden Arbeit zur Berechnung der Vermi-
schung im nordwestlichen Indischen Ozean eingesetzt. Die Energieverteilung des internen
Wellenfeldes wurde analysiert, und der vertikale Austausch anhand von Feinstrukturpa-
rameterisierungen abgeschitzt. Eine weitere Zielsetzung war die Bestimmung des Ener-
gielieferanten fiir die vertikale Vermischung; hier kommen die Gezeiten und der Wind in
Frage.

Anhand der Verankerungsdaten wird eine in der Tiefe erhohte Energiedichtevertei-
lung der Frequenzspektren beobachtet. Die schichtungsskalierte Varianz interner Wellen
im untersuchten Frequenzbereich ist in Tiefen von 2000 m um den Faktor 4, in 4000 m
Tiefe sogar um den Faktor 9 gegeniiber der Varianz in 400 m Tiefe erhoht.

Die Scherung des internen Wellenfeldes stellt fiir die Vermischung eine entscheidende
Einflugréfle da. Die Untersuchungen der Scherung der internen Wellen wurden anhand
der LADCP Messungen durchgefiihrt. Fiir eine addquate Auflésung des Scherfeldes wur-
de das Auswertungsverfahren von Fischer und Visbeck (1993) weiterentwickelt.

Die Verteilung der Energiedichte des skalierten Scherfeldes im Gebiet nérdlich von
3° N nimmt mit der Tiefe zu. Im gesamten Somalibecken ist unterhalb von 3000 m Tiefe
eine um einen Faktor 6 erhdhte Scherungsvarianz relativ zu iiberlicherweise im Ozean
vorgefundenen Werten vorhanden. Diese Ergebnisse unterscheiden sich damit stark von
den Beobachtungen erhéhter Scherfelder anderer Autoren, die nur in unmittelbarer Um-
gebung von Topographie erhohte Werte aufwiesen.

Die Scherung der internen Wellen steht in einem festen Zusammenhang zu der Schich-
tung, die mit S ~ N "% beschrieben werden kann. Dieses Verhalten war auch schon von
Kunze et al. (1992) in einem von mesoskaligen Wirbeln dominierten Gebiet festgestellt
worden.

Abschitzungen der Dissipationsrate von internen Wellen wurde anhand der Gregg-

Henyey-Polzin Parameterisierung durchgefiihrt (Polzin et al., 1995). Der vertikale Aus-
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tausch wurde mit einer von Osborn (1980) entwickelten Beziehung bestimmt. Das Gebiet
nordlich von 3° N wurde in drei Teilgebiete aufgeteilt, das Somalibecken, das westliche
Arabische Becken und der Bereich iiber dem Arabisch-Indischen Riicken.

Ein mit der Tiefe stark zunehmender vertikaler Austauschkoeffizient wird in allen
drei Teilgebieten beobachtet. In Tiefen unterhalb von 3000 m im Somalibecken ist der
Erwartungswert < K, >= 1 x 10~*m?s~!. Uber dem Arabischen-Indischen Riicken
und im westlichen Arabischen Meer werden in diesen Tiefen noch héhere Werte von
< K,>=3-4x10"*m?s ™! beobachtet. Diese Austauschkoeffizienten liegen um einen
Faktor 10 bis 40 iiber den normalerweise in grofieren Tiefen des Ozeans vorgefundenen
Werten (z.B. Ledwell et al., 1993; Toole et al., 1994). Weiterhin ist der erhdhte Austausch
nicht nur auf die unmittelbare Umgebung der Topographie beschrinkt (Polzin et al.,
1997), sondern 148t sich auch noch in iiber 200 km Entfernung zu der Topographie beob-
achten. Ein iiber ein vergleichbar grofles Gebiet erhohter vertikaler Austauschkoeffizient
konnte bisher nur in einer weiteren Untersuchung (Polzin und Firing, 1997) festgestellt
werden.

Aufgrund der gefundenen Abhéngigkeit zwischen der Scherung und der Schichtung
ergibt sich eine Parameterisierung des Austauschkoeffizienten durch die Schichtung von
K, ~ 2P
tauschkoeffizienten sind unabhéingig von der Schichtung verteilt (z.B. Gregg, 1989).

. Ublicherweise im Ozean vorgefundene Verteilungen des vertikalen Aus-

Bei der Untersuchung des moglichen Anregungsprozesses wurden die Gezeiten und die
Rossbywellen in Betracht gezogen. Mit einer harmonischen Analyse konnten die Gezei-
tenstromungen in barotrope und barokline Komponenten aufgespalten werden. Der ba-
rotrope Anteil der kinetischen Energie der M, Gezeit im Somalibecken betréigt zwischen
60% und 70%. Der barokline Anteil ist gleichm#Big auf die ersten drei Vertikalmoden
verteilt. Diese Werte stimmen mit iiblicherweise im Ozean vorgefundenen Verteilungen
iiberein.

Anhand der Verankerungszeitserien konnte ein Jahresgang der Varianz sowohl im Fre-
quenzbereich der Rossbywellen als auch im Frequenzbereich der internen Wellen nachge-
wiesen werden. Die Varianz der internen Wellen ist zwischen Januar und Februar nahezu
doppelt so hoch wie wihrend der Meflkampagnen in den Monaten April bis August. Die
Anregung von internen Wellen durch Wechselwirkung der Rossbywellen mit der Topogra-
phie kann auch die hohe vertikale Vermischungsrate in grofler Entfernung zur Topographie
erkldren.

Insgesamt wird ein in der Tiefe stark erhohter vertikaler Austausch im gesamten
nordwestlichen Indischen Ozean zwischen 3° N und 14° N festgestellt, der einen erhéhten
Einstrom von Tiefenwasser in das Somalibecken hervorruft. Die Ergebnisse weisen auf un-
terschiedliche vertikale Verteilungen des turbulenten Austauschkoeffizienten in Gebieten

mit hoher und niedriger mesoskaliger Variabilitéit hin.
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Deep Jets und Vermischung am Aquator

Das Vorhandensein der Deep Jets am Aquator fiihrt zu Scherstromungen in der Was-
sersiule, die das Verhalten der internen Wellen und damit auch der vertikalen Vermi-
schung beeinflussen. Die Untersuchung hatte zum Ziel, den vertikalen Austausch am
Aquator zu quantifizieren.

Die Vertikalskalen der Deep Jets bei 57° O wurden mit 510sm (stretched meters) be-
stimmt. Zwischen April und August 1995 konnte eine Phasenumkehr der Jets beobachtet
werden. Eine Phasenumkehr der Deep Jets bei 80° O wurde bereits in Dengler und Quad-
fasel (zur Veroffentlichung eingereicht, 1999) beschrieben.

Die Dissipation am Aquator wurde anhand von Geschwindigkeits- und Schichtungs-
profilen mit der Methode von Kunze et al. (1990) aus dynamisch instabilen Tiefenah-
schnitten abgeschitzt. Es konnte trotz einer erhohten Energiedichte des internen Wellen-
feldes nur eine geringe turbulente Dissipationsrate am Aquator bestimmt werden. Der
mittlere vertikale Austauschkoeffizient zwischen 500 m und 2000 m betrigt 2,5 — 3,2 x

10 °m?s L

Methodisch orientierte Ergebnisse

Ein klassisches Problem der physikalischen Ozeanographie ist die Berechnung von ab-
soluten Transporten aus geostrophischen Geschwindigkeiten, da die Geschwindigkeit in
einer bestimmten Tiefe bekannt sein mufl. Moderne Mef3gerite wie das LADCP bieten
neue Moglichkeiten zur Losung dieser Fragestellung.

In der vorliegenden Untersuchung wurde die barotrope Strémungskomponente von
LADCP Daten zur Referenzierung von geostrophischen Geschwindigkeiten genutzt und
der dabei entstehende Fehler bestimmt.

Die Genauigkeit der barotropen Stromungskomponente der LADCP Messungen wur-
de mit 0,008ms~! ermittelt. Bei der Referenzierung von geostrophischen Geschwin-
digkeiten miissen zusétzlich die barotropen Gezeitenstromungen, die ageostrophischen
Stromungskomponenten und systematische Fehler der LADCP Geschwindigkeiten beriick-
sichtigt werden. Der durch die einzelnen Komponenten zusitzlich entstehende Fehler in
den barotropen Geschwindigkeiten wurde auf 0,004 ms~! geschitzt. Insgesamt fiihrte die-
se Unsicherheit zu einem Fehler von 0,6 Sv bei einer Transportabschitzung durch eine
Fliiche von 50 km?.

Eine harmonische Gezeitenanalyse von 16 Verankerungenszeitserien aus dem Somali-
becken und dem Gebiet siidlich von Sri Lanka wurde durchgefiihrt, um die Gezeitenanteile
aus den direkten Strémungsmessungen zu eliminieren. Die Ergebnisse wurden mit einem
globalen Gezeitenmodell (Le Provost et al., 1998) verglichen.

Mit der harmonischen Analyse wurden 5 Partialtiden direkt bestimmt und weitere 10 aus



187

den Ergebnissen anhand des gezeitenerzeugenden Potentials abgeleitet. Gezeitenstromun-
gen kleiner als 0,002ms ' konnten nicht aufgelést werden.

Das Modell iiberschitzt die Amplitude der Gezeiten im Somalibecken. Auflerdem
wird eine Phasendifferenz von 40° in beiden Geschwindigkeitskomponenten zwischen den
Modelldaten und der harmonischen Analyse der Verankerungen des Somalibeckens fest-
gestellt. Die Gezeitenstromungen der Verankerungen siidlich von Sri Lanka stimmen gut

mit denen des Modells iiberein.

Der hier dokumentierte hohe vertikale Austausch in Tiefen unterhalb von 2500 m im nérd-
lichen Somalibecken bedingt eine erhohte horizontale Advektion von Tiefenwasser durch
die Amirantenpassage. Die Ergebnisse dieser Arbeit unterstreichen damit den Zusammen-
hang zwischen der kleinskaligen turbulenten Vermischung und der globalen ozeanischen
Tiefenzirkulation. Sie liefern damit eine mdogliche Erklarung fiir eine im Vergleich zum
Pazifik erh6hte meridionale Umwéilzungsrate im Indischen Ozean: den Monsun.

Die Ergebnisse zeigen die Wichtigkeit der Verwendung von rdumlich variablen turbu-
lenten Austauschkoeffizienten in numerischen Modellen fiir eine verbesserte Beschreibung

der Tiefenzirkulation und der meridionalen Umwélzungsrate im Weltozean auf.
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